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ВВЕДЕНИЕ

При восстановлении физико-географических условий прошлого 
в распоряжении геолога до последнего времени были лишь качест
венные характеристики составляющих этих условий. Проведен
ное в актуалистическом плане изучение литологических и палеон
тологических особенностей отложений позволяет получить весьма 
важные сведения об условиях накопления. Для морских отложе
ний — это глубина бассейна, соленость, температура воды и т. д. 
Однако подавляющая часть этих сведений познается лишь сравни
тельно: «этот бассейн был, очевидно, мелководным, а вот тот 
был более глубоководным»; «в данный век, по-видимому, было 
холоднее, чем в предыдущий» или же «такой-то бассейн по темпе
ратурным условиям, вероятно, соответствовал такому-то современ
ному морю» и т. п.

Получение количественной оценки, абсолютных значений па
раметров физико-географической среды прошлого — давняя мечта 
геолога.

В начале пятидесятых годов Гарольд Юри и его коллеги прак
тически осуществили идею «геологического термометра». На 
основе, во-первых, установленной зависимости равновесного рас
пределения тяжелого изотопа кислорода О18 между кислородом 
воды и карбоната, образующегося в этой воде, от температуры 
образования и, во-вторых, возможности сохранения в ряде слу
чаев первичного изотопного состава кислорода в ископаемых 
карбонатах, была предпринята попытка определения температур 
юрских и меловых морей Европы и Северной Америки.

В Советском Союзе изотопные палеотемпературные исследова
ния, начиная с 1955 г., проводятся в лаборатории стабильных 
изотопов ГЕОХИ, руководимой акад. А. П. Виноградовым, 
в содружестве с Геологическим факультетом МГУ. Помимо СССР 
и США, в настоящее время метод изотопной палеотермометрии 
применяется в ФРГ, Италии, Австралии, Новой Зеландии и 
некоторых других странах.

Основные положения метода изотопной палеотермометрии и 
полученные результаты уже опубликованы нами (Тейс, 1955; 
Тейс и другие, 1957, 1960, 1964, 1965, 1968, 1969; Найдин, 1958; 
Найдин и другие, 1956, 1964, 1966, а также другие публикации). 
Предлагаемая работа представляет прежде всего обобщение как
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наших, так и зарубежных материалов по изотопной палеотермомет
рии, накопленных к 1971 г.

После краткого изложения методики изотопного состава кисло
рода природных вод и органогенных карбонатов и освещения 
имеющихся данных об изотопном составе кислорода современных 
пресных и океанических вод (главы I и II) сообщаются сведения 
об особенностях накопления О18 скелетами ныне живущих орга
низмов (глава III). Без знания закономерностей современного 
распределения изотопов кислорода невозможна надежная интерпре
тация ископаемого материала. В процессе проведения исследова
ния оказалось, что изотопный состав кислорода скелетных карбо
натов современных организмов и рассчитанные значения темпера
тур могут предоставить весьма полезную информацию и для биоло
га, позволяя выявить сезонные температуры нарастания скелет
ных образований, возраст и стадии развития организмов и т. п. 
Поэтому в работу включена глава IV, в которой охарактеризованы 
возможности изотопного метода при решении некоторых биоло
гических задач.

Основное ядро работы — глава V, в которой рассмотрены 
принципиальные основы метода изотопной палеотермометрии: 
явление равновесного распределения О18 между кислородом воды 
и СаС03, возможность сохранения первичного (прижизненного) 
изотопного состава кислорода в ископаемых органогенных карбо
натах. Большое внимание уделено рассмотрению тех затруднений 
и осложнений, которые возникают при проведении изотопного 
палеотемпературного анализа. Прежде всего разобраны ограни
чения метода, обусловленные первичными процессами: накоплени
ем О18 скелетными карбонатами ряда организмов не в равновесии 
с кислородом воды осаждения и зависимостью концентраций О18 в ске
летах не только от температуры, но йот изотопного состава воды 
обитания. В этой связи затронута проблема изотопного состава океа
нов в геологическом прошлом. Подробно охарактеризованы также 
ограничения приложения метода, возникающие в результате иска
жения первичного (прижизненного) изотопного состава кислорода 
органогенных карбонатов в ходе диагенеза.

Знание своих недостатков — первое и непременное условие 
их устранения. Вполне реальны пути исключения неблагоприятно
го воздействия на получаемые результаты меняющегося в 
пространстве и во времени и не зависящего от температуры изо
топного состава морей прошлого. Это может быть достигнуто 
либо после постижения всех закономерностей распределения 
изотопов кислорода в древних морях, либо после разработки 
метода параллельного определения палеотемператур по О18 не 
только СаС03, но и других сингенетических кислородсодержащих 
минералов. Эти пути охарактеризованы в V главе. Достаточно 
подробно рассмотрены также приемы, позволяющие отобрать для 
изотопного палеотемпературного анализа материал, изотопный 
состав кислорода которого не затронут вторичными изменениями. 
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Несмотря на ограничения, тем не менее метод изотопной палео
термометрии уже сейчас позволяет получить крайне интересные 
и важные данные о температурных условиях морей прошлых 
геологических эпох и периодов. В настоящее время цифры, реально 
отражающие палеотемпературы, могут быть получены по некото
рым мезозойским и кайнозойским группам организмов, обитавшим 
в полносоленых бассейнах, содержание изотопов кислорода 
в воде которых было близко изотопному составу кислорода со
временных океанов. В главе V II приведены результаты определения, 
изотопного состава кислорода в СаС03 скелетных остатков неко
торых ископаемых организмов мезозоя и кайнозоя (для мезозоя 
были исследованы главным образом ростры белемнитов), а также 
предложены принципы палеотемпературной интерпретации 
масс-спектрометрических значений концентраций О18. Подчерки
вается, что надежность палеотемпературных определений зависит 
от тщательности стратиграфической привязки исследуемого матери
ала й качества его палеонтологической обработки, а также от 
степени достоверности палеобиологических и палеоэкологических 
заключений. Формулируются представления о сезонных и средне
годовых палеотемпературах, а также об изотопных палеотемпера
турах. Глава V III представляет сводку имеющихся данных (как 
отечественных, так и зарубежных) о температурных условиях 
древних морей, которые получены методом изотопной палеотер
мометрии. Наиболее полное освещение в главе получили данные 
о температурах юрских и меловых морей Евразии и о кайнозойских 
температурах поверхностных и донных вод Атлантического и 
Тихого океанов.

В последние годы, помимо изотопной палеотермометрии, раз
виваются некоторые другие методы оценки температур морей 
прошлого. Небольшая VI глава представляет обзор химико
аналитических методов определения палеотемператур и методов 
их определения по структурным особенностям и минеральному 
составу скелетных карбонатов.

Абсолютные значения температур воды бассейнов прошлого 
прежде всего необходимы при воссоздании палеоклиматов, при 
палеогеографических реконструкциях. Это, так сказать, основная 
область применения получаемых значений палеотемператур. Но, 
кроме того, конкретные значения палеотемператур могут быть 
использованы при решении некоторых проблем истории древпих 
бассейнов: в частности, проблемы происхождения глубоководной 
фауны и проблемы определения критической, или компенсацион
ной глубины накопления карбонатов в древних бассейнах. Отноше
ние палеотемператур к этим проблемам рассмотрено в последней, 
IX главе. Здесь же предпринято сопоставление данных палеотемпе
ратурных определений с материалами палеомагнитных исследо
ваний, с данными о дрейфе континентов, с представлениями о 
перемещении полюсов.
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Главы I и II работы написаны Р. В. Тейс, главы IV и IX  
составлены Д. П. Найдиным, остальные главы написаны совместно 
обоими авторами.

При проведении палеотемпературного анализа приходится 
сталкиваться с самыми разнообразными по своей сути и масштабу 
Проблемами: от темпа наращивания скелета беспозвоночных до 
солевого состава океанов в геологическом прошлом и от минераль
ной формы карбонатов до дрейфа континентов. Естественно, 
осветить все эти проблемы равномерно авторы не могли.

Масс-спектрометрические определения изотопного состава кис
лорода производились на масс-спектрометре МИ-1305 Н. А. Ма
кеевым, при консультации И. К. Задорожного. Непосредственная 
длительная и кропотливая подготовка многочисленных образцов 
для масс-спектрометрического анализа осуществлялась С. Н. Ко
четковой; в проведении некоторых разделов исследования прини
мала участие Т. С. Громова. Без их деятельного сотрудничества 
этот труд никогда не был бы завершен, и авторы приносят всем 
им сердечную признательность и благодарность.

Помимо материала, собранного одним из авторов (Д. П. Най
диным), были также исследованы как современные,так и ископае
мые карбонатные формы, любезно предоставленные И. А. Садыховой, 
А. В. Жирмунским, В. А. Густомесовым, В. Н. Саксом, от кото
рых были также получены ценные советы и указания. Непрерыв
ный обмен мнениями и результатами, тесный рабочий контакт 
поддерживался с Т. С. Берлин и А. В. Хабаковым, разрабаты
вающими во ВСЕГЕИ метод определения палеотемператур по 
отношению Ca/Mg. С помощью Т. С. Берлин в лабораториях 
ВСЕГЕИ были проведены некоторые химические и рентгеноско
пические анализы. Всем упомянутым лицам авторы выражают 
глубокую благодарность.



Г л а в а  п е р в а я

МЕТОДИКА АНАЛИЗА 
ИЗОТОПНОГО СОСТАВА КИСЛОРОДА 
ПРИРОДНЫХ ВОД 
И ОРГАНОГЕННЫХ КАРБОНАТОВ

МЕТОД ИЗМЕРЕНИЯ ИЗОТОПНОГО СОСТАВА КИСЛОРОДА

' В природе постоянно происходит разделение изотопов различ
ных элементов. Это разделение, правда, очень невелико, так что 
изотопный состав элементов практически можно считать постоян
ным. Однако масштабы явлений, происходящих в природе, их 
продолжительность приводят к некоторому разделению изотопов, 
вполне поддающемуся измерению современными точными методами.

Из стабильных природных изотопов особый интерес представ
ляют изотопы кислорода, который очень распространен на Земле 
и отличается высокой реакционной способностью. Известны три 
стабильных изотопа кислорода: наиболее распространенный с 
атомным весом 16 (О16), другой — с атомным весом 17 (О17) и, 
наконец, наиболее тяжелый — с атомным весом 18 (О18). Их кон
центрация в природе такова: О16—99,76; О17 — 0,04; О18—0,20% .

При исследовании природных явлений более применимо отно
шение тяжелого изотопа О18 и обычного легкого изотопа О16. Это 
отношение 0 18/0 16 может изменяться. Однако изменения эти на
столько малы, что для их анализа необходимы приборы высокой 
точности. Современные масс-спектрометры дают возможность и з
мерять колебания изотопных отношений до 0,01 % от его природ
ной распространенности.

Обычно фабричные масс-спектрометры не рассчитаны на ту 
высокую точность, которая требуется для исследования вариа
ций изотопного состава в природных процессах. Мак-Кини, 
Мак-Кри, Эпштейн, Аллен и Юри (McKinney et a l . , 1950) предло
жили внести в прибор некоторые изменения, повышающие точ
ность определения до ±  0,2°/00, а впоследствии даже выше (до 
±  0,1°/00). Эти изменения касались улучшения схемы компенсации, 
вследствие чего повысилась стабильность работы прибора, 
а также введения новой напускной системы, позволяющей попере
менно вводить в масс-спектрометр то стандарт, то образец. Подроб
ности этих изменений, помимо работы Мак-Кини и др., описаны 
в ряде работ советских ученых, внесших подобные улучшения 
в отечественные приборы. Список этих работ и описание совет
ских масс-спектрометров приведены в книге В. И. Устинова 
и В. А. Гриненко (1965). Измерение разности образца и стандарта 
производится в течение одной записи многократно.
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Ф и г  1. Образец записи измерения изотопного состава кислорода карбоната (раз* 
ница стандарта и образца равна 0 ,4%о) По Р. В. Тейс и др. (1964, рис. 3)

В современных масс-спектрометрах с компенсационной схемой 
на самописце непосредственно дается разность изотопного состава 
образца и стандарта. Образец записи с разницей стандарта и 
образца 0,4°/оо приведен на фиг. 1. Спустя несколько дней запись 
повторяется и берется среднее значение.

Анализ природных вод

Изотопный состав кислорода карбонатов в первую очередь 
зависит от изотопного состава кислорода воды, из которой они 
отложились. Поэтому при анализе карбонатов необходимо иметь 
представление об изотопном составе кислорода воды, который 
определяется масс-спектральным методом. Вода для введения 
в масс-спектрометр должна быть превращена в кислород или 
какое-либо газообразное соединение, например углекислоту.

Для определения изотопного состава кислорода воды за послед
нее время наиболее часто употреблялись два метода:

1) метод изотопного обмена кислорода воды с кислородом 
углекислоты до наступления равновесия и измерение (массы 44 
и 46) изотопного состава последнего в масс-спектрометре (Mills, 
Urey, 1939, 1940; Epstein, Mayeda, 1953; Ингерсон, Уесхау, 
1965);

2) метод разложения воды персульфатом и либо измерение 
в масс-спектрометре кислорода (массы 32 и 34), либо превращение 
кислорода с С 02 и измерение масс 44 и 46 (Бродский и др., 1962).

Выделение кислорода по второму методу происходит по реак
ции: K 2S20 8 Н 20  =  2K H S04 +  7 2 0 2.

При значительном преобладании воды выделяющийся кисло 
род соответствует кислороду воды.

В тех случаях, когда целью работы является исследование 
природных карбонатов, первый метод оказывается удобнее, так 
как и в работе с водой и в работе с карбонатами измерение произ-
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водится с одним и тем же газом — углекислотой. Этот метод за
ключается в обмене изотопов кислорода углекислоты и воды по 
следующему уравнению: Н 20 18 +  С 0216 =  Н 20 16 +  С 0218. Константы 
равновесия этой реакции были вычислены Юри и Грейфом (Urey, 
Greiff, 1935) по методу статистической механики.

Конечное состояние равновесия реакций обмена обусловлено 
энергетическим состоянием молекул и может быть рассчитано из 
спектральных данных. Константы равновесия выражаются через 
сумму состояний входящих в реакцию молекул, которые, в свою 
очередь, вычисляются на основании данных о колебательной 
энергии этих молекул. Эти константы равновесия зависят от 
температуры уравновешивания и вычислены Юри (Urey, 1947) 
для разных температур от 279,1 до 600 К . Достижение равнове
сия наступает тем быстрее, чем выше температура и чем ниже pH во
ды. Однако при определении изотопного состава кислорода воды, 
которая связана с обитающей в пей фауной, уравновешивание 
приходится вести при температуре, обычной для морских вод, 
например при 25Р С. К тому же pH этих вод обычно 7. Опреде
ленная Юри для этих условий константа равновесия -- 1,047, 
т. е. равновесное распределение тяжелого изотопа происходит 
так,, что кислород углекислоты оказывается обогащенным О18. 
Практически обмен изотопов кислорода производится в установке, 
изображенной на фиг. 2. В ампулу А забирается углекислота из

■Фиг.  2» Вакуумная установка для обмена кислорода воды и углекислоты
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баллона и туда же перегоняется исследуемая вода. Ампула после 
отпаивания вносится в термостат для обмена. Затем она раздавли
вается, вода задерживается смесью сухого льда с ацетоном. 
Обменявшаяся углекислота собирается в ампулу Б  и после отпаи
вания вносится в мас-спектрометр.

При уравновешивании берутся такие отношения углекислоты 
и воды, при которых количество кислорода последней значительно 
превышает кислород углекислоты. Обычно отношение того и
другого кислорода р =  ^ №° колеблется от 80 до 90 (Craig, 1957).

UCo=
Перед уравновешиванием вода перегоняется в вакууме для 
очистки.

По Миллсу и Юри (Mills, Urey, 1939, 1940), уравновешивание 
С 0 2 и Н 20  происходит довольно быстро при 30° (в течение 7 ми
нут), однако более поздние данные (Ингерсон, Уесхау, 1965) 
и наш опыт показывают, что при 25 С для точных анализов на 
это требуется около недели. По прошествии этого времени в той 
же вакуумной установке, где производилась перегонка воды, 
углекислота отделяется от воды прохождением через ловушку, 
охлаждаемую сухим льдом с ацетоном, и собирается при помощи 
жидкого азота в ампулу, которая вносится в масс-спектрометр. 
В напускной системе масс-спектрометра ампула после вакуирова- 
ния раздавливается специальным приспособлением и углекисло
та вводится в масс-спектрометр для измерения. Определение 
изотопного состава кислорода воды производится относительно 
другой воды, принятой за стандарт.

Результаты измерения в °/00 определяются уравнением

g Q H  _  ^образца —  Иставдарта -ĵ QQQ 
йстандарта ’

в котором R =  0 18/0 1в.
Подобное же выражение применяется и при определении 

изотопного состава кислорода карбонатов.
О’Нейл и Эпштейн (O’Neil, Epstein, 1966) предложили быс

трый метод определения кислорода в очень малых (миллиграммо
вых) количествах воды, основанный на выделении кислорода 
из воды реакцией с B rF5. Реакция производится при 80 С в нике
левом тигле и происходит моментально. При этом выделяется 
100% свободного кислорода, который в дальнейшем превращается 
в течение 15 минут в углекислоту. Изотопный состав определяется 
в масс-спектрометре. Д ля аппаратуры требуется материал, устой
чивый относительно фтора и фтористых соединений. Метод особен
но применим к определению изотопного состава влаги воздуха 
и метеорных осадков.
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Анализ органогенных карбонатов

Обычйо карбонаты органогенного происхождения представ
ляют собой в основном карбонат кальция СаСОэ. Метод анализа 
заключается в выделении из карбоната кальция углекислоты и 
определении ее кислорода в масс-спектрометре. Для разложения 
карбоната берутся малолетучие кислоты, обычно ортофосфорная 
кислота. Как самые карбонаты, так и фосфорная кислота перед 
выделением углекислоты должны пройти специальную обработку. 
Природные карбонаты, особенно биогенного происхождения, очень 
часто содержат загрязнения органического характера. Эти загряз
нения при выделении С 02 из карбоната могут добавлять углекисло
ту. иного изотопного состава и приводить к неверной оценке состава 
самого минерала. Эпштейн, Бухсбаум, Лоуенштам и Юри (Eps
tein et a l . , 1951) для освобождения от этих загрязнений предло
жили применять прокаливание этих образцов в течение 30 минут 
при '475—500 С в токе гелия, предварительно проходящего для 
очистки над нагретой окисью меди. В дальнейшем (1953 г.) эти 
авторы несколько изменили метод, так как некоторое количество 
кислорода, выделяющегося из окиси меди, окисляло органическое 
вещество и образовывало углекислоту, которая являлась источни
ком ошибок. Поэтому были введены поглотители для очистки гелия 
от всевозможных примесей и окись меди была заменена металли
ческой медью.

Д. П. Найдин, Р. В. Тейс и М. С. Чупахин (1956) параллель
но с этим методом испробовали метод прокаливания образцов 
в вакууме и сравнили результаты, полученные тем и другим 
методом (табл. 1). Прокаливание производилось в установке, 
схема которой приведена на фиг. 3.

Ф и г .  3. Установка для прокаливания “органогенных карбонатов 
в вакууме перед масс-спектрометрическим анализом

Ввиду совпадения результатов после обработки тем и другим 
методом, советскими авторами был принят способ прокаливания 
в вакууме. Эмилиани (Em iliani, 1966а) также предпринял проверку 
этих методов, причем дал благоприятную оценку методу вакуум
ного прокаливания. f

Обработка фосфорной кислоты заключается в освобождении 
ее от воды с тем, чтобы довести концентрацию кислоты приблизи
тельно до 100%. Для этого она насыщается фосфорным ангидридов. 
Затем для очистки смеси прибавляется окись хрома до получений
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Т а б л и ц а  1

Сравнение результатов определения 6 О18 при обработке образцов в вакууме 
и в токе гелия

Образцы (ростры белемнитов)
8 0 ,s при прока
ливании в токе 
гелия (»/»)

5 О1* при прока
ливании в ваку
уме (О/оо)

M esohibclites cf. elegans (аптские глины - 0 , 4 - 0 , 4
Крыма)
Belem nella  arkhangelskii (глауконитовые 0 ,0 0 ,0
песчаники верхнего Маастрихта Крыма)
A  ctinocamax verus (сантонские мергели - 0 , 8 - 0 , 8
Крыма)
B elenm itella  americana (формация П и -Д и , 0 ,0 0 ,0
пиж ний Маастрихт Южной К ар о л и н ы , 
США)

слабой, по устойчивой окраски. Избыток окиси хрома восстанавли
вается перекисью водорода, которая удаляется кипячением.

При разложении СаС03 кислотой выделяется не весь кислород 
карбоната, а только 2/3 его (в виде С 02). Клейтон (Clayton, 1959, 
19611) показал, что при этом происходит фракционирование.
Коэффициент фракционирования а  =  о ^ о ^ р ^ о н а т а ) > 1’т- е-
остаточный кислород менее обогащен О18 по сравнению с выделив
шейся в виде С 02. Степень этого фракционирования неодинакова 
для различных карбонатов (например, кальцита, доломита, родо
хрозита, сидерита и пр.). Величины этого фракционирования 
были определены Шарма и Клейтоном (Sharma, Clayton, 1965). 
В случае обычного анализа СаС03 с этим так называемым «аналити
ческим фракционированием» можно не считаться, но при попытке 
применить «двойные термометры» (см. ниже) следует или вводить 
поправку, или совершенно изменять метод выделения кислорода 
из карбоната кальция.

Полученное значение по сравнению с любым рабочим стандар
том в конце концов должно быть пересчитано на стандарт, обычно 
принятый в изотопной литературе. Таких стандартов в интересую
щей нас области может быть два: стандарт PD BX и стандарт SMOW 
(см. ниже).Сравнение различных применявшихся стандартов.'а также 
возможные ошибки измерения были подробно рассмотрены Крэгом 
(Craig, 1957).

Источником ошибок могут быть: а) «инструментальный эффект», 
зависящий от разрешающей степени масс-спектрометра и проявляю
щийся в наложении «хвоста» более распространенного изотопа на 
пики соседних мало распространенных и б) отсутствие учета 
изотопного состава углекислоты, с которой производится уравно
вешивание определяемой воды. Некоторые авторы, например 
Эпштейн и Маяда (Epstein, Mayeda, 1953), пользовались для урав-
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новешивания углекислотой баллона. Учитывая это значение, а 
также соотношение г-атомов кислорода воды к г-атомам 
кислорода углекислоты и обозначая это отношение р, Крэг полу
чил выражение для соотношения б истинной и б измеренной

б =  б' — ^ 6 О 10),
Р р х '

где а  — коэффициент фракционирования между С 02 и Н 20 .
В наших работах уравновешивание воды производилось с 

углекислотой, выделенной из стандарта, вследствие чего второй 
член этого выражения был близок к нулю и им можно было пре
небречь. Обрабатывая «сырые» цифры Эпштейна и Маяда введе- 
нцем этих поправок, Крэг получил следующее значение бист.:

бист. =  1,0256 (ЕМ) — 0,09% о,

где 6(ЕМ)— цифры, опубликованные Эпштейном и Маяда. Крэг 
отмечает, что для большинства цифр океанических вод с небольшим 
значением б поправка исчезающе мала, но что все значения должны 
быть на 0,1 °/00 меньше и, таким образом, значение б для средней 
океанической воды относительно Чикагского стандарта PDB 
должно быть равно не нулю, а —0,1°/00. Крэг дает следующую 
формулу пересчета анализов образцов (х), полученных относитель
но рабочего стандарта (В) на значение относительно стандарта 
PDB:

б  (X — PDB) =  б  (х _  В) +  б  (В _  P D B ) +  К Г 3 б  (X _ В )  б  (В —PDB).

СТАНДАРТЫ ДЛЯ ОПРЕДЕЛЕНИЯ
ИЗОТОПНОГО СОСТАВА КИСЛОРОДА КАРБОНАТОВ
И ПРИРОДНЫХ ВОД

Вопрос о стандарте является крайне важным при определении 
изотопного состава кислорода как карбонатов, так и воды. Изотоп
ный состав кислорода природных карбонатов обычно определяётся 
по отношению к какому-либо другому карбонату, условно приня-' 
тому за стандарт (рабочий стандарт). Однако для сравнения данных 
различных авторов эти измерения или должны быть пересчитаны 
относительно другого стандарта, который принят большинством 
авторов, или должно быть указано отношение изотопного состава 
того и другого стандарта. Обычно изотопный состав кислорода 
воды измеряется относительно среднеокеанической воды (стан
дарт SMOW), состав же кислорода карбонатов относительно 
стандарта PD Bj. При определении крайне важно, чтобы подго
товительная обработка измеряемых образцов велась совершенно 
аналогично с обработкой стандарта. В дальнейшем дается оценка 
разных стандартов и их взаимоотношения.

Большая часть определений, осуществленных до настоящего 
времени, проводилась по отношению к так называемому стандарту
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PDBj, так как значение его б очень близко к б средней океани
ческой воды, уравновешенной с углекислотой.

Этот стандарт условно обозначается PD BX или часто назы
вается «чикагским стандартом», так как впервые он был применен 
в лаборатории Юри (1951) в Чикагском университете. Стандарт 
представляет С 02, полученную обработкой при 25,2^ 100%-ной 
Н 3Р 0 4 карбоната ростра Belemnitella americana (Mort.) из форма
ц и и . Пи-Ди (нижний Маастрихт) в Южной Каролине (США). 
Определения, приведенные по отношению к другим стандартам, 
должны быть увязаны с этим стандартом. Принятый в дальней
шем изложении московский стандарт — углекислота, выделяемая 
из кальцита ростра белемнита Pachyteuthis (из оксфордских глин 
Подмосковья). Было проведено сравнение этого стандарта с карбо
натными стандартами разных авторов и, в частности, со стандар
том PDBj. Он заметно отличается от ряда карбонатных стандартов, 
но довольно близок по своему значению к стандарту РИ В ^ В табл. 2 
приводится сравнение московского стандарта с другими.

Т а б л и ц а 2

Сравнительные значения изотопного состава кислорода различных стан
дартов

Стандарты
8 О1*, %о отно
сительно н а
шего стан д ар
та

8 О1», 7оо от
носительно 
PDBi

Л итературны е ссы лки

Гренвильский мрамор —4 ,1 6 ± 0 ,6 —4,60 Вебер, частное сообщение

Стандарт Викмана 
(ВаСОз)

—1 4 ,7 1 + .) ,6 —15,38 К рэг, (Craig, 1957)

К альцит CGS —1 1 ,8 2 + 0 ,5 - 1 2 ,4 7 Вебер, частное сообщение

Солен хофенский извест
н я к ' ■

- 4 ,6 1 + 0 ,7 —4,14 К рэг, (Craig, 1957)

Из приведенных цифр не представляется возможным точно 
пересчитать значение рабочего московского стандарта относительно 
PDBj. так как ошибка определений (± 0 ,6 ° /00) вследствие большой 
разности значений этих карбонатов слишком высока. Для палео- 
термометрических определений требуется более высокая точность.

В следующей табл. 3 приводятся значения бО18 карбоната 
ростров Belemnitella americana из нижнего Маастрихта США 
относительно принятого здесь стандарта. В данном случае точ
ность определений на порядок выше.

Несмотря на достаточно высокую точность определений 
(± 0 ,0 5 —0,06°/0о при доверительной вероятности 0,95), увязать
стандарт с PDBj не представлялось возможным из-за отсутствия 
у пас стандарта PDB под № 1. Поэтому были использованы
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Т а б л и ц а  3

Определение изотопного состава кислорода кальцита B e l e m n i t e l l a  
a m e r ic a n a  (Mort.) относительно нашего стандарта

м м
обр. М естонахождение Возраст

5 О1'  относительно 
рабочего стандарта 
(°/оэ)

2 Формации П и-Ди, Ю жная Каролина М аастрихт —0 ,0 3 + 0 ,0 6
3 То же » —0 ,0 6 + 0 ,0 5
4 » » » —0 ,0 8 + 0 ,0 4
5 >> » » —0 ,1 6 + 0 ,0 6
1 Ф ормация Н авесинк, Н ыо-Д ж ерси » + 0 ,2 2 + 0 ,0 6

5003 М идлтаун, Делавар » + 0 ,3 2 + 0 ,0 8

цифры определений изотопного состава кислорода образцов верх 
пемеловых белемнитов с территории СССР, опубликованные 
Лоуенштамом и Эпштейном (Lowenstam, Epstein, 1959). 
Р. В. Тейс и другие (1964) определили значения SO18 относительно 
своего стандарта для образцов из тех же мест, того же возраста и, 
по возможности, того же вида. Эти данные сведены в табл. 4. 
Т а б л и ц а  4

Сравнение изотопного состава кислорода нашего стандарта со стандар
том PDBi

Н азвание
белемнита М естонахождение В озраст

5 О 18, V »  
относи
тельно 
PD B ,

8 О18, %, 
относи
тельно мо
сковского 
стандарта

6 О » ,  Voo 
PDB! по 
сравн е
нию с на
шим стан
дартом

Belemnitella Львов Н и ж н я я  часть 0,00

ОV*О1 1 о о
junior верхнего Маас

трихта
Belemnitella Подъярков В ерхняя часть + 0 ,1 7 —0,25 — 0,42
langei (Л ьвовская верхнего кам-

обл.) пана _____
Belemnella su- Бариловка Н иж ний Мааст + 0 /72^ . + 0 ,2 8 —0,44
mensis (Сумская обл.) рихт ^ ^
Belemnella li- Радлчев (Ч ер Основание ниж  + 0 ,2 0 _ 4 -0 ,5 5 —0,35
charewi ниговская него Маастрих

обл.) * та ____
Belem nitella М аяки (Донец Н и ж н яя  часть —0,87 / - 0 , 5 2 —0,35
praecursor ** к а я  обл.) ниж него кампа-

на

Среднее 6 =  --0 ,3 9

* В работе Л оуенш тама и Э пш тейна д л я  этого района был взят образец Belemnella  
lanceolala cf. gracilis.

** У Л оуенш тама и Эпш тейна Gonioteuthis quadrata.
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Для сравнения московского стандарта со стандартами других 
авторов материал не подвергался никакой обработке, кроме 
измельчения. Для сравнения его с американскими образцами он, 
как и образцы Belemnitella americana, подвергался, как обычно 
при палеотермометрических определениях, прокаливанию в ваку
уме. Следует заметить, что значения б московского стандарта без 
прокаливания и с прокаливанием различались лишь в пределах 
ошибки опыта, но всегда в одну и ту же сторону. Именно, наш 
непрокаленный стандарт оказывается немного более обогащенным 
по отношению к прокаленному (б =  +  0,05°/оо).

В качестве стандарта для анализа вод Эпштейн и Маяда (Eps
tein, Mayeda, 1953) предложили использовать воду открытых 
океанов, взятую на глубинах от 500 до 1000 м, в местах, удален
ных от материков и от ледяных полей. По их данным изотопный 
состав кислорода этого слоя океанической воды в трех океанах 
(Атлантическом, Тихом и Индийском) оказывается достаточно 
постоянным.

Эта вода является стандартом при определении природных вод, 
Которым пользуется большинство лабораторий мира. Это — так 
называемый стандарт SMOW (сокращенное обозначение слов 
Mean Ocean W ater Standard — стандарт среднеокеанической воды).

Крэг (Craig, 1961а), рассматривая вопрос о стандартах, отме
чает, что в сущности изотопный состав кислорода среднеокеани
ческой воды не является вполне постоянным. Он приводит отклоне
ния средних значений б трех океанов от общего среднего (SMOW), 
что видно из данных табл. 5.

Т а б л  и ц 'а  5

Отклонение изотопного состава кислорода вод
различных океанов от среднего значения
По К рэгу  (C raig , 1961а)

Океан Ч исло
образцов ВО», »/„„

А тлантический 6 —0,7
Т ихий 11 + 0 ,9
И ндийский 2 + 0 ,1

Гем не менее стандарт SMOW является признанным междуна
родным стандартом для определения изотопного состава кислоро
да воды. Эпштейн и Маяда (Epstein, Mayeda, 1953) сравнили 
этот стандарт со значением чикагского стандарта PDBj. Оказа
лось, что среднее значение бО18 для этой воды, уравновешенной 
с углекислотой относительно PDBa, равно —0,04 ±  0,1°/00. Д ля 
удобства среднее бО18 океанической воды было принято за 0,00

18



со средним отклонением +  О,10/00. Советские авторы для уравно
вешивания с океанической водой брали углекислоту, выделенную 
из московского стандарта, и получили значение 8018 =  —0,07 ±  
±  0,12°/00. Таково отношение двух стандартов в случае уравнове
шивания воды с углекислотой. Таким образом, исследование вод 
может проводиться со стандартом SMOYV при уравновешивании 
образца и стандарта с одной и той же углекислотой.

Кислород минералов значительно обогащен по сравнению с 
водой. В тех случаях, когда из исследуемого минерала выделяется 
весь кислород, многие авторы предпочитают давать значения отно
сительно SMOW, не уравновешенного с углекислотой.

Нашример, в работе Лонжинелли (Longinelli, 1966) при 
выделении всего кислорода фосфатов бО18 определяется относитель
но кислорода океанической воды и, хотя параллельно приводится 
пересчет относительно PD B1; но на большинстве рисунков в статье 
названного автора показаны в основном значения относительно
SMOW.

Клейтон и Эпштейн (Clayton, Epstein, 1958) установили раз
ницу между изотопным составом среднеокеанической воды не урав
новешенной с углекислотой и PDBj. Для этого они использовали 
потсдамский песчаник, кислород которого был сравнен Силвер- 
меном с кислородом воды, взятой близ Гавайских островов, с 
одной стороны, и с кислородом P D B j— сдругой. Гавайская вода 
оказалась «легче» кислорода песчаника на — 15,5°/00, а б кислоро
да PDB2 превышала б кислорода печаника на 23,8°/00. Отсюда 
авторы вывели следующие отношения значений кислорода мине
ралов, выраженных относительно стандарта SMOW и PDBj: 
6smow =  6pdbi -1,0399 -j- 39,9, а для карбонатов, при анализе 
которых выделяется лишь 2/3 всего кислорода: 6smow =
=  6pDB, -1,0295 -j- 29,5, где 1,0399 и 1,0295 представляют собой 
коэффициенты фракционирования.

В 1970 г. в СССР состоялся I II  симпозиум по применению 
стабильных изотопов в геохимии. На этом симпозиуме была 
доложена программа приготовления изотопных стандартов, раз
работанная комиссией по изотопным стандартам для геохимических 
исследований АН СССР на основе решения II симпозиума. Цель 
приготовления стандартов — унифицирование результатов раз
личных авторов в СССР и увязка этих стандартов с принятыми 
в других странах. При проведении геохимических исследований 
предложено применять три общесоюзных стандарта для кислоро
да: № 1 — верхнеюрский белемнит — кальцит (северо-восток
СССР); № 2 — кальцит (Слюдянка, Забайкалье); № 3 — интру
зивный карбонатит (Уганда).

Значение бО18 кальцита № 2 является средним относительно 
двух других стандартов. Различие его по величине б приблизитель
но равно 10 °/00 с минусом относительно стандарта № I и с плюсом 
о ггосительно стандарта № 3.
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Наиболее подходящим для измерения изотопного состава 
морских органогенных карбонатов является стандарт № 1. Его 
значение относительно PDB около — 0,450/00- Для пресноводных 
образцов подходит стандарт № 2. Из приведенных выше (табл. 2) 
стандартов он ближе всего к стандарту CGS ( +  0,26°/00).

При анализе природных вод нужно иметь один и тот же стандарт 
для измерения изотопного состава кислорода и водорода. Для 
этого было приготовлено несколько (4) синтетических стандар
тов, по изотопному составу близких к составу природных вод; 
морских, пресных и ледовых. При анализе природных вод методом 
уравновешивания с углекислотой могут быть использованы опи
санные выше три твердых стандарта. Морские воды могут анализи- 

- роваться со стандартом № 1; пресные с кальцитом № 2 (близким 
к американскому стандарту NBS-1); воды ледяных полей с карбо- 
натитом № 3 (6018 относительно NBS-1A).



Г л а в а в т о р а я

ИЗОТОПНЫЙ СОСТАВ КИСЛОРОДА 
СОВРЕМЕННЫХ ПРИРОДНЫХ ВОД

Разделение изотопов кислорода воды происходит под влияни 
ем температуры и давления. Степень воздействия этих природных 
факторов можно наблюдать, например, на изменениях изотопного 
состава природных вод, которые происходят в результате смены 
агрегатных состояний воды. В основе этой смены лежит различие 
упругости пара двух изотопных разновидностей воды Н 20 1в 
и Щ О18. Хотя эта разница и незначительна, тем не менее при 
испарении природных вод, содержащих небольшую концентрацию 
Н20 18, особенно при испарении с больших поверхностей морей 
и океанов, в пар переходит несколько больше «легкой» воды 
Н20 18. Поэтому пар, находящийся над поверхностью океанов, 
и облака, формирующиеся из этого пара, содержат меньше тяже
лого изотопа, чем океанические воды. По этой же причине, пресные 
воды, основой которых служат воды метеорных осадков, содержат 
также меньше тяжелого изотопа, чем морские и океанические 
воды. С другой стороны, в процессе испарения воды океанов и 
морей, теряя преимущественно «легкую» воду, сами обогащаются 
тяжелой водой. Таким образом, изотопный состав океанических 
и морских вод заметно отличается по содержанию тяжелого изо
топа кислорода от воды рек и озер.

ПРЕСНЫЕ ВОДЫ

Изотопный состав речных вод определяется в основном следую
щими факторами: а) изотопным составом выпадающих в данной 
местности осадков; б) наличием более или менее сильного испа
рения; в) связью с водой тающих льдов (например, горные реки); 
г) наличием горных цепей, которые могут задерживать часть 
влаги, вызывая, таким образом, при частичном осаждении фрак
ционирование изотопов в облаке.

Дансгаард (Dansgaard, 1954) подробно исследовал вопросы 
об изменениях изотопного состава кислорода водяного пара в 
зависимости от условий его образования и преципитации, а от
сюда и воды рек различных районов земного шара в зависимости 
от климатических условий. Зависимость от климата объясняется 
общим ходом циркуляции вод.
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Содержание О18 в атмосферном водяном паре зависит от многих 
условий.

Прежде всего оно зависит от температуры испарения. С уве
личением температуры содержание О18 в паре немного растет: 
при изменении температуры от 0е до 25* С оно вырастает прибли
зительно на 0,175%.

Концентрация О18 в паре зависит от источника пара: возмож
ностью привноса пара океанической воды господствующими в 
данной местности ветрами или отсутствием такой связи с океаном 
{внутри материка).

Третьим условием, определяющим содержание О18 в атмосфер
ном паре, является преципитация, вызванная охлаждением. 
•При этом процессе преимущественно осаждается Н 20 18, имеющая 
меньшую упругость пара. Содержание Ог8 в оставшемся паре 
уменьшается. Эту зависимость можно написать в таком виде: 
с О18 оставшегося пара с О18 начального пара <[ с О18 кон
денсированного пара, где с О18 — концентрация тяжелого изо
топа.

С частичной конденсацией связано также замеченное неко
торыми авторами изменение концентрации О18 в начальных и ко
нечных порциях воды одного и того же дождя. Горные хребты 
могут задерживать часть влаги и способствовать фракциониро
ванию изотопов аналогично дистилляционной колонке. С этим 
же обстоятельством связаны географические различия в концен
трации тяжелого изотопа в осадках.

Все эти разнообразные условия, осложненные еще возмож
ностью вторичного испарения в атмосфере в течение выпадения 
осадка, обусловливают значительно большие колебания в пресных 
водах по сравнению с океаническими. Отношение 0 18/0 16 атмосфе- 
ных вод в общей форме определяется значением этого отношения 
в поверхностных водах тропических поясов океанов. При дви
жении от этих поясов к высоким широтам водяные пары атмосфе
ры постепенно обедняются тяжелым изотопом кислорода. Для 
областей с морским климатом среднее годовое значение отношения 
0 18/0 16 дождя изменяется линейно, как и среднегодовые температу
ры земной поверхности: изменению Т на 1 С вдоль атлантическо
го побережья Северной Америки соответствует изменение б на 
О,69°/00 (по Дансгаарду; Stuiver, 1970). Понижение Т соответст
вует уменьшению концентрации О18.

По Стьюверу (Stuiver, 1970), содержание О18 в поверхностных 
водах озер США, лежащих между 41 и 47° с. ш., является функ
цией географического положения: при перемещении с юга на се
вер б уменьшается на 1,3°/00 (если учесть, что на каждые 100 км 
в данном регионе среднегодовая Т изменяется примерно 
на 1* С).

Вода озер в целом несколько более обогащена тяжелым изо
топом кислорода по сравнению с речной водой. Особенно обед
нены тяжелым изотопом реки с ледниковым питанием.
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Т а б л и ц а  6

Колебания изотопного состава кислорода пресных вод

Т ип  воды, место взяти я  пробы 6 О1*, "/со Л и тературны й источник

Снег, Чикаго —17,02 E pste in , M ayeda, 1953

Дождь, Чикаго — 7,12 То ж е

Дождь, Бермудские о-ва — 6 ,35 »
Р. К олум бия (Трейл) —17,45 »
Р. М иссисипи (Сент-Луис) — 8 ,89 »
Р. М иссисипи (Батон-Руж) — 4 ,89 »
Оз. Мичиган — 6,13 »
Большое Соленое озеро — 7,44 А

Ледяной покров Гренландии от —30 G o n fian tin i, P iccio tto , 1959
- до —35

Ледяной покров А нтарктиды у Юж
ного полюса

- 5 0 То же

Колебания изотопного состава пресных вод можно видеть 
из примеров, приведенных в табл. 6.

ОКЕАНИЧЕСКИЕ ВОДЫ

Указанные выше колебания изотопного состава пресных вод 
определенным образом сказываются и на изотопном составе океа
нических вод: близ устий больших рек океанические воды опреснены 
и содержание тяжелого кислорода у них понижено. Еще заметнее 
сказывается близость ледяных полей, откуда может проникать 
талая вода, чрезвычайно обедненная О18.

Но и сами океанические воды не везде имеют одинаковый 
изотопный состав: испарение происходит, главным образом.^ с 
поверхности океана. Поэтому вода верхних слоев содержит тя
желого изотопа больше, чем вода более глубоких слоев океана. 
Этот процесс обогащения морских вод изотопом О18 идет параллель
но с другим явлением, зависящим от испарения — увеличением 
солености воды.

Эпштейн и другие (Epstein et a l., 1951) установили, что отно
сительное содержание О18 в океанической воде в общем возрастает 
с ростом солености, так как обе эти переменные зависят от одних 
и тех же условий и, прежде всего, от процессов испарения и кон
денсации. Параллельность между ходом изменения солености 
воды и ее изотопным составом можно видеть на фиг. 4.

Эпштейн и Маяда (Epstein, Mayeda, 1953) определяли отно
шение 0 18/ 0 16 с точностью до ± 0 ,1 ° /00 для поверхностных вод 
соленостью от 29 до 40°/00. Оказалось, что содержание О18 может
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Ф и г. 4. Соотношение солености и 
концентрации О18 в поверхностной 
воде океанов. По Эпштейну и др. 
( E p s t e i n  el  a l . ,  1951).

отклоняться примерно на В°/00 от среднего значения для изотоп
ного состава кислорода океанической воды, соленость которой 
равна 34,7°/00. Пробы воды отбирались в отдельных пунктах с 
различных глубин: от 10 до 4000—5000 и 7500 м. Был исследован 
изотопный состав кислорода вод Атлантического. Тихого и Индий
ского океанов от 120° восточной до 149° западной долготы и от 
0 до 53° северной широты. Некоторые результаты, полученные 
Эпштейном и Маяда, приведены в табл. 7.

Таким образом, океанические воды полярных и приполярных 
районов, находящиеся под воздействием талых вод, обеднены О18.

Т а б л и ц а  7

Изотопный состав кислорода океанических вод.
По Эпш тейну и М аяда (E pste in , M ayeda, 1953)

Место взя ти я  пробы Соленость, "/.о Глубина, м
Средний изо
топный со
став, «/оо

1. О кеанические воды
А тлантический океан; с. ш. 30°47's 
з. д. 25°25'

37,4 10 —0,90

А тлантический океан; с. ш .3 0 <|4 3 '1 
з. д. 25°25'

35 ,4 1000 —0,05

Т ихий  океан; ю. ш. 02°51 ', з. д. 88°20' 34,4 20 —0,09
То ж е » 34,6 1000 —0,34

» ю. ш. 13°25', з. д. 149°30' 35,8 0 - 0 , 3 4
» » 34,6 1000 —0,20
» » 34,7 40С0 —0,48

2. О кеанические воды из участков,
затронуты х течениям и с талыми
водами -

Т ихий океан; с. ш . 48°53', з.д.135°0С' 32,6 0 — 1,22
Т о  ж е, с .ш .5 7 ° 0 0 ', з. д. 150°00' 32 ,9 0 —0,95
Берег Гренландии 16,2 0 —11,07
Восточный бере.г Гренландии 29,3 0 - 3 , 3 5
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Относительно пониженное содержание О18 отмечается также и в 
океанических водах низких широт, затронутых мощными течениями 
из высоких широт. Отношение 0 18/0 16 в зонах влияние холодных 
течений, по Эпштейну и Маяда, на 0 ,5—1 / 00 ниже, чем в воде 
среднего состава. Несколько изменяется изотопный состав также 
с глубиной.

Эпштейн и Маяда пришли к важному выводу, что вода откры
тых океанов в местах достаточно удаленных как от ледяных полей, 
так и от материков, на глубине от 500 до 1000 м мало изменяется 
в смысле изотопного состава кислорода. Изотопный состав такой 
воды может быть с известными ограничениями принят постоян
ным и являться некоторым стандартом — так называемым SMOVV 
(см-, главу I). Эпштейн и Маяда исследовали пробы воды с глубин 
О, 10, 25 м и затем 500, 2000, 2500, а в отдельных случаях 4500 м. 
К более постоянному слою (от 500 до 1000 м) относится 
25 определений изотопного состава кислорода.

Боттинга и Крэг (Bottinga, Craig, 1969) установили незначи
тельное обеднение изотопного состава поверхностных вод Тихого 
океана в полосе, расположенной несколько южнее экватора (ми
нусовые значения б), а примерно на20* с. ш. и 25я ю.ш., по их 
данным, наблюдаются плюсовые значения б.

В 1968 г. нами (Тейс, Найдин) был произведен анализ вод 
открытых частей Индийского и Тихого океанов с глубин от 200 
до 1500 м. Колебания полученных цифр, как видно из табл. 8, 
не выходят за пределы точности определения изотопного состава 
кислорода воды ( +  0,2и/Пп)-

Т а б л и ц а  8

Изотопный состав кислорода вод Индийского 
и Тихого океанов

МЬМ» проб Г луб и н а, м Океан SO'f, »/оо

352 200 Тихий —0,23
354 200 » —0,17
364 500 » —0,26
665 500 » +0,07
694 400 Индийский —0,03

А 730 400 » —0,12
5336 500 » 0,00
5327 500 » 0,00
б/№ 1000—1500 Тихий 0,00
б/№ 500 » —0,01

Среднее значение б =  — 0,07 +  0,11°/00.
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Эти результаты показывают, что изотопный состав кислорода 
воды океанов оказывается более или менее постоянным в преде
лах глубин от 2000 до 1500 м. По Крэгу и Гордону (Craig, Gordon,
1965), колебания изотопного состава кислорода воды собственно 
океанов также весьма невелики, не более 0,3°/00.

Представление о среднем изотопном составе природных вод 
различных типов может быть получено из опубликованных Га
леви и Пейном (Halevy, Payne, 1967) результатов многократных 
определений, проделанных в разных лабораториях мира. В табл. 9 
приводятся полученные средние значения трех основных типов 
вод (с добавлением цифр, полученных для тех же вод в двух 
лабораториях СССР). Значения даны относительно SMOW.

Т а б л и ц а  9

Средние значения 6 0 18 вод различного типа

Вода Место отбора Среднее 5 О”

П ресная П очвенная вода — 9,11
М орская Смесь поверхностны х 

вод К аттегата и Б алтий 
ского м оря

+  0 ,19

Л едниковая Гренландия —29,39

Под выражением «среднеокеаническая вода» имеется в виду 
в основном вода открытых океанов. В практике нередко прихо
дится иметь дело с гипо- и гиперсолеными водами. Учитывая 
указанную выше параллельность изменений солености и изотоп
ного состава, ясно, что изотопный состав таких вод (опреснен
ных за счет близости к устьям рек или к ледяным полям), или вод 
с повышенной соленостью (вследствие сильного испарения), 
отличается от среднеокеанической воды. Разница изотопного соста
ва этих вод от среднеокеанической воды обычно обозначается 
буквой А. Это — так называемая «водная поправка». Эта разница 
может иметь отрицательное или положительное значение в за
висимости от направления отклонения солености. При различ
ных расчетах, в частности при палеотемпературных определе
ниях, приходится вносить поправку, чтобы получить исправленное 
значение б: 6ИСПравл =  бизмер А.
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выводы
Природные воды, особенно воды океанические, являются как 

бы «фоном», на котором происходит образование органогенных 
карбонатов. Изотопный состав кислорода карбонатов в первую 
очередь определяется изотопным составом кислорода воды, из 
которой они образовались. Значительная разница изотопного 
состава океанических, пресных и морских опресненных вод обу
словливает и большое различие изотопного состава образовав
шихся из них карбонатов. Этот факт имеет важнейшее значение 
при отборе материала для анализа и должен учитываться при 
выводе заключений как об изотопном составе карбонатов, так 
и о температурных условиях, при которых они образовались. 
Воды открытых участков океанов на глубине от 200 до 1500 м 
имеют постоянный изотопный состав в пределах значений б =  
=  ± 0 ,2°/00.



Г л а в а  т р е т ь я

ИЗОТОПНЫЙ СОСТАВ КИСЛОРОДА 
СКЕЛЕТНЫХ КАРБОНАТОВ 
СОВРЕМЕННЫХ ОРГАНИЗМОВ

ВВОДНЫЕ ЗАМЕЧАНИЯ

Все три изотопа кислорода находятся не только в воде, но и в 
кислородсодержащих минералах. Известны они также и в орга
ногенных карбонатах. Наиболее распространенными кислород
содержащими органогенными соединениями, образующимися в 
морских бассейнах, являются карбонаты кальция. Как и в воде, 
содержание О18 в органогенных карбонатах подвержено значи
тельным колебаниям. В настоящей главе кратко рассмотрены ос
новные факторы, определяющие распределение изотопов кисло
рода в органогенных карбонатах современных организмов. Без 
знания воздействия этих факторов на изотопный состав кислоро
да СаС03 скелетов немыслима интерпретация ископаемого ма
териала. Минеральная форма карбонатов и содержащиеся в них 
рассеянные элементы, по-видимому, не оказывают существен
ного влияния на содержание изотопов кислорода. Однако, как 
будет показано в дальнейшем, по минеральному составу, а также 
по содержанию магния и стронция в карбонатах можно прово
дить изучение тех же параметров физико-географических усло
вий прошлых бассейнов (их температуру и соленость), которые 
исследуются и с помощью изотопного метода. Таким образом 
намечается возможность проводить параллельные определения 
палеогеографических параметров различными методами, что, не
сомненно, повышает достоверность получаемых результатов. Кро
ме того, по изменению концентраций магния и стронция в иско
паемых карбонатах, по изменению минеральной субстанции 
этих карбонатов в процессе диагенеза можно подойти к оценке 
степени сохранности в них первичного изотопного состава кисло
рода. По указанным причинам в главу введен небольшой раздел 
о минеральном составе и о содержании маГния и стронция в со
временных органогенных карбонатах.

НЕКОТОРЫЕ СВЕДЕНИЯ О МИНЕРАЛЬНОМ И ХИМИЧЕСКОМ
СОСТАВЕ СКЕЛЕТНЫХ КАРБОНАТОВ

Скелеты беспозвоночных не представляют собой гомогенные 
образования: даже стенки раковинок фораминифер построены 
достаточно сложно. Раковина моллюсков состоит из нескольких
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слоев; Помимо конхиолинового слоя-пленки — периостракума 
различаются эктостракум (внешний или призматический слой), 
образуемый краем мантии, эндостракум (внутренний слой, на
зываемый также перламутровым, фарфоровидным или пластин
чатым слоем), формируемый всей внешней поверхностью мантии; 
в местах прикрепления мускулов-замыкателей образуется еще 
один тонкий слой — миостракум. Наиболее полно обычно раз
виты эктостракум и эндостракум. Могут появляться и допол
нительные слои; отдельные слои замещаются другими или даже

Ф и г. 5. Сечение створки M y t i l u a  c a l i f  o m i a n u a .  По Додду (Dodd» 1066а, фиг. 2)
А — периостракум; Б  — внешний призматический слой (кальцит); В  —перламутровый 
слой.(арагонит); Г  — внутренний призматический слой (кальцит); Д  —г участок» сложен
ный арагонитом; Е  — макушечная часть (арагонит). Слой Г хорошо развит у особей, 
живущих в относительно холодной воде, и сокращается вплоть до полного исчезновения 
у особей, обитающих в теплой воде

исчезают вовсе у особей одного и того же вида в зависимости от 
возраста, условий обитания и т. п. (фиг. 5). Все слои раковины, 
кроме необызвествленного периостракума, сложены карбонатами 
кальция.

Минеральная форма скелетных карбонатов

Скелетные остатки большинства беспозвоночных животных 
сложены карбонатом кальция со следами фосфорнокислого 
кальция. Содержание СаС03 в них достигает 96—99,9% (Was- 
kowiak, 1962). Весьма важной, хотя и ничтожной по процент
ному содержанию (0,4—4% ), составной частью скелетов явля
ется белковое вещество — конхиолин.

Карбонат кальция представлен в основном двумя полиморф
ными разностями, отличающимися друг от друга кристалличес
кой структурой: арагонитом ромбической сингонии и кальцитом 
тригональной сингонии. Скелетный карбонат (например, раковин 
моллюсков) может быть представлен либо только арагонитом 
или кальцитом, либо может быть смешанного состава. Арагонит 
является малоустойчивой разностью СаС02, быстро (даже иногда 
еще до стадий диагенеза) переходящей в стабильный жальцит. 
Но при определенных условиях арагонит может сохраняться 
длительно. Известны, например, раковины ордовикских наутило- 
идей, в которых сохранился арагонит (Grandjean et al., 1964).



Кальцит обычно содержит значительные количества Mg: до 
20 мол. % и более MgC03. Различают низкомагнезиальные 
(в которых не более 4 мол. % MgC03) и высокомагнезиальные 
(с содержанием MgC03 более 4%) кальциты (Chave, 1954, 1964). 
В арагоните содержание M gC03 не превышает 1 мол.%.

В скелетных образованиях взрослых стадий развития неко
торых организмов изредка встречаются шарообразные агрегаты 
гексагональной полиморфной разности СаС03 — минерала фа- 
терита. По-видимому, на ранних стадиях развития ряда беспоз
воночных в их скелетах карбонат кальция образуется именно 
в виде этого минерала, но затем очень быстро переходит в иные 
формы (см. далее).

Крайне редко встречается аморфный карбонат кальция. 
Современные методы исследования вещества (дифрактометрия, 
электронный микроанализатор и др.) позволили открыть в ске
летах некоторых организмов и некоторые другие кислород
содержащие минералы: брусит Mg(OH)2 — в скелетных остатках 
красных водорослей (Dodd, 1967), протодоломит (Ca0,57Mg0i43CO3) 
в аристотелевом фонаре морских ежей (Schroeder et al., 1969); 
барит (BaS04), витерит (ВаС03), целестин (SrSOJ и стронциа
нит (SrC03) в призматическом слое раковин мидий (Travis, 
1968).

Скелетный карбонат кальция двустворок может быть почти 
чисто кальцитовым. Например, СаС03 устриц используется при 
рентгеноскопических исследованиях в качестве эталона чистого 
кальцита. Однако даже в створках устриц имеются небольшие 
участки, а также непременно связка, которые сложены араго
нитом (Stenzel, 1963). Связка у всех двустворок, очевидно, ара- 
гонитовая. Распространены формы, в раковинах которых при
сутствуют одновременно кальцит (обычно эктостракум, реже 
эндостракум) и арагонит (обычно эндостракум). Достаточно 
обычны чисто арагонитовые раковины. Представители одного 
и того же рода и даже вида, обитающие в различных условиях, 
могут иметь раковину различного состава. Например, у Spon- 
dylus Бермудских островов раковина арагонитовая, а у Spondy- 
lus о-вов Палау в Тихом океане — раковина кальцитовая (Chave, 
1954). Кеннеди и его коллеги (Kennedy et al., 1969) подчеркива
ют, что минералогический состав раковин двустворок прежде 
всего подлежит генетическому контролю; контроль среды в 
целом имеет лишь второстепенное значение.

Среди гастропод большим распространением пользуются ара
гонитовые раковины, но раковины комбинированного арагонит- 
кальцитового состава нередки. Однако у этого класса моллюс
ков никогда не бывают чисто кальцитовые раковины.

Скелетные карбонаты современных головоногих моллюсков — 
раковины кораблика и спирулы, сепиона каракатиц — сложены 
арагонитом. Лишь раковина, образуемая самкой Argonauta для
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вынашивания яиц, сложена кальцитом (Prenant, 1927; Chave, 
1954). Скелетные остатки ископаемых головоногих — в основном 
арагонитовые, но у ряда представителей класса некоторые части 
скелета были сложены кальцитом. По данным Стели (Stehli, 
1956), у верхнепалеозойских наутилоидей с арагонитовой рако
виной камерные отложения некоторых родов были кальцитовыми. 
У мезозойских наутилоидей раковина арагонитовая, а ринхолиты 
кальцитовые, у аммоноидей — раковина арагонитовая, а аптихи 
кальцитовые, у белемнитов — ростр у большинства форм каль- 
цитовый, а фрагмокон и проостракум — арагонитовые (Prenant, 
1927; H all, Kennedy, 1967). Скелетные образования мшанок мо
гут быть кальцитовыми, арагонитовыми или смешанного соста
ва (Schopf, Manheim, 1967, 1968). Скелеты кишечнополостных 
либо арагонитовые, либо кальцитовые; раковины планктонных 
фораминифер — кальцитовые, а бентосных — сложены высоко
магнезиальным кальцитом или арагонитом, арагонит совер
шенно отсутствует в раковинах брахиопод, а также в скелет
ных образованиях иглокожих и губок (Chave, 1954). Однако 
дальнейшие исследования, вероятно, позволят установить (как 
это уже случилось, например, с устрицами) более сложную 
картину скелетной минералогии и этих групп. Так, появились 
сведения о наличии первично арагонитового скелета у палеозой
ских брахиопод (Jaanusson, 1966).

Сведения о минеральном сложении скелетов различных типов 
и классов беспозвоночных содержатся в работах Беггилда (Bog- 
gild, 1930); Чейва (Chave, 1954), Лоуенштама (Lowenstam, 1960 
и др.), Васковиака (Waskowiak, 1962), Додда (Dodd, 1967), Кен
неди и его коллег (Kennedy et al., 1969) и ряда других авторов.

Отношение арагонит/кальцит

Изложенные в предыдущем разделе данные позволяют сделать 
вывод о том, что скелетная форма карбоната является показате
лем систематического положения организмов. Так, у иглокожих 
скелет только кальцитовый, а у головоногих моллюсков — толь
ко арагоиитовый (за исключением кальцитовой раковины Argo- 
nauta). На этом общем фоне распределения основных полиморф
ных разностей СаС03 действуют другие факторы, существенно 
меняющие отношение арагонит/кальцит даже у представителей 
одного вида.

Литература, посвященная проблеме отношения арагонит/каль
цит, достаточно обширна (Chave, 1954, 1964; Lowenstam, 1954 а,б,в, 
1960; Turekian, Armstrong, 1960, 1961; Stehli, Hower, 1961; Sie
gel, 1960; H allam , Price, 1966; Kennedy, H all, 1967; H all, Ken
nedy, 1967; W askowiak, 1962; Dodd, 1963, 1964, 1965, 1966a, 1967; 
Leutwein, W askowiak, 1962; Дегенс, 1967; Султанов, Исаев, 1968 
и многие другие работы).
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Исследованиями Лоуенштама (Lowenstam, 1954 а,б,в) и Додда 
(Dodd, 1963, 1964, 1965, 1966а) было показано, что одним из ос
новных факторов, определяющим величину отношения араго
нит/кальцит в раковинах мидий, является температура: при бо
лее высокой температуре это отношение больше, чем при более 
низкой. Результаты этих исследований более подробно рассмот
рены в главе VI.

Васковиак (Waskowiak, 1962) обнаружил, что у мидий, оби
тающих в теплых водах, хорошо развит арагонитовый перламут
ровый слой, а кальцитовый призматический слой редуцирован.

Позитивная корреляция отношения арагонит/кальцит и тем
пературы характерна и для многих других организмов.

Отмечается определенная связь этого отношения со стадиями 
развития организмов. Так, у устриц личиночные раковинки — 
арагонитовые, а взрослые раковины — кальцитовые (Stenzel, 
1964). У молодых мидий минералогический состав раковин не 
коррелируется с температурными условиями, но после достиже
ния определенной стадии развития подобная связь устанавлива
ется (Dodd, 1965).

Отношение арагонит/кальцит, помимо температуры, зависит 
и от других факторов. В частности, содержание арагонита в ра
ковинах мидий зависит от солености (Eisma, 1966). Исследования
ми ряда авторов (W ilbur, 1964; W atabe, W ilbur, 1960; Hare, 
1963; K itano, Hood, 1965 и др.) установлено благоприятное влия
ние определенного набора составляющих органической матрицы 
образованию той или иной полиморфной разности СаС03.

Содержание магния и стронция

Особенности распределения магния и стронция в скелетных 
карбонатах представляют большой интерес. Концентрации этих 
элементов зависят от ряда факторов: минеральной формы карбо
ната, уровня филогенетического развития организма -и особен
ностей его физиологии, условий внешней среды (температуры, 
солености воды и т. п.).

Магний и стронций в скелетных карбонатах могут присут
ствовать в следующих формах: а) в качестве ионов-заместителей 
кальция кристаллической решетки арагонита и кальцита; 
б) адсорбироваться на поверхности кристаллов карбонатов; в) участ
вовать в образовании отдельных минералов; г) входить в состав 
органического вещества скелетов. Последние три формы нахож
дения этих элементов еще плохо изучены. Однако уже очевидно, 
что участие Mg и Sr в сложении органической матрицы и в обра
зовании дополнительных минералов не сказывается существенно 
на их концентрациях в органогенных карбонатах. Несколько 
более существенные колебания содержания обоих элементов, 
по-видимому, происходят при процессах адсорбции. Наиболее
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же значительные изменения концентрации Mg и Sr обусловлены 
их связью с минералогией скелетного вещества.

Выше уже приводились данные Чейва о низкомагнезиальных 
и высокомагнезиальных кальцитах с содержанием MgC03 соот
ветственно ниже 4 мол. % и от 4 до 20 мол. % (и даже выше у не
которых организмов); в аргоните содержание MgC03 не превы
шает 1 мол. %. В арагоните содержание SrC 03 может достигать 
1,3 мол.% , а в кальците оно обычно не превышает 0,4 мол.% 
(Bowen, 1966). Лоуенштам (Lowenstam, 1964 в) изучал распреде
ление M gC03 и S rC 03 в скелетах сосуществующих организмов 
(были исследованы двустворки, мшанки, Hydrozoa, Octocoral- 
lia, Polychaeta, Cirripedia). Оказалось что в подавляющем числе 
случаев арагонитовые скелетные остатки обогащены стронцием, 
а кальцитовые — магнием. Лоуенштам подтвердил данные пред
шествующих исследователей о том, что распределение этих двух 
элементов в первую очередь обусловлено кристаллохимией ми
нералов скелета и в меньшей степени связано с другими причи
нами: температурой, физиологическими особенностями организ
мов и т. д., и т. п.

Различия в концентрациях магния и стронция объясняются 
тем, что относительно.неболыпой ион (0,6 A) Mg++ более свободно 
замещает Са++ (0,99 А) в кальцитовой решетке, которая изо- 
структурна с решеткой магнезита (MgC03), чем в арагонитовой 
решетке. Более крупный ион (1,12 A) Sr++, наоборот, обычен, 
хотя и не постоянен в арагонитовой решетке, которая изострук- 
турна со стронцианитом (SrC03).

М а г н ти й. Возрастание содержания магния в современных 
органогенных карбонатах при движении из умеренного пояса 
к экватору было замечено Кларком и Веллером (Clarke, Whe
eler, 1922), затем подтверждено А. П. Виноградовым (1937 и др.) 
и Чейвом (Chave, 1954; Chave, Schmalz, 1966). Согласно Чейву, 
содержание Mg в скелетных карбонатах определяется тремя ос
новными факторами, которые здесь перечислены в порядке убы
вания их значимости: 1) минералогической формой карбоната 
(Mg связывается главным образом с кальцитом, но не с араго
нитом), 2) температурой воды обитания (с повышением темпера
туры возрастает концентрация Mg в карбонате) и 3) уровня фило
генетического развития (чем выше организованы ' формы, тем 
меньше Mg в их скелете). Кроме того, концентрация магния за
висит и от солености бассейна, стадии развития организма и т.п. 
Эти представления Чейва разделяются многими современными 
авторами (B athurst, 19640 и др.). Возрастание концентрации маг
ния с ростом температуры установлено у ряда современных форм, 
главным образом у моллюсков Лоуенштамом (Lowenstam, 19646, 
1959, 1960, 1961 и др.). Его данные подтверждают представления 
Чейва о понижении содержания Mg с повышением степени фило
генетического развития организмов (например, у водорослей и 
фораминифер магн’ия больше, чем у членистоногих и иглокожих)
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и о повышении концентрации Mg с повышением солености 
воды-

Позитивная связь между температурой и содержанием Mg 
отмечена для некоторых мшанок (Schopf, Manheim, 1967), сов
ременных и плейстоценовых моллюсков Японии (Nagasava, 1966), 
современных, четвертичных и неогеновых моллюсков Азербай
джана (Султанов, Халифа-Заде, 1969; Султанов и др., 19696) 
и многих других групп организмов.

Менее определенные данные о позитивной связи температуры 
и содержания магния получены Лерманом (Lerman, 1965 а,б), 
который нашел, что в кальцитовой раковине Crassostrea virginica 
концентрация магния нерегулярно связана с температурой, но 
там не менее существуют «географические расы» этого вида. Додд 
(Dodd, 1965) нашел, что концентрация магния в кальцитовом 
внешнем призматическом слое мидий растет с уменьшением со
лености и не проявляет заметной корреляции с температурой. 
По данным Пилкея и Говера (Pilkey, Hower, 1960), у морского 
ежа Dendraster excentricus («песчаный доллар») тихоокеанского 
побережья США содержание магния находится в прямой зави
симости не только от температуры, но и от солености; различные 
виды иглокожих при одной и той же температуре могут отклады
вать существенно различные количества магния. По Веберу 
(Weber, 1969), генетический контроль накопления Mg скелетами 
иглокожих является ведущим, но условия среды обитания также 
существенны (и прежде всего температура воды обитания). 
Как и Пилкей и Говер, так и многие другие авторы (Султанов,' 
Исаев, 1967; W askowiak, 1962) связывают концентрации магния 
в скелетах с соленостью воды. По мнению Васковиака, зависи
мость концентрации магния от температуры в раковинах мол
люсков требует дальнейшего изучения. Он нашел не очень яс
ную положительную зависимость между температурой и содер
жанием этого элемента лишь у некоторых устриц. По Васковиаку, 
значительно более велика роль в распределении Mg в органоген
ных карбонатах, с одной стороны, систематического контроля 
(по содержанию элемента различные таксономические группы 
резко отличаются друг от друга), а с другой — минеральной формы 
карбоната кальция. Так, в одном и том же экземпляре раковины 
некоторых митилид арагонитовый перламутровый слой может 
содержать в 10—30 раз больше магния по сравнению с кальци- 
товым призматическим слоем.

Турекиан и Армстронг (Turekian, Armstrong, 1960) утвер
ждают, что главным фактором, определяющим содержание маг
ния в скелетах, является филогенетическое положение организ
мов; концентрация элемента в скелетах зависит также от его 
содержания в воде и в некоторой степени — от температуры воды 
обитания и минеральной формы скелетных карбонатов.

Электронный микроанализатор позволил Моберли (Moberly, 
1968) установить, что в эктостракуме створок атлантического

34



гребешка Pecten irradians, сложенном низкомагнезиальным каль
цитом, содержание магния понижается перед нерестом, когда 
темп роста раковины несколько снижается. Это происходит позд
ним летом и ранней осенью, т. е. в самое теплое время года. 
Содержание Mg вновь возрастает сраэуж е, как только восстанав
ливается быстрый темп роста раковины. Моберли полагает, что 
температура играет значительно меньшую роль в обогащении 
кальцита магнием по сравнению с темпом роста раковины, кото
рый определяется совместным воздействием температуры, ос
вещенности, солености, поступления пищи, чередования репро
дукционных циклов. По Виземану (Wiseman, 1965), содержание 
магния в раковинах планктонных фораминифер Индийского 
океана определяется не только температурой, но и темпом их 
роста.

Несколько более подробно влияние темпа наращивания орга
ногенных карбонатов на концентрации магния и стронция рас
смотрено в конце подраздела «Стронций».

С т р о н ц и й .  Картина распределения стронция в скелетных 
карбонатах достаточно сложна. Основная роль в распределении 
стронция, как отмечалось выше, принадлежит кристаллохимии 
скелетных образований. Воздействие остальных факторов из
менчиво. Так, если повышение температуры может привести 
к возрастанию содержания магния в скелетах, то концентрации 
стронция при этом могут как увеличиваться, так и уменьшаться. 
По Лерману (Lerman, 1965 6), в кальците раковины Crassostrea 
атлантического берега Северной Америки концентрация строн
ция растет с повышением температуры, а также с увеличением 
отношения Sr/Ca воды обитания. У кальцитовых замковых бра- 
хиопод также отмечается позитивная корреляция стронция с 
температурой (Lowenstam, 1959, 1960, 1961). В арагонитовой 
раковине Cardium  берегов Великобритании с повышением тем
пературы содержание Sr, наоборот, уменьшается и не проявляет 
устойчивой корреляции с соленостью (H allam , Price, 1968), 
Точно такж е и в кальците скелета Dendraster содержание строн
ция уменьшается с повышением температуры (Pilkey, Hower, 
1960). Концентрация этого элемента с ростом температуры воз
растает в кальцитовом внешнем призматическом слое и одновре
менно уменьшается в арагонитовом перламутровом слое раковин 
тихоокеанских мидий берегов США (Dodd, 1965, 1966а).

Одум (Odum, 1951, 1957) полагает, что температура не играет 
существенной роли в формировании стронциевой составляющей 
органогенных карбонатов — значительно более важную роль 
в этом процессе играет отношение Sr/Ca воды обитания. По Ту- 
рекиану (Turekian, 1955), концентрация Sr определяется в зна- 

"чительной мере соленостью. У каспийских моллюсков содержание 
стронция не зависит от изменения солености (Султанов, Исаев,
1967). По Васковиаку (Waskowiak, 1962), количество стронция 
не меняется с изменением температуры, но отмечается обогаще-
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ние элементом арагонитового перламутрового слоя Pinna и M yti- 
lus по сравнению с кальцитовой частью раковины. Данные Вас- 
ковиака о влиянии температуры на содержание стронция под
тверждают выводы Одума (Odum, 1951), Кальпа и его сотрудников 
(K ulp et al., 1952).

По-видимому, достаточно велико воздействие таксономиче
ского и физиологического контроля на процесс формирования 
концентрации стронция. Было установлено, что в арагонитовых 
скелетах организмов, принадлежащих различным группам, содер
жание стронция различно. Причем оказывается, что у организ
мов более высокоорганизованных стронция меньше по сравнению 
с организмами менее высокоорганизованными (Thompson, Chow, 
1955; Odum, 1951, 1957; Turekian, Armstrong, 1960; Lowenstam, 
1963, 1964 6). Одум это явление объясняет более эффективной 
деятельностью циркуляционной системы у высокоорганизован
ных организмов и изоляцией у них поверхности кальцификации 
от контакта с водой. По Лоуенштаму, отношение Sr/Ca в араго
ните двустворчатых, брюхоногих и головоногих моллюсков 
ниже, чем в арагоните примитивных моллюсков Polyplacophora 
и других низкоорганизованных форм. Это он связывает с физиоло
гическими особенностями организмов.

Одним из возможных процессов физиологического контроля 
концентраций магния и стронция, по-видимому, является темп 
наращивания скелетных карбонатов. Выше приводились данные 
Моберли о зависимости концентраций магния от темпа роста 
карбонатов. Подобные же данные имеются и по стронцию. Шван 
(Swan, 1956) полагает, что чем быстрее темп роста, тем ниже со
держание стронция: у медленно растущих форм, следовательно, 
обладающих более толстыми скелетными образованиями, со
держание Sr выше, чем у быстрорастущих организмов. Ряд ав
торов (Nelson, 1963; Pilkey, Goodell, 1963) подтверждает эти 
заключения. По Додду (Dodd, 1967), быстрая скорость наращи
вания скелетных карбонатов должна приводить к появлению , 
высокой пропорции Sr/Ca у форм, неблагоприятно относящихся 
к стронцию, и наоборот—к низкой пропорции Sr/Ca у тех организ
мов, которые благоприятно относятся к стронцию. Так как все 
организмы более благоприятно относятся к кальцию по сравне
нию с магнием, то быстрый темп их роста должен привести к воз
растанию отношения Mg/Ca в их скелетах. Моберли, как было 
сказано выше, также связывает более высокие концентрации маг
ния с периодами быстрого роста раковин.

Пилкей и Говер (Pilkey, Hower, 1960) установили различия 
в составе Mg и Sr игл и панциря, а также различных участков 
панциря морского ежа Dendraster excentricus. По их данным, со
держание MgC03 возрастает примерно на 0,5% при повышении 
температуры на 10°, а отношение Sr/Ca уменьшается. Так как 
иглокожие растут быстрее в теплой воде, а их скелеты толще и 
тяжелее в холодной воде, то, применяя тезис Швана, следует
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предположить, что в теплой воде накапливается меньше стронция! 
чем в холодной. Как полагает Моберли, результаты Пилкея и Го
вера по магнию скорее следует связывать с локальными вариа
циями темпа роста различных участков скелета, а не с действием 
температуры.

Галлам и Прайс (Hallam, Price, 1968) не подтверждают вывод 
Швана, Пилкея и Гуделла о связи концентрации стронция с 
темпом роста. В раковинах кардиумов содержание стронция не 
зависит от скорости наращивания скелетного СаС03. Уменьше
ние содержания Sr с повышением температуры во внешнем слое 
кардиумов (см. выше), возможно, связано с возрастанием скорости 
метаболических процессов, что приводит к более интенсивному 
выносу из организма рассеянных элементов. Это предположение 
согласуется с концепцией Лоуенштама (Lowenstam, 1963,1964 6) 
о возможности образования относительно чисто кальцитовых 
скелетов при интенсификации биохимических процессов.

Как видно, зависимость содержания стронция и магния от 
темпа роста органогенных карбонатов еще плохо изучена, а имею
щиеся сведения достаточно противоречивы, но существенное 
воздействие, которое может оказывать этот фактор на накопление 
рассеянных элементов, несомненно. Можно согласиться с Дод
дом (Dodd, 1966а, 1967) о сложности выяснения закономерностей 
воздействия темпа роста на концентрацию элементов, ибо сам 
этот темп зависит от многих факторов.

В ряде случаев пока вообще не удается выявить основной 
фактор, обусловливающий особенности распределения стронция 
в органогенных карбонатах. Так, например, установлено,- что 
содержание Sr в скелетах некоторых мшанок обычно выше, чем 
это следовало бы из условий равновесного, осаждения из воды 
обитания; это явление предположительно связано с влиянием 
аминокислот и других органических веществ скелета мшанок 
(Schopf, Manheim, 1967).

Прайс и Галлам (Price, Hallam , 1967) установили, что в ракови
не кораблика и в сепионе каракатицы, сложенных целиком из араго
нита, концентрация стронция различна в различных слоях ске
лета одной и той же особи. В раковине кораблика наблюдается 
определенная цикличность в накоплении стронция, однако, не 
связанная с сезонными изменениями температуры. Отсутствие 
связи между минеральным составом скелета и концентрацией 
стронция была установлена теми же авторами (Hallam, Price, 
1968) еще на одном объекте. По их наблюдениям, содержание Sr 
внутреннего слоя особей Cardium edule, обитающих у берегов 
Великобритании, значительно выше, чем внешнего. Нет опреде
ленной зависимости между соленостью и концентрацией Sr, на
мечается негативная связь между температурой и содержанием 
Sr (чем выше температура, тем меньше Sr) и отсутствует минерало
гический контроль, так как оба слоя раковины кардиумов сложены 
арагонитом. По-видимому, подобное распределение стронция на
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фоне одинакового минерального состава, открытое Галламом и 
Прайсом у головоногих и у кардиумов, связано с какими-то осо
бенностями жизнедеятельности организмов.

Отношение арагонит/кальцит, а также распределение магния 
и стронция в органогенных карбонатах находятся под совместным 
контролем многих одновременно действующих причин. И часто 
выделить ведущую причину не так-то просто. Можно согласиться 
с Доддом (Dodd, 19666), который противоречивые результаты, 
опубликованные в литературе о минеральной форме СаС03 рако
вин моллюсков и о концентрациях рассеянных элементов, свя
зывает с тем, что различные моллюски различно реагируют на 
изменения температуры и солености. Биохимическая сторона 
проблемы минерального и химического состава скелетных карбо
натов все еще изучена недостаточно.

ФАКТОРЫ, ОПРЕДЕЛЯЮЩИЕ ИЗОТОПНЫЙ СОСТАВ КИСЛОРОДА 
ОРГАНОГЕННЫХ КАРБОНАТОВ

Отношение 0 18/0 16 карбоната кальция скелетных образований 
зависит от совместного действия ряда причин: температуры сре
ды обитания, изотопного состава кислорода воды обитания, био
логических особенностей организмов.

Температура воды f

Распределение О18 между водой и карбонатом зависит от тем
пературы. В воде, когда карбонат находится в форме кислого 
углекислого кальция Са(Н С03)2, присходит изотопный обмен 
его кислорода с кислородом воды. При потере углекислоты об
разуется малорастворимый карбонат СаС03, который выделяется 
из раствора в виде минералов арагонита или кальцита. Кислород 
этих минералов в крайне незначительной степени обменивается 
с кислородом воды. Иными словами, они сохраняют приобретен
ный изотопный состав, зависящий от температуры воды, из кото
рой происходило осаждение.

Изотопный состав кислорода минералов уравновешивается 
с изотопным составом воды, из которой эти минералы были изъя
ты организмами. Чем выше температура, тем больше обмен между 
кислородом того и другого компонента и тем менее обогащенным 
оказывается кислород карбоната относительно кислорода воды. 
Юри (Urey, 1947) теоретически рассчитал константы равновесия 
обмена изотопов карбонатов с водой для нескольких температур 
(см. табл. 12).

В природе превращение Са(НС03)2 в нерастворимый карбонат 
СаС03 может происходить как неорганическим путем, вследствие 
потери углекислоты, так и чаще под влиянием биохимических
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процессов. При этом не всегда отложение происходит в равно
весии с.кислородом воды, хотя в большинстве случаев в природе 
происходит именно равновесное осаждение. Нарушение равно
весия может происходить или в случае большой скорости 
осаждения, или в случае биологического фракционирования 
внутри организма, отлагающего карбонат (см. далее).

Изотопный состав воды — водный фон

Как было показано в предыдущей главе, колебания изотоп
ного состава кислорода современных природных вод весьма зна
чительны, а причины, их вызывающие, достаточно разнообразны. 
Вследствие большого различия в изотопном составе морских 
и пресных вод понятно, что карбонаты, отложившиеся из этих 
двух типов природных вод, должны различаться по изотопному 
составу кислорода.

Для изотопного состава любого кислородсодержащего минера
ла, отлагающегося из воды, весьма важным условием является 
его способность к обмену с кислородом воды и скорость, с кото
рой достигается равновесное распределение О18 между водой 
и кислородсодержащими соединениями в растворе. В этом отно
шении карбонаты оказываются в наиболее благоприятных усло
виях по сравнению, например, с сульфатами и фосфатами. Раст
воримые карбонатные соединения, и, в частности, Са(НС03)2, 
способны довольно быстро обмениваться с кислородом воды. 
Весьма существенным условием при осаждении минерала явля
ется равновесность, которая определяется, с одной стороны, 
быстротой установления равновесия в растворе, а, с другой, 
медленностью перехода соединения в нерастворимое состояние. 
При этих условиях сохраняется равновесное соотношение с кис
лородом воды. Таким образом, кислород воды, который значитель
но преобладает над количеством кислорода минерала, являет
ся как бы «фоном», определяющим изотопный состав выделив
шегося твердого соединения, в интересующем нас случае карбо
ната.

«Водный фон»— состав изотопов кислорода воды, обусловлен
ный воздействием всех факторов,— помимо температуры, опре
деляет концентрацию О18 в органогенных карбонатах. Поэтому 
при одной и той же температуре, но в воде различного состава — 
значение б О18 в органогенных карбонатах будет различным. 
Наиболее отчетливо влияние водного фона на изотопный состав 
кислорода скелетных карбонатов морских организмов сказыва
ется в прибрежных зонах, в которых резко на соседних участках 
изменяется изотопный состав воды как вследствие испарения, 
так и в результате притока речных вод. Ллойд (Lloyd, 1960,1964) 
на примере современных моллюсков Флоридского залива показал, 
что изотопный состав воды отдельных участков залива и соот-
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Ф и г .  6. Схема, показывающая зависимость отношении О’УО1' и С13/С<2 в раковинах 
моллюсков от условий обитания. По К енту, Андерсону и Энхлсру (Kei<h, Anderson, 
E ichler, 1964, фиг. 7)

ветственно обитающих там моллюсков зависит от 1) смешения 
вод залива с водами океана, 2) испарения воды, 3) внесения 
пресных вод. Был обнаружен резкий контраст в отношении 0 18/ 0 16 
у моллюсков внутренних и внешних участков залива при отсут
ствии температурных различий.

Установлены некоторые изменения 8 0 18 и очень резкие коле
бания значения 6С13 в различных органогенных карбонатах 
рифовых зон (Weber, 19676; Weber, Woodhead, 1969). По Кейту 
и Паркеру (K eith, Parker, 1965), влияние температуры на кон
центрацию О18 в раковинах моллюсков прибрежий маскиру
ется воздействием более энергичного фактора: колебаниями
водного фона, обусловленными процессами испарения и опрес
нения.

Резкое различие изотопного состава морских и пресных вод 
(см. главу II), естественно, обусловливает и столь же резкие 
различия в значениях бО18 скелетных карбонатов морских и кон
тинентальных организмов. Моллюски, обитающие в озерах и 
реках, характеризуются резко выраженным дефицитом О18 
в СаС03 их раковин (фиг. 6). Как установили Кейт и другие
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(Keith et al., 1964), обеднение О18 в дождевых и поверхностных 
водах при переходе из умеренных в высокие широты (см. ранее) 
отражается и на отношении 0 18/ 0 16 пресноводных гастропод 
и пелеципод.

Специальные исследования характера накопления О18 в ра
ковинах пресноводных моллюсков отсутствуют. Есть основа
ния полагать, что может быть достигнуто изотопное уравно
вешивание с водой обитания (Stuiver, 1970). Так, например, в 
раковине Ellip tio  (одно из озер штата Коннектикут) б =  —6,7°/00 
по отношению к PDB, среднее значение б воды —7,5°/00 по отно
шению к SMOW; средняя Т 14° С, рассчитанная по полученным 
цифрам, близка к реальным значениям. Раковины различных 
брюхоногих и двустворок, росших в одном месте, проявляют 
лишь небольшие колебания в содержании О18. Отношение 
О18/О18 в СаС03 раковин Amnicola limosa, Valvata fricarinata, Gy- 
raulus parvus, Pisidium, Stagnicola emarginate, Physa, собранных 
в июле 1968 г. в оз. Гурон, изменялось лишь в пределах 0,7°/00. 
Колебания концентраций С13 для тех же раковин 4°/00, что связано 
с воздействием реакции фотосинтеза. Вообще содержание С13, 
по Стьюверу, подвержено воздействию факторов, не связанных 
с температурой, в значительно более широких пределах, чем 
содержание О18. Поэтому содержание С13 в пресноводных кар
бонатах, по его мнению, менее пригодно в качестве палеокли- 
матического индикатора по сравнению с О18.

Биологические особенности организмов

Отношение изотопов кислорода скелетных карбонатов раз
личных организмов, принадлежащих одному биоценозу,— сле
довательно, обитающих при одной и той же температуре и в воде 
одного и того же изотопного состава,— может быть различным. 
Мало того, у одной и той же особи некоторых организмов значе
ние 6 0 18 может быть различным в различных частях скелета. 
Почти все моллюски, брахиоподы, серпулиды, многие форами- 
ниферы накапливают 0 18/0 16 в равновесии с окружающей водой. По
добное же отношение регистрируется и синхронно осаждаемым 
хемогенным СаС03. Это проверено экспериментально. Позначениям 
6018, получаемым по СаС03 скелетов многих моллюсков и других 
упомянутых групп, рассчитанные значения температур, как пра
вило, соответствуют действительно наблюдаемым. Однако при 
определенных условиях изотопное равновесие может быть нару
шено даже моллюсками (см. далее). Отмечаются случаи нерав
новесного накопления О18 фораминиферами. Так, по Дюплесси 
и другим (Duplessy, Lalou, Vinot, 1970а), раковины различных 
видов донных фораминифер одного и того же пункта Северной 
Атлантики характеризуются разным изотопным составом кисло
рода: у Uvigerina meditteranea 8 =  -(-4,16°/00, У Cibicides pseudo-
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ungerianus +  3,40°/0o, У Quinqueloculina sp. и Pyrgo s p .+  3,240/00. 
Рассчитанные значения «температур» по различным видам изме
няются от 4,4 до 6,6° С, тогда как действительные донные Т 
места сбора 2,8—3,2° С. Накопление О18 карбонатами раковин 
фораминифер не в равновесии с изотопным составом кислорода 
водой упомянутые исследователи объясняют различным темпом 
фракционирования изотопов кислорода в процессе метаболизма 
различными видами фораминифер.

В СаС03 скелетов кораллов и водорослей изотопное равно
весие обычно вообще не устанавливается (Keith, Weber, 1965). 
У некоторых кораллов изотопное равновесие не достигается вслед
ствие. их симбиоза с одноклеточными организмами Zooxanthel- 
lae, выделяющими 0 2 (Em iliani, 1955а).

■ Кальцит иглокожих резко отличается от карбонатов многих 
других организмов обеднением тяжелыми изотопами углерода и 
кислорода. Различные участки скелета иглокожих (например, 
иглы и панцирь морских ежей) характеризуются различными 
концентрациями О18 и С13 (см. главу IV). Происходит фракцио
нирование изотопов в результате каких-то особенностей био
логии организмов, или, как пишут зарубежные авторы, вслед
ствие действия «vital effect’а». Поэтому рассчитанные значения 
температур по 6 0 18 иглокожих, как правило, не отвечают реальным 
температурам. Однако в некоторых случаях и иглокожие форми
руют изотопный состав кислорода в равновесии с водой обитания. 
Например, Лонжинелля и Тольятти (Longinelli, Togliatti, 1962) 
определили по некоторым морским ежам побережья Ньюфаунд
ленда такие же значения температур, как и по живущим сомест- 
но с морскими ежами моллюскам.

Очевидно, характер отношения 0 18/ 0 16 (равновесное или не
равновесное с водо^  скелетных карбонатов определяется самыми 
ранними стадиями процесса кальцификации — образования ске
лета.

Н . М. Страхов (1951, стр. 66), ссылаясь на сводную работу 
Пиа (Pia, 1933), отмечает, что до сих пор еще неясен ход физио
логических процессов, приводящих к образованию органогенных 
карбонатов. И ныне, хотя за последние десятилетия сделано 
очень многое, до конца этот процесс не расшифрован.

У моллюсков раковина образуется клетками эпителия мантии 
(Bevelander, Benzer, 1948, Bevelander, 1953; Waskowiak, 1962;: 
W ilbur, 1964; Чельцова, 1969, и др.). По Майеру (Мауег, 1930) 
и Робертсону (Robertson, 1941) в результате секреторной деятель
ности мантии возникают коллоиды, из которых кристаллизуется 
в виде глобул фатерит. Фатерит крайне быстро переходит в ара
гонит. Поэтому фатерит обычно отсутствует в раковинах взрос
лых моллюсков. По Бевеландеру и Бензеру (1948), мантия обра
зует волокнистую конхиолиновую пленку, в которой возникаю т 
мелкие гранулы, состоящие из фосфата кальция. Затем эти гра
нулы растут и превращаются в призмочки кальцита, окруженные
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тонкой органической пленкой. Как протекает переход фосфата 
кальция в карбонат кальция—неясно. По мнению Бевеландера 
и Бензера, в этом процессе, по-видимому, решающая роль при
надлежит ферментам. В более поздней работе Бевеландер (1953) 
говорит о возникновении многочисленных кристаллов карбоната 
кальция, но не фосфата кальция внутри ткани мантии. Леут- 
вейн и Васковиак (Leutwein, W askowiak, 1962) на основе того 
факта, что концентрации Mg, Sr и ряда других элементов резко 
различны в арагонитовом перламутровом слое и кальцитовом 
призматическом слое раковины мидии, отрицают возможность 
образования на ранних стадиях формирования раковины фа- 
терита или аморфного геля. Как у мидии, так и у других морских 
моллюсков, по Леутвейну и Васковиаку, арагонит и кальцит 
раковин образуются сразу в кристаллической форме, без какой- 
либо промежуточной стадии.

Полиморфная форма карбоната кальция скелета, как установ
лено -исследованиями многих авторов (W atabe, W ilbur, 1960; 
Wilbur, 1964; Glimcher, 1960; H are, 1963; K itano, Hood, 1965; 
Matheja, Degens, 1968 и др.), определяется характером органи
ческой матрицы.

Крайне важен вопрос об источниках тех веществ, из которых 
формируются карбонаты скелетов. Последние могут образовы
ваться из растворенных в воде как неорганических, так и орга
нических веществ; предполагается, что углекислота, выделяю
щаяся при метаболических процессах, происходящих в организ
ме, играет существенную роль в образовании карбонатов (John
son et a l., 1964).

Равновесное накопление О18 устанавливается на ранней ста
дии аккумуляции карбонатов. На этой стадии формирующиеся 
призмы и волокна карбонатов не так плотно «запакованы» в ор
ганическую матрицу, как на последующих стадиях. Все это обес
печивает установление обмена кислорода образующегося кар
боната и окружающей воды. Содержание О18 карбонатов, очевидно, 
будет различным у форм, у которых экстрапаллиальная жидкость 
(жидкость, заполняющая пространство между мантией и внут
ренней поверхностью раковины) прямо обменивается с окружающей 
водой и у тех, у которых подобного обмена нет. Различные усло
вия обмена устанавливаются в пределах одной раковины дву- 
створки для карбонатов, формируемых всей поверхностью ман
тии, и для карбонатов, которые образуются краем мантии. Пос
ледние накапливаются в условиях, отвечающих равновесным.

В главе IV приведены данные о сезонных изменениях значе
ния 6 0 18 в кальците эктостракума гребешка Свифта. Кальцит эн- 
достракума характеризуется несколько иным изотопным соста
вом. Если в кальците эктостракума б изменяется от + 1 ,9 8  до 
—2,00°/оо (что соответствует изменениям рассчитанных значений 
температуры от 5,8 до 23,3°), то в СаС03 эндостракума того же 
экземпляра (см. табл. 11, фиг. 12) колебания б более сглажены —
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от + 1 ,0 2  до —ОД6°/00. Подобные различия можно объяснить тем, 
что кальцит эктостракума, выделяемый складками края мантии, 
непрерывно и непосредственно контактирует с окружающей водой, 
что обеспечивает установление равновесного изотопного обмена. 
Что касается СаС03 эндостракума, образуемого всей поверхностью 
мантии в глубине раковины, то в этом случае, при отсутствии 
прямого обмена с водой, изотопное равновесие не устанавлива
ется.

Кейт, Андерсон и Эйхлер (K eith, Anderson and Eichler, 1964) 
также раздельно определяли б внутреннего и внешнего слоев 
некоторых двустворок побережий Мексики и США (лишь один 
экземпляр мидии происходит из Гудзонова залива). Если пробы 
из внутреннего и внешнего слоев отбирались в соответствии со 
стадиями нарастания, то полученные ими данные свидетельству
ют о том, что у Spondylus, Chama, Tivela, Ostrea эктостракум обед
нен О18 по сравнению с эндостракумом. Следовательно, рассчи
танные температуры по нему будут выше, чем по внутреннему 
слою. Внешний слой створок Atrina  и M ytilus, по их данным, 
наоборот, содержит больше О18 по сравнению с внутренним. 
В этом случае рассчитанные температуры по внутреннему слою 
будут выше, чем по внешнему, т. е. внутри тела моллюска тем
пература выше температуры окружающей среды. Фракциониро
вание изотопов кислорода различными слоями раковины заре
гистрировано и у ископаемых двустворок (Tourtelot, Bye, 1969). 
Несомненно, значительная роль в появлении различий б внутрен
него и внешнего слоев раковин двустворок принадлежит различ
ной степени изотопного равновесия, достигаемой СаС03 внутрен
него и внешнего слоев со средой обитания. Изотопный состав 
кислорода внутреннего слоя не накапливается в равновесии с 
изотопным составом воды. Поэтому и арагонит связки гребешка 
обогащен О18 (см. табл. 11, фиг. 12). По данным Кейта и его кол
лег (1964), связки раковин Ostrea, M ytilus  и Tivela также обо
гащены О18 по сравнению с остальной раковиной. Как мы пола
гаем, изотопный состав кислорода эктостракума значительно 
полнее (по сравнению с эндостракумом) отражает изотопный 
состав кислорода окружающей воды (Найдин и др., 1970; Сады- 
хова и др., 1971).

Установление изотопного равновесия контролируется харак
тером метаболических процессов: 6 0 18 внешнего слоя раковины 
гребешка в определенные моменты перестает зависеть от изо
топного состава кислорода окружающей воды. Эти моменты ре
гистрируются значительным обеднением эктостракума тяжелым 
изотопом кислорода, что приводит к получению недостоверно 
высоких рассчитанных значений температуры (пробы 9, 15, 20; 
см. табл. 11, фиг. 12). Это свидетельствует о нарушении изотоп
ного равновесия. Кальцификация (это ведь тоже метаболический 
процесс) зависит от температуры, т. е. повышение Т увеличивает 
скорость ионного обмена. У некоторых мидий обызвествление
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Т а б л и ц а  10

Данные определения сезонных колебаний 6 О18 и Т в раковине С ге п о -  
m y t i l u s  g r a y a n u s  (Dunker).
Экз. № 103, Японское море, залив Петра Великого

№ пробы 
[ (см. фиг. 9) 8, °/оо т°, с П рим ечания

1 4 -0 ,53 12,3 Четные МвМ» — пробы, отобранные из у з
2 + о ,з8 12,9 к и х  колец, нечзтные — из ш ироких колец 

н арастан и я
3 + 0 ,2 3 13,5
4 + 0 ,2 4 13,6
5 ' + * Л 8 ,8

• 6 + 1 -6, 7 ,5
7 + 0 , ^ 13,2
8 + 2 ,6 е 2 ,8
9 + о,з5 13,1

10 + 1 А 6,7
И + 0 ,6 , 11,7 Ne И — среднее из двух определений
12 + 1 ,6 , 7,1
13 +0,48 12,5
14 + 2 ,3 0 4,1
15 + 0 А 12,9
16 + 1  |7 в 6 ,9
17 + 0 ,+ 14,0
18 + 1 А 8,4
19 -0 ,0 , 14,7
20 + 1 ,9 , 6 ,2
21 +0,5о 12,0
22 + 1 Д 7 9 ,5
23 О Д 14,6
24 + 0 ,6 7 ,11,7
25 —°,4в 16,7
26 — 1,1. 19,8 jsft 26 — кольцо повреждено, норм альны й

27
1 в

14,9
рост был н ар у  ; ен

-0 ,0 , К ольц а jsfi 27 и №  29, вероятно, образова

28 14,9
лись в разные сезоны (два -лёта)

-0 ,0 . К ольцо Mi 28 очень узкое (возможна ошиб
ка  п ри  отборе пробы)

29 ооО 14,6

раковин происходит при температурах почти предельных для 
жизнедеятельности моллюска (Malone, Dodd, 1967). 'От темпа 
наращивания СаС03 раковины, вероятно, зависит величина от
ношения 0 18/ 0 16 (см. сведения о росте раковины гребешка Свифта 
в главе IV). Надо полагать, что при достижении определенного 
температурного рубежа у моллюсков течение обменных процес
сов и прежде всего процессы дыхания и выделения протекают 
с нарушением изотопного равновесия, сложившегося при более 
низких температурах.
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Т а б л и ц а  11
Данные определения сезонных колебаний 6 О18 и Т в раковине C h l a m y s  
( S w i f t o p e c t e n ) s w i f t i  (Bernardi).
Экз № 69, Японское море, залив Петра Великого

Внешний слой створки Внутренний слой створки

Ni пробы 
(см. фиг. 12) 5, °/оо т, °с ФГ« пробы * 6, ”/» Т, "С

1 - 1 ,0| 19,1 0 +  1 Д2 9,6
2 15,0
3 —1,7о 21,9 3' + 0,28 13,4
4 0 ,00 14,5
5 + 0 , 1о 14,1
6 +0,39 12 ,8 6' + 0 ,9 , ‘ 10,3
7 -|-0 ,9о 10,6
8 - 0 , 8о 18,0 8' + 0 ,7 . 11,3

' 9 - 2 , 00 23,3 9' + 0,29 13,3
10 —0,9л 18,5
11 +0,54 1 2 ,1
12 + 0 ,4 9 12,4
13 + 1 ,8о 6,6 13' О о в 14,5
14 - 0 , 7 , 17,7 1 4 '-1 5 ' + о , о в 14,2
15 —2,40 25,0
16 + 0 ,6, 1 1 ,8 16' +  1 ,0-2 10,0
17 + 1 ,49 8,0 17' —0,1в 15,2
18 + 0 ,8в 10,7 18' + 0,8о 11 ,0
19 - 1 ,0, 19,2 19' +0,7о 11,5
20 —2 ,00 23,3
21 + 0 ,26 13,3 21 ' +0,9г 10 ,6
22 +  1+5 6,8
23 + 1 ,9в 5,8 23' + 0,2в 13,3
24 + 0 ,3 , 13,1 24 '—25' + 0,84 10,9
25 + 0 ,9 з 10,3
26 + 1 ,+ 7,6 26' + 0 ,0з ' 14,3

* Проба JMo 0 связна; места отбора проб ЖМ 3'—26' лишь топографически отвечают 
участкам отбора проб из внешнего слоя.

Изотопное равновесие нарушается также при повреждениях 
раковины. Так, по карбонату кальция, накопленному эктостра- 
кумом мидии Грайана непосредственно после повреждения (ис
кусственного или естественного) раковины, получены резкие 
скачки в значениях 6 0 18 (см. табл. 10). Это явление, -вероятно, 
в известной мере может быть объяснено тем, что на «залечивание» 
повреждения поступает СаС03 не только из внешней среды, но 
частично также мобилизуется накопленный ранее раковиной 
карбонат кальция.
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Вообще говоря, роль упомянутых двух процессов весьма 
велика в установлении изотопного обмена. Выделяемая организ
мами углекислота обеднена изотопами О18 и С13 (Weber, 1967а,
1968). У организмов с хорошо развитой дыхательной системой 
(моллюски и др.) быстро достигается изотопное равновесие. 
У иглокожих, обладающих примитивной дыхательной системой, 
легкие изотопы С12 и О16 задерживаются. Этим Вебер объясняет 
значительное обеднение тяжелыми изотопами углерода и кислоро
да скелетов иглокожих. Поэтому-то у морских ежей иглы — да
лекие от процессов дыхания — накапливают кислород в коли
чествах, близких к изотопному составу окружающей воды.

Особенности жизнедеятельности организмов, как видно, мо
гут существенно изменять изотопные концентрации в органоген
ных карбонатах. Физиология дыхания и других обменных про
цессов у организмов различного систематического положения 
различны. Следовательно, различия изотопного состава органи
ческих карбонатов находятся и под генетическим контролем. 
Однако необходимо иметь в виду, что даже у одного и того же 
вида — эврифациального по своему характеру — физиологи
ческие отправления протекают различно в зависимости от усло
вий обитания, и это отражается па изотопном составе кислорода 
скелета. Так, значения SO18, получаемые по мидиям, обитающим 
в приливной зоне, резко отличны от б мидий, не подвергающимся 
осушке. Это и понятно, так как наращивание их раковин осу
ществляется различно. Контакт с воздухом у особей, обитающих 
на осушке, резко изменяет состав изотопов их карбонатов (ат
мосферный кислород богаче изотопом О18 примерно на 2%) и т. д.

Иногда трудно установить, с чем же связаны различия изотоп
ного состава кислорода различных групп организмов. Так,известно, 
что гастроподы несколько обогащены О18 по сравнению с сосу
ществующими пелециподами (Keith et a l., 1964; Devereux, 1967a). 
Вот данные Кейта и его коллег об изотопном составе трех сооб
ществ (бср0/00):

Гастроподы П елециподы
1 сообщество —2,16 —2,71
2 сообщество —1,95 —2,40
3 сообщество —0,72 —1,04

Подобные различия можно объяснить различными сезонными 
интервалами наращивания раковины представителей этих двух 
классов (Epstein, Lowenstam, 1953). Но, может быть, причина 
в особенностях жизнедеятельности тех и других. Может быть 
и еще одно (правда, мало вероятное) объяснение: концентрация 
О18 различна в арагонитовых и кальцитовых скелетах. Пер
вые, как известно, преимущественно характерны для 
гастропод, а кальцитовые скелеты и скелеты смешанного состава 
в основном характерны для пелеципод.
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Характер накопления О18 современными организмами, об
ладающими внутренним скелетом (в частности, внутреннерако
винными головоногими моллюсками), еще плохо известен. По 
имеющимся данным, в раковине сепии отношение 0 18/0 16 форми
руется в равновесии с изотопным составом кислорода воды (Lo- 
wenstam, Epstein, 1954).

Минеральный и химический состав карбонатов.
Органическое вещество карбонатов

Юри и его коллеги (Urey et a l ., 1951) не исключают возмож
ное влияние на содержание О18 в органогенных карбонатах их 
минеральной формы. По их мнению, дело не столько в том, что 
может различаться изотопный состав кислорода синхронных 
кальцита и арагонита (как они полагают, подобные различия 
не могут быть значительными), а в том, что при подготовке пробы 
для анализа арагонит может превращаться в кальцит и при этом 
может изменяться эффект фракционирования при выделении С02 
фосфорной кислотой *.

Различия изотопного состава кислорода кальцита и араго
нита сосуществующих организмов вероятны, но, если они и есть, 
то очень невелики. Выше было высказано предположение о том, 
что некоторое обогащение тяжелым изотопом кислорода гастро- 
под, по сравнению с двустворками, связано с различиями ми
нерального состава раковин этих моллюсков. Однако это пред
положение требует проверки.

Точно так же кальцитовые и арагонитовые слои одной и той 
же раковины (например, двустворки) вряд ли существенно отли
чаются своим изотопным составом. Кейт и его соавторы (Keith 
e t a l., 1964) не нашли какой-либо зависимости между минераль
ной формой (арагонит и кальцит) слоев раковины двустворок 
и характерным для них составом изотопов О и С. Лишь в араго- 
нитовой связке бО18 в среднем на 0,5°/00, а 6С13 на 1,0°/00 выше со
ответствующих значений 6 кальцитового и арагонитового слоев. 
Едва уловимые различия значений 6 0 18 для перламутрового (ара
гонитового) и призматического (кальцитового) слоя раковины 
Haliotis, выращиваемых в термостатных ваннах, были обнаруже
ны Эпштейном и др. (Epstein et a l., 1953). По нескольким эк
земплярам этого моллюска были получены следующие значения б 
в °/'00 (первая цифра — осредненные значения нескольких опре
делений для арагонитового слоя, вторая цифра — тож е для каль
цитового слоя; данные взяты из табл. 7 названных авторов): 
экз. № 9 — 1,50 и —1,49; экз. № 10 — 1,60 и —1,34; экз. № 11 — 
1,58 и —1,12; экз. № 13 — 1,74 и —1,46. Таким образом, б ара
гонитового слоя несколько меньше б кальцитового слоя, т. е. 
в арагоните бО18 незначительно меньше, чем в кальците.
* Более подробно об этом см. подраздел «Критерии пригодности м атери ал а  

д л я  палеотем пературны х определений» главы  V.



Исходя из теоретических расчетов, основывающихся на том, 
что внутренняя частота колебаний иона С 0 3 в решетках араго
нита и кальцита различна, можно ожидать очень незначитель
ного (на несколько десятых °/00) обогащения арагонита тяжелым 
изотопом кислорода по сравнению с кальцитом (Tarutani et 
al., 1969; Rubinson, Clayton, 1969). Действительно, Тарутани 
и другие в процессе лабораторного осаждения арагонита и каль
цита из раствора бикарбоната кальция при 25° С установили, 
что первый содержит на 0,6°/оо О18 больше, чем второй. Следова
тельно, соотношение концентраций О18 в неорганогенной паре 
арагонит — кальцит обратна концентрациям О18 в этих же мине
ралах, накопленных организмами.

Т.арутани и другие подчеркивают наличие фракционирования 
О18 неорганогенной парой арагонит — кальцит (что совпадает с 
теоретическими представлениями) и практически полное отсут
ствие подобного фракционирования органогенной парой ара
гонит кальцит. По их мнению, причины этого различия неясны, 
но возможны либо воздействия «vital effect’a» на фракционирова
ние при накоплении органогенного арагонита, либо различное 
поведение кальцита и арагонита в процессе подготовки проб 
для анализа.

Наши исследования подтверждают данные Кейта и его кол
лег о некотором обогащении тяжелым изотопом кислорода 
арагонитовой связки двустворок.

Исследования изотопного состава кислорода раковин Chla- 
mys (Swiftopecten) swifti (Bernardi) и Crenomytilus grayanus (Dunker) 
выявили заметные различия между б внутреннего и б внешнего 
слоя. Данные о гребешке Свифта уже приводились на стр. 43 
(см. также главу IV). По внутреннему слою раковины этой формы 
получены значительно более узкие колебания б по сравнению 
с б внешнего слоя. Как эндостракум, так и эктостракум гребешка 
образованы кальцитом. Мы полагаем, что изотопный состав 
кислорода внутреннего слоя не накапливается в равновесии с 
изотопным составом кислорода воды и, следовательно, не явля
ется «температурной записью».

У мидии Грайана, наоборот, по внутреннему слою получены 
более значительные колебания изотопного состава (от —0,31°/00 
до —2,99°/00), чем по внешнему собою (от —0,58; до + 0 ,82°/00). 
Но у этой формы внешний слой раковины кальцитовый, а внут
ренний — арагонитовый.

Кейт, Андерсон и Эйхлер (K eith et al., 1964, табл. 2, стр. 
1775—76) опубликовали данные определения бО18 внешнего и 
внутреннего слоев раковин Ostrea (вся раковина кальцитовая), 
Tivela (вся раковина арагонитовая), Chama, Spondylus, Atrina  
и M ytilus (раковины смешанного состава). Оказалось, что у 
Atrina и M ytilus  внешний кальцитовый слой содержит больше 
О18, чем внутренний арагонитовый. У остальных четырех родов 
внешний слой (кальцитовый у Spondylus, Chama, Ostrea, араго-
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нитовый у Tivela) обеднен тяжелым изотопом кислорода по срав
нению с внутренним слоем (кальцитовым у Ostrea и арагонитовыы 
у остальных).

Таким образом, принципиально возможны два случая распре
деления изотопов кислорода между внешним и внутренним слоями 
раковин двустворок: 1) внешний слой обогащен О18 по сравнению 
с внутренним и 2) внешний слой обеднен О18 по сравнению с 
внутренним слоем. При этом, если и существует какая-либо за
висимость концентрации О18 от минеральной формы карбоната 
слоев, то она маскируется значительно более энергичным воздей
ствием биологического фактора, приводящего к тому, что прак
тически О18 не связывается преимущественно с той или иной по
лиморфной разностью СаС03. Равновесно с изотопным составом 
Воды накапливается, очевидно, лишь О18 внешнего слоя ракови
ны двустворок.

Рабинзон и Клейтон (Rubinson, Clayton, 1969) при эксперимен
тальном осаждении арагонита и кальцита при Т 25° С открыли, 
что 8С13 арагонита на 1,8°/00 выше 8С13 кальцита. По их мнению, 
обогащение как О18 (на 0,6°/00), так и С13 (на 1,8°/00) в неоргано
генном арагоните по сравнению с неорганогенным кальцитом 
подобно тому, которое было описано Кейтом и его коллегами для 
арагонита связки двусторок по сравнению с карбонатами каль
ция остальной раковины (на 0,5°/оо для О18 и на 1,0°/оо для С13), 
что позволяет предполагать доминирующую роль в обоих про
цессах факторов равновесия.

Вебер и Вудхэд (Weber, Woodhead, 1969) на одном из участ
ков Большого барьерного рифа Австралии установили существо
вание четкой зависимости между минералогией и изотопным 
составом углерода: чем больше арагонита, тем выше значение 
8С13. На Бермудских островах лагунные осадки (в значительной 
мере сложенные остатками водорослей) богаче арагонитом по 
сравнению с рифами и соответственно обогащены С13 и О18 
по сравнению с рифовыми карбонатами; это может быть припи
сано как различиям отношения арагонит/кальцит, так и раз
личиям изотопного состава рифовых и лагунных карбонатов 
(Weber, 19676). Как видно, в приведенных примерах колебания 
изотопного состава обусловлены не собственно минералогией 
карбонатов, а различиями в условиях накопления карбонатов 
и различиями биологических особенностей организмов.

Связь изотопного состава кислорода органогенных карбона
тов с концентрациями магния и стронция еще плохо изучена. 
Известно, что направленность изменения отношения 0 18/ 0 18 
и содержание магния (а по некоторым данным и стронция) оди
накова с изменениями температуры. По наблюдениям Кейта и 
Вебера (K eith, Weber, 1965), в скелетах кораллов и водорослей 
содержание стронция и магния контролируется главным образом 
скелетной минералогией и не проявляется корреляция с изотоп
ным составом О и С.
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В упоминавшейся выше интересной статье Тарутани и других 
(Tarutani et al., 1969) сообщаются результаты определения 
концентрации О18 в кальцитах различной степени магнезиаль- 
ности. Оказалось, что концентрация тяжелого изотопа кислорода 
возрастаете увеличением содержания магния: на каждый мол.% 
MgC03 в кальците концентрация О18 увеличивается на 0,06°/00.

Пока еще не выяснена зависимость изотопного состава кисло
рода от органической основы скелетных карбонатов. Органичес
кая матрица определяет накопление той или иной полиморфной 
разности скелетного СаС03. Если в дальнейшем будет обнаружено 
существенное фракционирование изотопов кислорода этими раз
ностями, то тем самым будет доказано, так сказать, первичное воз
действие органической матрицы на накопление О18. Очевидно, 
органическая основа, кроме того, может следующим образом 
воздействовать на отношение 0 18/ 0 16: 1) органическая пленка 
на призмах и волокнах карбонатов препятствует их контакту 
с окружающей водой, следовательно, от характера этой пленки, 
времени ее появления зависит течение изотопного обмена кисло
рода воды и карбоната; 2) органическое вещество действует фер
ментативно; 3) органическое вещество препятствует растворению 
уже образовавшихся карбонатов.

ИЗОТОПНЫЙ СОСТАВ КИСЛОРОДА
ФОСФАТОВ СКЕЛЕТОВ СОВРЕМЕННЫХ ОРГАНИЗМОВ

Из других органогенных кислородсодержащих соединений 
помимо карбонатов, равновесное изотопное отношение кислорода 
может накапливаться фосфатами скелетов современных морских 
беспозвоночных.

Фосфаты обладают малой способностью обменивать свой кисло 
род с водой (Бродский и Сулима, 1953; Тейс и др., 1958). Однако 
обширными исследованиями биохимиков, особенно Коон (Cohn, 
1953, 1958, 1964), было показано, что обмен может происходить 
при ферментативном воздействии. Лонжинелли (Longinelli, 1965,
1966) установил, что кислород фосфатов многих современных ор
ганизмов (иглокожих, моллюсков, брахиопод и др.) накаплива
ется в равновесии с кислородом воды и 6 0 18 фосфатов зависит 
от Т. Этот вывод сделан им на основании сравнения изотопного 
состава кислорода фосфатов с составом кислорода карбонатов, 
включающих эти фосфаты. Нанося значения 8 0 18 (С03~) на ор
динату, а 8 0 18 (РО^- ) на абсциссу, Лонжинелли получил пря
молинейную зависимость между этими значениями. Вместе с 
тем Лонжинелли и Сорди (Longinelli, Sordi, 1966) нашли, что 
не все органогенные фосфаты откладывают свой кислород в рав
новесии с кислородом воды. К таким исключениям относятся 
фосфаты скелетов Crustacea.
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выводы

1. Д ля каждой филогенетической группы организмов харак" 
терна определенная форма скелетных карбонатов: либо араго- 
нит, либо кальцит, либо их сочетание. На общем фоне действия 
филогенетического контроля в распределении основных поли
морфных разностей СаС03 проявляется влияние и других фак
торов: температуры и солености воды обитания и т. д.

2. Содержание магния и стронция в скелетных карбонатах 
зависит от* а) минералогии последних (Mg связывается главным 
образом с кальцитом, a Sr — с арагонитом); б) уровня филоге
нетического развития организмов (чем выше организованы формы, 
тем, как правило, меньше Mg и Sr концентрируется в их скеле
тах); в) факторов внешней среды (общей солености воды, кон
центрации в ней этих элементов, температуры воды). Существен
ное воздействие на аккумуляцию Mg и Sr в скелетных карбонатах 
оказывают физиологические особенности организмов (в частности, 
темп наращивания скелетов).

3. Так как отношение арагонит/кальцит, а также распреде
ление магния и стронция в органогенных карбонатах находятся под 
совместным контролем многих одновременно действующих факторов, 
часто трудно выделить степень воздействия того или иного факто
ра в процессах становления минеральной субстанции скелета 
и формирования ее химического состава.

4. Содержание О18 в СаС03 органогенных карбонатов контро
лируется совместным действием следующих основных факторов: 
а) температуры среды обитания организмов (чем ниже температу
ра воды, тем выше концентрация О18); б) состава изотопов кисло
рода воды, который о пределяется воздействием всех причин, по
мимо температуры, т.е. водного фона; в) биологических особен
ностей организмов (одни организмы накапливают отношение 
0 18/ 0 16 в равновесии с изотопным составом кислорода воды оби
тания, тогда как у других это отношение нарушается вследствие 
различных метаболических процессов). Зависимость содержания 
О18 в скелетных карбонатах от их минерального и химического 
состава изучена еще недостаточно. Однако уже сейчас, по-види
мому, можно говорить о практически незначительном эффекте 
фракционирования О18 органогенной парой арагонит — кальцит. 
Органогенное вещество скелетных образований, очевидно, может 
различным образом влиять на формирование изотопного состава 
кислорода скелетов (затруднять изотопный обмен, действовать 
ферментативно, предохранять СаС03 от растворения).

5. Зависимость минеральной формы, содержания магния п 
стронция, величины отношения 0 18/ 0 16 скелетных -карбонатов 
от многих переменных осложняет интерпретацию получаемых 
данных. Так, особенно интересующий нас в настоящей работе 
параметр физико-географических условий морей — температура 
воды — далеко не всегда прямолинейно сказывается на концен
трациях магния и значениях 8 0 18.



Г л а в а  ч е т в е р т а я

РАСШИФРОВКА НЕКОТОРЫХ ОСОБЕННОСТЕЙ 
БИОЛОГИИ СОВРЕМЕННЫХ ОРГАНИЗМОВ 
ПО ИЗОТОПНОМУ СОСТАВУ КИСЛОРОДА 
ИХ СКЕЛЕТОВ

ВВОДНЫЕ ЗАМЕЧАНИЯ

Изучение распределения О18 в карбонатах скелетов современ
ных организмов может предоставить биологу ценную информа
цию об особенностях развития этих организмов. Так как содер
жание О18 в скелетных карбонатах зависит от температуры 
обитания животного, то естественно считать, что в онтогенезе 
скелетов должны быть запечатлены сезонные колебания изотоп
ного, состава кислорода. Действительно, подобные колебания зна
чения SO18 в скелетных остатках ряда организмов регистрируются 
с большой точностью, что позволяет определить сезонные темпе
ратуры наращивания скелетных карбонатов. В первом разделе 
настоящей главы изложены результаты изучения изотопного со
става кислорода в раковинах двустворчатых моллюсков. Выяв
ленные некоторые особенности изменения 6 0 18 в зависимости от 
температуры, по-видимому, характерны и для ряда других групп 
организмов.

Если установлен сезонный эффект в наращивании скелетных 
карбонатов, то, очевидно, тем самым можно подойти к определению 
продолжительности жизни животного. Почти все животные на раз
личных стадиях своего развития нуждаются в различных темпе
ратурах. Следовательно, в карбонате кальция их скелетов должно 
быть зафиксировано изменение изотопного состава кислорода в 
зависимости от стадий развития. Во втором разделе главы пока
заны возможности изотопного метода при определении возраста и 
особенностей онтогении некоторых моллюсков, которые иными 
методами исследования выявлены быть не могут.

В главе III было показано, что у ряда беспозвоночных (напри
мер, у иглокожих) состав изотопов кислорода их скелетов почти 
не зависит от условий внешней среды (в том числе и от темпера
туры), тогда как отношение 0 18/ 0 16 карбоната кальция скелетных 
образований других организмов (например, раковин моллюсков) 
контролируется главным образом температурой. Следовательно, 
одни организмы не накапливают О18 в равновесии с окружающей 
средой, а у других отношение О18/О18 уравновешено с изотопным 
составом воды обитания. Возникает вопрос: а нельзя ли исполь
зовать изотопный состав кислорода скелетных карбонатов
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в качестве таксономического показателя? Этот вопрос рассмотрен 
в последнем разделе главы.

Следует отметить, что отношение 0 18/ 0 16 может быть исполь
зовано не только при изучении биологических объектов. Зако
номерности изменения этого отношения могут оказать помощь 
при исследовании водных масс, при изучении морских течений 
и т. д. и т. п. По 6 0 18 можно в ряде случаев определить генезис 
карбонатов (например, установлено, что современные осадки 
Багамской банки сложены преимущественно арагонитовыми иго
лочками водорослевого происхождения — Lowenstam, Epstein, 
1957). Все эти вопросы выходят за рамки настоящей работы.

СЕЗОННЫЕ ТЕМПЕРАТУРЫ РОСТА

Темп роста скелета, количество и качество наращиваемого 
карбоната кальция зависят от воздействия различных факторов. 
Изучение отношения 0 18/ 0 16 в скелетных карбонатах позволяет 
выявить воздействие температурного фактора. Очень отчетливо 
сезонный эффект наращивания скелетного СаС03 проявляется 
у многих двустворчатых моллюсков. Изучение распределения О18 
в раковинах современных двустворок позволяет установить не
которые общие закономерности роста скелета в зависимости от 
температуры, знание которых необходимо при истолковании ис
копаемого материала.

Общие сведения
о сезонности наращивания карбоната кальция
в раковинах двустворок

Литература, затрагивающая вопросы роста раковин соврет 
менных моллюсков, весьма обширна. Образование колец нарас
тания (колец роста, линий роста и т. п.) раковин, очевидно, 
связано с .периодическим изменением скорости роста. Вилбур и 
Оуэн (W ilbur, Owen, 1964) отмечают, что появление широких 
и узких колец на створках пелеципод отражает чередование пе
риодов нормального роста карбонатов створок, во время которых 
происходит увеличение размеров раковин, и периодов замед
ленного наращивания кристаллов карбонатов, располагающихся 
более тесно, соответствующих некоторой приостановке роста 
раковин. Физиологически чередование этих периодов отражает 
изменения в секреторной активности мантии, которые' возникают 
прежде всего при колебаниях температуры, а также зависят от 
стадии развития (в частности, важное значение имеет стадия 
размножения), пищи, солености, широты и других факторов, 
часто и от колебания ряда факторов.

Особенно велика роль температуры в образовании колец 
роста раковин двустворок. При повышении температуры интен
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сивность процессов метаболизма повышается, а при снижении 
температуры реакции обмена замедляются. Это приводит к тому, 
что при повышении температуры (разумеется, до определенного 
предела) интенсивность процессов кальцификации возрастает и, 
наоборот, темп кальцификации снижается (вплоть до полной 
остановки процесса) при понижении температуры (Malone, 
Dodd, 1967). Чередование фаз кальцификации различной интен
сивности отражается на структуре раковины и прежде всего на 
структуре внешнего слоя — эктостракуме: возникают концентри
ческие кольца нарастания, отличающиеся друг от друга разме
рами кристаллов карбоната кальция, их окраской и расположе
нием.

Кольца роста на раковинах двустворок образуются на всех 
стадиях развития животного. Они известны даже на раковинах 
личиночной стадии (МШаг, 1968). На старых раковинах, расту
щих очень медленно, линии нарастания сближены и обычно пло
хо различаются. Естественно, линии нарастания наиболее четко 
проявляются при достаточно резких колебаниях соответствую
щих параметров среды. Поэтому, например, для образования тем
пературных линий роста более благоприятны высокие и умерен
ные широты, характеризующиеся резкими колебаниями темпе
ратуры по сравнению с тропическим поясом, в котором темпера
турные колебания сглажены. Если в тропиках раковина растет 
круглогодично, то в высоких широтах накопление СаС03 рако
вины осуществляется в течение всего лишь нескольких месяцев, 
преимущественно весной и летом.

Периодичность образования колец роста может быть различ
ной (W eymouth, 1923; Davenport, 1938; Barker, 1964; Panella, 
MacClintoc, 1968; Clark, 1968; House, Farrow, 1968). Так, по дан
ным Баркера (1964), на раковинах Mactra, Mercenaria и неко
торых других двустворок, обитающих на литорали атлантического 
побережья Сев. Америки, образуются кольца пяти порядков: 
1) годичного (их возникновение связано с чередованием времен 
года), 2) полугодичного (условия обычного прилива сменяются 
равноденственными приливами), 3) пятнадцатидневного (чере 
дование максимального и минимального приливов), 4) суточнога 
(чередование день—ночь), 5) шестичасового (смена высокого и 
низкого приливов). Кольца первого порядка часто называют 
«годичными кольцами». Обычно в практике биологических иссле
дований по ним определяют возраст животного.

Хамаи (Hamai, 1935) показал, что относительная скорость 
роста раковины двустворки Meretrix meretrix есть функция тем
пературы. Длина, высота и толщина раковины, а также ее вес 
растут различно. Выделяются два периода развития раковины: 
весенне-летний (февраль — август), во время которого отношения 
толщина/длина и толщина/высота возрастают незначительно, 
и осенне-зимний (август — февраль), когда эти отношения воз
растают быстро. В весенне-летний период животное растет пре
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имущественно в высоту и длину, а в осенне-зимний происходит 
утолщение тела, увеличение его объема (жирение — fattening). 
Скорость роста двухлетних моллюсков выше, чем трехлетних 
особей. Скорость выше при возрастании температуры, чем при 
ее снижении. Иными словами, при одной и той же температуре, 
но в различные времена года, рост различен. Это явление давно 
отмечал JI. А. Зенкевич (Зенкевич, 1935).

У северокаспийского Cardium edule узкие годичные кольца 
образуются зимой, а широкие — летом (Бирштейн, 1936). Точно 
так же образуются годичные кольца у большинства других дву- 
створок умеренного пояса (Савилов, 1953; Паленичко, 1947; 
Садыхова, 1971; W eymouth, 1923; Newcombe, 1936; Davenport, 
1938; Stevenson, Dickie, 1954; Fairbridge, 1953 и др.). У некоторых 
двустворок узкое годичное кольцо образуется не зимой, а в дру
гие сезоны года. Так, у Pecten maximus из ирландских вод годич
ное кольцо формируется весной после возобновления наращивания 
карбоната раковины (Mason, 1957), а у Масота baltica с голланд
ского побережья годичное кольцо образуется в конце лета, когда 
сезон роста завершается (Lammens, 1966). У достаточно большо
го числа форм в течение года образуется по два кольца. У М у- 
tilus. californianus с калифорнийского берега одно кольцо образу
ется зимой во время сильных штормов, а второе — летом, когда 
при повышенной Т рост раковины замедляется (Сое, Fox, 1942).

Ортон (Orton, 1928), изучавший развитие устриц, установил, 
что рост Ostrea edulis осуществляется в интервале температур 
10—15,5° С. Рост более энергичен весной и осенью и почти пре
кращается летом и зимой. Таким образом, в течение года бывает 
два периода роста этой устрицы. Первый период — весенний 
(апрель — май) при Т 10—11°. Затем рост прекращается перед 
размножением, которое начинается летом, когда температура 
превышает 15°. Второй период роста — осеннцй, когда Т ниже 
14—15,5° С. Созревание гонад происходит в весенний период, 
а жирение осенью.

Кольцевые линии перерыва на створках гребешка Pecten 
grandis, обитающего у атлантического побережья США, фикси
рующие приостановку нарастания раковины, могут появиться 
или при охлаждении ниже 3° С, или, наоборот, при Т выше 16° С 
(Haskin, 1954). Летнее замедление роста раковины отмечается 
и У других двустворок — Venus (Haskin, 1954), Meretrix (Hamai, 
1935). У Cardium edule, обитающего на литорали Британских 
островов, основное годичное кольцо возникает зимой, но летом 
в результате перемещения грунта, временной экспозиции на воз 
духе и т. п. образуется еще одно кольцо, которое трудно отличить 
от основного (Orton, 1926; Craig, H allam , 1963).

На раковинах немногих двустворок годичные кольца не об
разуются. Так, они отсутствуют на раковине Pecten gibbus (залив 
Фанди, Канада), но у близкого ему вида Pecten irradians (северо- 
восточное побережье США) отлично выражены зимние кольца.
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Образование дополнительных колец, вследствие штормов,— 
нередкое явление. Шустер (Shuster, 1951) на створках Муа are- 
naria из Делавэрского залива нашел кольца, возникающие в. 
результате оседания тончайших взвешенных частиц ила на фор
мирующийся край раковины. Так, отчетливо наблюдаются коль
цевые перерывы, возникшие во время сильного шторма 1951 г., 
когда в воде некоторое время находилась масса взмученных час
тиц. Подобные же кольца были получены при создании «шторма» 
в лабораторных условиях. На темп роста моллюсков оказывает 
также влияние соленость. По Ортону (Orton, 1925), рост устриц 
ускоряется при пониженной солености. Хамаи (Hamai, 1935) 
также предполагает, что рост Meretrix meretrix у берегов Японии 
в известной мере зависит от солености. В июле — сентябре, когда 
соленость несколько снижается, скорость роста наибольшая.

Периоды недостатка пищи и стадии размножения также могут 
оставить свой след на раковинах. Образование нерестовых колец, 
на раковинах пектинид отмечалось рядом исследователей (Gut- 
sell, 1930; Tang, 1941; Fairbridge, 1953 и др.). По данным некото
рых авторов, не все так называемые «нерестовые кольца» в дей
ствительности возникли при размножении. Так, по Мейзну 
(Mason, 1957, 1958), кольца на раковине Pecten maximus, которые 
Танг (Tang, 1941) принимает за нерестовые, не являются таковыми. 
Нерест у этого пектена происходит во время интенсивного нара
стания раковины и никакой задержки в ее развитии не вызывает..

Таким образом, на процесс появления линий нарастания, в 
целом контролируемый сезонными изменениями условий обитания 
(прежде всего, сезонными колебаниями температур, солености, 
также в конечном счете зависящими от этих колебаний и т. д.), 
могут воздействовать и другие факторы, незакономерно проявля
ющиеся (штормовые условия, аномальные для данного сезона 
температуры и т. п.).

Весьма любопытно, что даже кольца древесины, казалось бьг 
несомненно отражающие смену сезонов года, могут не соответст
вовать этим сезонам. Глок и Эгертер (Glock, Agerter, 1963) по
казали, что сильные морозы, резкие колебания количества поч
венной влаги во время роста деревьев и другие причины могут 
привести к появлению колец древесины, более отчетливо выражен
ных по сравнению с настоящими «годичными кольцами». В те
чение года может возникнуть до пяти подобных колец. Однако 
подобные нарушения встречаются редко, и в целом кольца древе
сины могут быть использованы для определения возраста.

Определение сезонных температур
роста раковин двустворок по О10/О16

Впервые применили изотопный метод определения температур 
роста рецентных моллюсков Эпштейн и Лоуенштам (Epstein, 
Lowenstam, 1953; Lowenstam, 19546). Ими был исследован изо-
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• Ф и г .  7. Сезонные температуры роста раковины двустворчатого моллюска C h a m a  т аое»  
r o p h y l l a .  Бермудские острова. По Эпш тейну и Л о у ен ттам у  (Epstein, Lowenslaro, 1953, 
фиг. 6)

топный состав кислорода в кальците раковин моллюсков, обитаю
щих на мелководных участках дна Атлантического океана близ 
Бермудских островов. Д ля анализа были подготовлены навески 
из различных участков раковины, которые, как предполагалось, 
наращиваются в различные сезоны года. В случае пелеципод 
пробы отбирались для контроля по двум перпендикулярным 
сечениям А и Б , как показано на фиг. 6 работы этих исследовате
лей. Оказалось, что раковины двустворок растут преимуществен
но в летнее время. Так, кальцит створок Chama macerophylla 
накапливается только при температурах выше 21° С (фиг. 7). 
Подавляющая часть изученных гастропод наращивает кальцит 
в течение всего года. Это может быть иллюстрировано примером 
формы Strombus gigas (фиг. 8), раковина которой росла как при 
зимних температурах порядка 16—18° С, так и при летних тем
пературах 25—27° С. Были также выявлены двустворки, которые 
растут только при относительно низких температурах (Pin- 
ctada radiata, средняя температура 19° С).

Некоторые данные о сезонных колебаниях значений 8 0 18 в 
карбонатах раковин современных моллюсков содержатся в рабо
тах Эпштейна в его коллег (Epstein et al., 1953), Кейта и других 
(K eith et a l., 1964).

Распределение О18 в различных участках створок некоторых 
тихоокеанских пелеципод также контролируется температурой 
обитания (Жирмунский и др., 1967). Было установлено, что от
ношение изотопов кислорода в кальците одной и той же створки 
испытывает определенные колебания: широкие и узкие кольца 
нарастания обладают различным изотопным составом.

Наиболее отчетливо сезонный эффект был получен по рако
винам мидии Crenomytilus grayanus (Dunker) и гребешка Chla- 
mys (Swiftopecten) swifti (Bernardi), происходящим из Японского 
и Охотского морей. Данные об их биологии можно найти в работах 
А. Я. Базикаловой (1934, 1950), Е. Б . Марковской (1952),
К. Т. Гордеевой (1957), А. Н. Голикова и О. А. Скарлато (1967),
О. А. Скарлато (1960), И. А. Садыховой (1970, 1971).
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Появление колец роста на створках мидии и гребешка несом
ненно обусловлено закономерными сезонными изменениями. 
В частности, И. А. Садыхова, помещая мидии с искусственно по
врежденным краем створок в садки, установила, что число вновь 
появляющихся колец створок соответствует числу лет, прошед
ших после повреждения.

Мидия принадлежит к числу прикрепленных форм. Исследо
ванные экземпляры мидии Грайана были собраны И. А. Сады- 
ховой в заливе Петра Великого на глубинах 6—10 м. На этих 
глубинах не сказываются сильные волнения и колебания соле
ности незначительны. Таким образом, есть все основания пред
полагать, что закономерными изменениями условий обитания, 
вызыйающими появление «колец роста», являются сезонные ко
лебания температуры. Этот вывод хорошо подтверждается изо
топными определениями (см. табл. 10, фиг. 9). По пробам кальцита 
из узких колец, отражающих задержку и даже приостановку 
роста створок, рассчитаны значительно более низкие температуры 
по сравнению с пробами кальцита широких колец. В течение 
первых лет жизни регистрируемые минимальные температуры 
колебались от 3—4° до 7—9° С, а максимальные температуры от 
13 до 15° С. По данным А. Н. Голикова и О. А. Скарлато (1967), 
в заливе Посьет мидия Грайана встречается на глубине от 1 до 
19 м, при летней температуре 14,3—18,6° С и солености 32,1—

Ф и г. 8. Сезонные температуры  роста раковины брюхоногого моллюска S tr o m b u s  д гд а з . 
Бермудские острова. П о Эпш тейну и Л оуенш таму (Epstein , L ow cstiain , 1953, фиг. 3 и 4)
1 — современный экземпляр; 2 — экземпляр из верхнечетвертичных отложений
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33,6°/оо- П° расчетам И. А. Садыховой, в заливе Петра Великого 
температуры, пригодные для роста мидии Грайана, держатся 
всего 4,5—5 месяцев в году. По-видимому, рост раковин про
исходит главным образом в течение июня — октября. Интересно, 
что фиксируемые верхние температуры по существу постоянны, 
а низкие температуры характеризуются меньшим постоянством 
(фиг. 9). Кстати, А. Н. Голиков и О. А. Скарлато (1967) пришли 
к выводу, что руководящую роль в расселении моллюсков в 
заливе Посьет (Японское море) играет летняя температура, ли
митирующая их размножение и выживаемость. Зимнее же ох
лаждение, даже очень значительное, не является препятствием 
для обитания и процветания многих теплолюбивых видов. К со
жалению, пробы кальцита отбирались только из центральной 
части каждого широкого кольца. Поэтому мы не получили пред
ставления о характере изменения температуры в течение сезона 
роста раковины. У экземпляров, обладающих раковиной высотой 
примерно 100 мм  (это соответствует в среднем 10-летнему возрасту 
моллюска), диапазон фиксируемых температур несколько уже, 
и в целом температуры сдвинуты в сторону некоторого их повы
шения. Очевидно, раковины этих стадий наращивались в течение 
более короткого сезона и при более высокой температуре.

Следует заметить, что так как кольца узкие, то далеко не всег
да удается отобрать необходимую для анализа навеску. Наибо
лее правильно отбирать пробы через определенные, конечно, 
возможно более узкие интервалы, не приурочивая место отбора 
проб к хорошо различимым узким и широким кольцам. Если 
пробы отобраны в основном только из узких и широких колец, 
то получаемые температурные кривые будут слишком схемати
зированными. Так, ранее были опубликованы результаты оп
ределения 6 0 18 в кальците внешнего слоя створок Chlamys (Sw if- 
topecten) swifti (Bernardi) (Жирмунский и др., 1967; стр. 544—547, 
рис. 1 и 2). Графики колебания температуры наращивания каль
цита створок показали, что узкие кольца, весьма резко выражен
ные и несомненно свидетельствующие о замедлении или даже 
остановке роста, образовывались при более высоких температурах 
по сравнению с широкими кольцами (см. фиг. 10). Это казалось 
непонятным, так как все имеющиеся данные свидетельствуют 
о том, что наращивание раковин в основном происходит в теплые 
сезоны года. Поэтому были более дробно отобраны пробы из створ
ки крупного экземпляра СМ. swifti (фиг. 11). Экземпляр был

Ф и г .  9. Сезонные температуры роста раковины мидии C r e n o m y t i l u s  g r a y a n t f s  (Dun- 
ker). О-в Путятин (Залив Петра Великого, Японское морс), глубины С—8 м
А  — ДО 103. Камни «Пять пальцев», глубина 6— 8 м , скалистый грунт; Б  — ДО 104. Там 
же; В — ДО 102. Б у х та  Н азимова, глубина 6 м ,  галечны й грунт с примесью ила; Г  — 
№ 538. Б ухта  Н азим ова, садки зверосовхоза, глубина 6— 8 м , каменистый грунт 
1— 31 — номера отбора проб для определения 6 0 1в; четные — узкие, нечетные — широкие 
кольца нарастания; на стадии кольца 26 раковина экз. 103 была повреж дена, и ее нараста
ние было наруш ено; значения 6 О 18 для экз. 103 см. в табл. 10
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добыт у берегов о-ва Путятин (залив Петра Великого, Японское 
море) с глубины 8—10 м  29 декабря 1968 г. при температуре воды 
+  1,2° С. Chi. swifti принадлежит к подвижному бентосу. В за
ливе Посьет этот вид обитает на глубине 9—13 м, при летней тем
пературе 14,3—17° С и солености 32,1—32,6°/00 (Голиков и Скар
лато, 1967).

Результаты определения SO18 представлены на табл. И . 
По полученным значениям 6 0 18 проб кальцита внешнего (приз
матического) слоя створки были рассчитаны температуры, график 
которых помещен на фиг. 12. Оказалось, что кальцит собственно 
узкого кольца, выраженного в виде крутого уступа на створке 
(фиг. 11), формируется при рассчитанных температурах порядка

Т,аС

Т,°С

Ф и г .  10. Сезонные температуры роста раковин гребешков C h l a m y s  ( S w i f t o p e c l e n )  
e w l f t i  (Bernardi)
1 — экз. 1, Охотское море, ю ж ная группа К урильских  островов; 2 — экз. 11, Японское 
море, залив П етра Великого, в ер х н я я  сублитораль. По Ж ирмунскому и др. (1967)
1— 15 — номера отбора проб д л я  определения б О18. В квадратиках показаны  участки 
от бора проб
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Ф и г .  11. Створка гребешка C h la m y s  ( S w i f to p e c 'e n )  s w i f t i  (B ern ard i). Экз. 69* 
Японское море* залив П етра Великого
1— 26 — участки отбора проб СаСОа внешнего слоя раковины  для определения 6 О18

16—18° С. Наибольшие значения Т (23—25° С) получены по каль
циту основания уступа в месте перехода последнего в широкое 
кольцо. Наименьшие температуры фиксируются веществом про
тивоположного края широкого кольца на его границе со следую
щим узким кольцом-уступом (Т порядка 6—11°).

. К сожалению, нам почти ничего не известно о стадиях развития 
гребешка Свифта. По данным А. Я. Базикаловой (1950), молодь 
другого япономорского гребешка — Patinopecten yessoensis (Jay) — 
в большом количестве появляется уже в половине июля. По на
блюдениям Давенпорта (Davenport, 1938), раковина североат
лантического Pecten irradians Lam. начинает формироваться в 
первых числах августа. Несомненно, раковинка у гребешка Свифта 
появляется также летом при Т порядка 14—18°. Затем (до стадии 
высотой 44—46 мм) раковина продолжает формироваться в це
лом при понижении температуры, что, очевидно, соответствует 
осеннему спаду температур. Однако по исследованным экзем.
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узкие „кольца" роста створки, I -очень узкое „кольцо"

Ф и г. 12. Графики сезонного изменения изотопного состава кислорода (б О18 в °/со) и темпе
ратуры (Т,°С) по раковине гребешка Свифта, изображенной на фиг. 11
1—г2б — пробы внешнего слоя (точки и тире — изотопный состав, сплош ная линия — 
температура); з '—26' — пробы внутреннего слоя (дан только график температуры); 
О — проба из связки

плярам на начальных стадиях наращивания раковины отмечалось 
некоторое понижение температуры, что может быть объяснено 
перемещением моллюска в более глубокие зоны моря (по 
А. Я. Базикаловой, 1950, молодь Patinopecten yessoensis в се
редине июля в большом количестве встречается на мелких водо
рослях; в конце июля молодь на водорослях уже редка, так как 
она перемещается на дно). Так нам представляется развитие 
годовиков.

Более определенны выводы о температурах формирования 
створок последующих стадий развития. Узкое кольцо начинает 
формироваться в конце весны — начале лета. Затем без перерыва 
в наращивании вещества створок при наибольших температурах 
сезона (в августе) образуются начальные участки широкого коль
ца. Основная часть широкого кольца наращивается осенью при 
постепенном понижении температуры до нескольких градусов 
тепла. По-видимому, еще в ноябре раковина гребешка наращи
вается, так как ноябрьские температуры воды в заливе Петра 
Великого + 5 —6° С. Следовательно, основное наращивание ра
ковины происходит при относительно низких температурах. 
В декабре — апреле (Т от —1,5 до + 2 °  С) прекращается наращи
вание вещества раковин гребешка Свифта. В начале следующего 
лета (а может быть, и в конце весны) возникает новое узкое кольцо- 
уступ последующей стадии развития. Таким образом, собствен
но годичное узкое кольцо появляется не зимой, а после возоб
новления роста раковины. Это заключение согласуется с на
блюдениями Мейзна (Mason, 1957), который установил, что у 
Pecten maximus L. в ирландских водах годичное кольцо возникает 
весной, когда возобновляется прерванное в декабре наращивание
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раковины. Согласуются наши данные и с имеющимися в литера
туре сведениями (Haskin, 1954; Squires, 1962) о низкой оптималь
ной температуре роста некоторых североатлантических пекте- 
нов. Однако напга выводы о времени наращивания и о природе 
годичных колец раковины гребешка Свифта расходятся с пред
положениями А. Я. Базикаловой (1934) о развитии в заливе 
Петра Великого раковины Patinopecten yessoensis: рост раковины 
происходит главным образом весной (апрель — май), с наступле
нием нереста в июне наращивание раковины прекращается и 
осенью, когда усиленно накапливаются питательные вещества, 
не возобновляется. Следовательно, у P. yessoensis, во-первых, 
годичные кольца являются нерестовыми образованиями и, во- 
вторых, раковина растет преимущественно весной. Конечно, 
вполне возможны столь резкие различия в биологии двух 
гребешков, обитающих в одном заливе. А. Я. Базикалова 
(1934, стр. 393) подчеркивает предварительный характер выска
зываемых ею положений, «нуждающихся в дальнейшей про
верке».

Если сравнить полученный график колебаний сезонных тем
ператур (фиг. 12) со среднегодовыми температурами воды в за
ливе Петра Великого, то окажется, что наибольшие температуры

1

Ф и г .  13. Сезонные температуры  роста раковины S p ia u { a  p o l y n i m a .  Экз. 4в, Охот
ское море, Сахалин, залив А нива, сублитораль. П о Ж ирмунскому и др. (1967, рис. 4)
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по гребешку превышают среднемесячные августовские темпера
туры. Сам по себе факт более высоких температур роста по сравне
нию со среднегодовыми температурами ничего неожиданного не 
представляет: очевидно, оптимальные условия роста были в наи
более теплые дни и недели каждого месяца. Моллюск, возможно, 
очень чутко и быстро реагирует на повышение температуры, 
интенсивно накапливая вещество раковины именно во время 
подобных повышений температуры. Сложнее истолковать не
обычайно высокие значения (23—25°) пиков графика, ибо подоб
ные значения Т крайне редки в заливе Петра Великого. Оче
видно, прежде всего необходимо учесть неблагоприятное влияние 
водного фона. Гидрологические условия Японского моря доста
точно сложны и изменчивы (Добровольский, Залогин, 1965; 
«Основные черты геологии...», 1961). К концу лета соленость 
прибрежных вод залива Петра Великого понижается до 
31—32%о и параллельно понижается содержание О18. А это 
означает, что рассчитанные по 6 температуры будут несколько 
завышенными по сравнению с действительными. Наконец, не ис
ключена возможность нарушения изотопного равновесия при 
определенных температурах (об этом см. главу III).

Менее четко выражен сезонный эффект наращивания карбона
та кальция раковиной третьего тихоокеанского двустворчатого 
моллюска — Spisula polynima (Жирмунский и др., 1967, рис. 4). 
По эктостракуму створки экземпляра этого вида, обитавшего 
на сублиторали залива Анива (Южный Сахалин), установле
ны довольно плавные изменения 6 0 18. Соответствующие значе
ния температуры изменяются от 5,9—6,4° до 9,5—11,0°. 
Низкие значения температур получены по узким кольцам роста 
(фиг. 13).

Среднегодовые температуры воды обитания 
и сезонные температуры наращивания 
скелетных карбонатов кальция.
Изотопные температуры

Как видно, при истолковании получаемых значений 6 весьма 
важно знать режим наращивания карбонатов скелета. Если, 
например, предположить, что раковина двустворки наращива
ется равномерно в течение пяти месяцев, то пробы СаСОэ, ото
бранные через равные интервалы, дадут какие-то средние значе
ния температуры (средненедельные и т. п.) и по ним, в свою оче
редь, можно рассчитать среднемесячные температуры роста 
в течение пяти месяцев (фиг. 14). Однако при меняющихся тем
пературах более обычно неравномерное наращивание СаС03. 
В этом случае, если мы не знаем режим роста и отбираем пробы 
равномерно, то среднемесячные температуры будут определены 
непременно с завышением по сравнению с их реальными значения-
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Ф и г. 14. Отбор проб для определения сезон- 
ных и среднесезонных (среднегодовых) темпе
ратур по СаСОз раковин двустворок; отбор дол
жен проводиться различно у форм с равномер
ным и неравномерным темпом нарастания 
Среднемесячные температуры обитания: Л7 — 
10е, V I — 15°, V II  — 20°, VI I I  — 25°, IX  — 
20°; средняя температура пяти месяцев 16°. 
А — равномерный темп нарастания:

- _  10 +  15 +  20 +  25 +  20 1ЛЯТср / у _ 1Х =  -------------------g------------------  — 18°.

Б  — неравномерный темп нарастания: 1 — 
пробы отобраны неверно, получены зав ы ш ен 
ные значения средней температуры пяти меся-

15 +  25 +  25 +  25 +  20 цеэ Тср у _ 1 х  =  -------------------    =

=  22°. г —  пробы отобраны прав и льн ое учетом 
темпа нарастания: Тср y _ i x  =

10 +  1.) +  20 +  25 +  20
-----------------------к-------------------- — 18

ми, что ясно из фиг. 14. Следовательно, температуры высокого 
темпа нарастания как бы маскируют более низкие температуры 
стадий менее быстрого роста. Верное представление о характере 
изменения температуры в течение пяти месяцев роста можно 
получить, лишь отобрав пробы карбоната в соответствии с тем
пом роста раковины. Установлена связь концентрации некоторых 
элементов в органогенных карбонатах в зависимости от темпа 
их накопления. В частности, Моберли (Moberly, 1968) нашел, 
что в раковинах некоторых рецентных двустворок содержание Mg 
возрастает при быстром темпе роста и, наоборот, снижается 
при замедлении роста. Вполне возможно, что от темпа наращи
вания вещества раковины зависит и концентрация изотопов ки
слорода.

Раковина гребешка Свифта растет не круглый год, а лишь 
в течение определенного температурного интервала, причем ли
нейный рост осуществляется в основном, начиная с августа, 
осенью в условиях постепенного понижения Т. Таким образом, 
фиксируемый раковиной гребешка размах сезонных колебаний 
температуры меньше общей годовой температуры воды обитания. 
Точно так же и раковины мидии наращиваются в течение опре
деленного, но несколько более узкого температурного интервала. 
Но существуют также организмы, наращивающие СаС03 в течение 
двух сезонов года: весенне-летнего и летне-осеннего. К подобным 
организмам, в частности, принадлежит уже упоминавшийся 
Pecten grandis атлантического побережья США (Haskin, 1954).

Следовательно, средние значения температур, рассчитанные по 
изотопам кислорода скелетных остатков организмов,' растущих 
с перерывами, не круглый год, выше среднегодовых температур 
района обитания. Последний вывод приводит к заключению, что 
при определении 0 18/ 0 16 по средней пробе СаС03 таких организ
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мов рассчитанные значения температур являются даже не сред
негодовыми температурами среды обитания, а лишь среднегодовы
ми температурами роста раковины данной формы. Но помимо 
форм, раковины которых растут один или два сезона в году, есть 
организмы, наращивающие скелет круглогодично. Подобные ор
ганизмы обычны в морях и океанах с относительно небольшими 
амплитудами годовых колебаний (например, в субтропиках и 
тропиках). По б СаС03 скелетов этих организмов можно полу
чить представление о ходе изменения температуры среды обита
ния (а для прикрепленных форм и района обитания) в течение 
всего года (фиг. 15).

Нам представляется целесообразным средние значения темпе
ратур, определенные по 6 0 18 скелетных карбонатов, характер на
растания которых не выяснен, называть изотопными темпера
турами. Это позволит избежать недоразумений, ибо далеко не 
всякое осредненное значение температуры представляет средне
годовую температуру, как это часто полагают. Особенно важно 
иметь это в виду при определении среднегодовых палеотемпера
тур (см. главу V II). Надежное истолкование ископаемого мате
риала в весьма значительной степени зависит от того, как мы 
знаем современный материал. Отношение организмов к темпе
ратуре крайне сложно, и мы лишь коснулись этой сложной проб
лемы. Необходимо изучить значительно более обильный и таксо- 
помически разнообразный материал, собранный из различных 
биогеографических зон: в холодных водах организмы развива
ются медленнее, живут дольше, достигают более крупных раз
меров по сравнению с организмами теплых морей (Самойлов. 
1925; Gunter, 1957; Hallam , 1965) — все это сказывается на ха
рактере «температурной записи». Почти ничего неизвестно о раз-
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турам и  н ар ащ и в ан и я  карбонатов скелетов организмов различного типа 
Годовой ход температуры воды (Т) и среднегодовые температуры воды (Тср) регистри
рую тся лиш ь формами, скелеты которых растут непрерывно на протяжении всего года (а): 
среднегодовая температура их роста / а =  Тср . По карбонатам скелетов, нарастающим 
с перерывами либо два сезона (б), либо один сезон (е), регистрирую тся температуры только 
сезонов роста; следовательно, определяемые по ним среднегодовые температуры t§ t tB 
всегда выше Т ср



Ф и  г. 16. Влияние температуры на органиамы’ мелко- 
водья атлантического побережья США. Щ о_П арру
(Тарасов, 1938)
^4 — гомостенотермные (небольшие и плавные годовые 
ко л еб ан и я ,'б о л ее  "мелкие колебания г отсутствуют);
Б  — гстеростенотермные' (значительная амплитуда 
годовых изменений температуры, кратковременные 

колебания не проявляю тся); а — гомоэвритермные 
(плавны й ход годовой кривой , ослож няю щ ийся к рат
ковременными колебаниями температуры); б — гете- 
роэвритермные (значительная годовая амплитуда, 
резкие кратковременные апериодические или корот- 
коперйодические колебания). I — XI I  — месяцы

I II III IV V VI VII VIII IX X XI XII

личиях между температурой внутри тела моллюска и темпера- 
турой воды обитания. Экспериментально показано фиксирование 
СаС03 гастроподами и пелециподами (у них раковина внешняя) 
температур, практически не отличающихся от температуры воды. 
Т. С. Берлин и А. В. Хабаков (1969) отмечают, что при оценке 
реальности значений температур, получаемых по скелетным кар
бонатам внутреннераковинных головоногих моллюсков, не следует 
забывать о возможности существования подобных различий. 
В частности, они приводят данные о более высокой (по сравнению 
с водой) температуре тела нектонных кальмаров в связи с затра
той мускульной энергии.

Все приведенные в предыдущем подразделе результаты полу
чены по формам, обладающим внешним скелетом. Лоуенштам и 
Эпштейн (Lowenstam, Epstein, 1954) на примере современной се
пии показали, что и в карбонате внутренней раковины запечат
леваются колебания значений SO18, которые, очевидно, связаны 
с сезонными изменениями температуры. По пробам СаС03, ото
бранным последовательно в соответствии с нарастанием раковины 
сепии, были получены значения температур, изменяющиеся от 
11,7 до 17,5° С (амплитуда колебаний около 6°). Отчетливые ми
нимумы и максимумы на температурном графике не проявляют
ся (фиг. 2 работы указанных авторов). Годовая амплитуда коле
баний температуры обитания (побережье о. Хонсю, Япония) 
от 12,1 до 24,2° С. Следовательно, или раковина наращивалась 
только при нижних и средних значениях годовой амплитуды, 
или раковина фиксирует различные температуры среды в зави
симости от вертикальных и горизонтальных миграций животного 
в течение года.

По предполагаемому отношению к температуре ископаемые 
организмы обычно разделяют на эвритермные и стенотермные. 
Биологов это деление давно уже не удовлетворяет. Так, в статье
Н. И. Тарасова (1938) приведена несколько дополненная клас
сификация мелководных организмов по их отношению к темпера
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туре, предложенная Парром (фиг. 16). К числу эвритермных форм 
в классификации Парра—Тарасова относятся организмы, обитаю
щие при резких небольших апериодических или короткопериоди
ческих колебаниях температуры, а к стенотермным формам при
надлежат организмы, живущие как при небольших, так и при 
значительных сезонных изменениях температуры. Подобные пред
ставления о стенотермности и эвритермности отличаются от уп
рощенного их понимания геологами и палеонтологами. Между тем 
при интерпретации значений 6 0 18 по остаткам ископаемых орга
низмов роль актуалистического подхода весьма велика. Без по
добного подхода изотопные палеотемпературы не могут быть рас
шифрованы (см. главу V II).

ВОЗРАСТ И СТАДИИ РАЗВИТИЯ МОЛЛЮСКОВ

Как было показано в предыдущем подразделе, по изотопам 
кислорода можно отличить основные или годичные кольца 
(т. е. кольца, образовавшиеся один раз в году, в течение опреде
ленного сезона) раковин двустворок от дополнительных колец 
(например, нерестовых и др.). Если установлено, что данные коль
ца являются годичными, то их подсчет и дает возраст раковины. 
Так, гребешок Свифта, раковина которого изображена на фиг. 11, 
очевидно, прожил немногим более 4 лет.

Изотопный метод в ряде случаев может внести существенные 
коррективы в сложившиеся представления о возрасте моллюскоь. 
Так, возраст атлантического брюхоногого моллюска Strombus 
gigas определялся от 10 до 25 лет. В этой раковине длиной 9 дюй
мов из прибрежных вод Флориды было обнаружено всего два 
полных цикла изменения содержания О18, т. е. возраст моллюска 
лишь два года (Keith et al., 1964). По данным Эпштейна и Jloy- 
енштама (Epstein, Lowenstam, 1953; фиг. 3 и 4), возраст S. gigas 
Бермудских островов 3—5 лет (см. фиг. 8).

Изучение особенностей распределения тяжелого изотопа кис
лорода в скелетных остатках организмов, несомненно, может 
многое дать при выяснении последовательности и времени форми
рования отдельных элементов скелета. Например, различия изо
топного состава кислорода эндостракума и эктостракума гребеш
ка Свифта (см. главу III), возможно, в какой-то мере связаны с 
наращиванием их кальцита в различные сезоны года, характе
ризующиеся своими температурными условиями, соленостью 
и т. п.

Последние кольца раковины мидии Грайана, достигшей высо
ты 95—100 мм, растут медленно и фиксируют более высокие тем
пературы и одновременно более узкий температурный диапазон 
по сравнению с предшествующими участками раковины (см. фиг. 9). 
По мнению И. А. Садыховой (1970), у  особей, достигших указан
ной величины, замедление наращивания скелетного вещества свя
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зано с повышенной чувствительностью моллюска к сезонным тем
пературным колебаниям. Близкое явление отмечалось Доддом 
(Dodd, 1964) на калифорнийских мидиях.

Крайне интересные результаты изучения онтогении современ
ного наутилуса с помощью определения SO18 различных участков 
его раковины получены Эйхлером и Риштедтом (Eichler, R istedt, 
1966, фиг. 17). В течение первой стадии развития моллюск жил 
в теплой воде (23—24°). На этой стадии сформировалась стенка 
раковины до уровня 12-й перегородки, а также образовались 
первые семь перегородок. Температуре 23—24° в пределах ареала 
обитания Nautilus pompilius (L.) близ о-ва Палау в Тихом океане 
соответствует глубина 80—110 м. Затем внезапно животное пере
местилось в существенно более холодные (14—17°) и, очевидно, 
более глубокие (200—300 ле) зоны океана. Сразу же на раковине 
возник пережим (сужение). Раздельный анализ 0 18/0 16 стенки 
и перегородок позволил установить последовательность развития 
элементов раковины наутилуса. Так, восьмая перегородка обра
зуется уже в более холодной воде одновременно с участком стенки 
раковины между 12 и 13 перегородками. Все эти сведения о ста
диях развития и миграциях кораблика, конечно же, биологу обыч
ными методами наблюдения и исследования получить никогда 
не удалось бы.

Изучение изотопного состава кислорода скелетов других орга
низмов также может дать ценную информацию о стадиях их раз
вития и о приуроченности той или иной стадии к определенному 
сезону года. Так, установлены различные значения 8 0 18 для право- 
и левозавитых форм некоторых фораминифер, что, возможно, свя
зано с формированием их в различные сезоны года (Longinelli, 
Tongiorgi, 1964). Мегасферические формы (образуются преиму
щественно летом) и микросферические формы фораминифер, по- 
видимому, накапливают различные количества О18 (Emiliani, 
Epstein, 1953).

ИЗОТОПНЫЙ СОСТАВ КИСЛОРОДА СКЕЛЕТНЫХ ОСТАТКОВ
КАК ВОЗМОЖНЫЙ ТАКСОНОМИЧЕСКИЙ ПРИЗНАК

Ныне ясно, что элементарный химический состав скелетных 
остатков беспозвоночных играет важную роль как при выясне
нии условий обитания этих организмов, так и для их систематики. 
Тем самым блестяще подтверждено предсказание Я. В. Самойло
ва о развитии химической палеонтологии (Самойлов и Терентье
ва, 1925).

Изотопный состав кислорода карбонатов также зависит не 
только от изменения параметров среды обитания (например, темпе
ратуры), но и связан с систематическим положением организмов. 
Прежде всего, отмеченное в главе I I I  деление организмов на две 
группы — организмы, кислород карбоната кальция скелетов ко-
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Ф и г .  17. Содержание изотопов кислорода (6 О18) в раковине сов
ременного кораблика N a u t i l u s  p o m p i l i u s  (L .) из Тихого океана 
и  температуры  обитания моллюска на различных стадиях развития.. 
П о Эйхлеру и Риш тедту (E ic lile r, R is te d t, 196G, фиг. 2)
Л —  участки стенки раковины ; Б  — перегородки



торых накапливается в равновесии с кислородным фоном окру
жающей воды, и организмы, у которых отношение 0 18/ 0 16 не на
ходится. в равновесии с изотопным составом воды обитания — 
есть в своей основе деление по систематическому признаку. Н а
пример, в кальците панцирей морских ежей, как правило, изо
топы кислорода концентрируются не в равновесии, тогда как между 
кислородом СаС03 раковин подавляющей части моллюсков и кисло
родным фоном среды устанавливается устойчивое равновесие.

Исследованиями Вебера и Раупа (Weber, Raup, 1966, 1968) 
показано, что меняющийся состав О18 и С13 кальцита различных 
частей скелета современных и ископаемых морских ежей контроли
руется систематическим критерием. На обширном материале было 
установлено, что, как правило, иглы обогащены О18 по сравнению с 
панцирем, причем SO18 игл в большинстве случаев мало отлича
ется от бО18 как химически осажденного СаС03, так и карбоната 
кальция (арагонита или кальцита), накопленного гастроподами, 
пелециподами и фораминиферами. Содержание О18 различных 
участков панциря и аристотелева фонаря изменяется в достаточно 
тнироких пределах. Так, 6 0 18 зубов аристотелева фонаря в сред
нем выше,чем бО18 панциря, тогда как кальцит остальных элементов 
фонаря (пирамидок, скобок, эпифиз) обеднен О18 по сравнению 
с кальцитом панциря. Сравнение бО18 гомологичных элементов 
скелета морских ежей, принадлежащих различным таксонам клас
са Echinoidea, показывает, что надотряды, отряды и семейства 
обладают определенной достаточно выдержанной характеристикой 
изотопного состава.

Содержание О18 и С13 в скелетном кальците представителей 
других классов типа иглокожих — Asteroidea, Ophiuroidea и

Ф  и г. 18. Средние значения 6С13 
и бО18 современных классов типа 
иглокож их. П о Веберу (W eber, 
1967а, фиг. 2)
А  — E c h in o id e a -морские ежи ( Aj — 
неправильны е, А 2 — правильные); 
Б  — A steroidea — морские звезды; 
В — O phiuroidea — змеехвостки 
(офиуры); Г  — C rinoidca — морские 
лилии

Crinoidea — также в основном определяется не условиями внеш
ней среды (температурой, соленостью и др.), а их систематиче
ским положением (Weber, 1967 а, 1968). Достаточно отчетливы 
изотопные характеристики надотрядов и отрядов, а для морских 
звезд и офиур—семейств и в некоторых случаях—более низких так

- 6  -  | 

-it -j -г -/ о
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сонов. Современные представители различных классов иглоко
жих (фиг. 18) характеризуются следующими осредненными зна
чениями О18, °/00 (в скобках количество анализов): Echinoidea 
(морские ежи) — 1,79 (256); Asteroidea (морские звезды),— 3,08 
(573); Ophiuroidea (змеехвостки или офиуры) — 0,49 (166); Cri- 
noidea (морские лилии) — 2,39 (41).

Очевидно, дальнейшее изучение изотопного состава скелетов 
и других групп организмов позволит выявить какие-то различия, 
имеющие систематическое значение.

В этой связи большой интерес представляют данные определе
ния изотопного состава кислорода в карбонате створок Spisula 
solidissima из Атлантического океана, приведенные Боуэном 
(Bowen, 1966). На основании изучения нескольких десятков ра
ковин упомянутого вида, Боэун установил, что в одной и той же 
популяции существуют две группы раковин, отличающиеся зна
чениями 8 0 18. У одной группы среднее значение б выше, чем сред
нее значение б другой группы. У обеих групп значение б меняется 
с ростом створок, что, очевидно, обусловлено сезонными коле
баниями температуры. Приводимые Боуэном графики изменения 
бО18, построенные по представителям разных групп, смещены от
носительно друг друга (фиг. 19). Таким образом, если рассчитать 
температуры, то они окажутся различными для створок, происхо
дящих из одного и того же места. Боуэн затрудняется объяснить 
возникновение подобных различий. Если возможность переноса 
части раковин исключена (Боуэн отрицает подобную возможность, 
но отмечает, что часть раковин принадлежала мертвым моллюс
кам), и обе группы действительно составляют одну популяцию, 
то не кажется таким уж нереальным предположение Боуэна рас
сматривать изотопный состав каждой группы как таксономиче
ский признак подвидового ранга.
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Экземпляры с различными значениями 6 О18 сгруппированы попарно
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выводы
1. В. пробах СаС03, последовательно отобранных из раковин 

некоторых тихоокеанских двустворок (мидии, гребешка, спизулы) 
по кольцам роста от макушки до нижнего края, установлены цик
лические колебания значения 8 0 18, обусловленные сезонным ха
рактером накопления О18. По полученным значениям 6 0 18 можно 
рассчитать сезонные температуры нарастания раковин.

2. Д ля получения представления о сезонных температурах рос
та раковины пробы карбоната кальция необходимо отбирать с 
учетом темпа наращивания скелетных карбонатов.

3. Годовой ход температуры и среднегодовые температуры воды 
обитания регистрируются лишь формами, карбонаты скелетов ко
торых растут непрерывно в течение года. По карбонатам скеле
тов, нарастающим с перерывами либо один сезон, либо два, 
можно определить температуры только сезонов роста; получаемые 
значения всегда выше среднегодовых температур воды обитания.

4. Подсчет полных циклов изменения значения 8 0 18 в последо
вательно отобранных пробах СаС03 раковины моллюска позво
ляет определить возраст животного.

5. Изучение характера распределения О18 в скелетных карбо
натах может предоставить ценные данные о стадиях развития 
животного, о приуроченности этих стадий к определенному вре
мени года, о миграциях животного и т. п.

6. Изотопный состав кислорода скелетных карбонатов зависит 
не только от факторов среды (температуры, солености и т. п.), 
по и эт систематического положения организма. Одни организмы 
накапливают 0 18/ 0 16 карбоната скелета в равновесии с изотопным 
составом кислорода воды (моллюски, брахиоподы), в скелетных 
карбонатах других — изотопное равновесие не устанавливается 
(иглокожие). Вебер и Рауп показали, что содержание О18 в скелет
ном кальците современных иглокожих определяется в основном их 
систематическим положением: отдельные классы, а в пределах 
класса и таксономические подразделения более низкого ранга 
характеризуются определенными значениями бО18.



Г л а в а  п я т а я

МЕТОД ИЗОТОПНОЙ ПАЛЕОТЕРМОМЕТРИИ

В В О Д Н Ы Е ЗА М Е Ч А Н И Я

В 1902 г. П. Кюри предсказал возможность создания «геоло
гических часов», основанных на явлении радиоактивного распа
да. 45 лет спустя другой выдающийся ученый — так же как и 
Кюри достаточно далекий от геологии — Г. Юри выдвинул идею 
использования в качестве «геологического термометра» изотопы 
кислорода. Известно, что предсказание Кюри вскоре сбылось: 
уже в 1907 г. были получены первые цифры абсолютного возраста. 
Первые показания «геологического термометра» были опублико
ваны Юри и его коллегами в 1951 г.

В' этой главе мы не ограничиваемся лишь обоснованием прин
ципов метода изотопной палеотермометрии и изложением про
цесса проведения изотопного палеотемпературного анализа (сбор 
органических остатков, определение их пригодности для палео- 
температурных исследований, подготовка материала для масс- 
спектрометрического анализа). Большое внимание уделено тем 
затруднениям, которые возникают на пути практического вопло
щения идеи «геологического термометра».

ОСНОВЫ МЕТОДА

Равновесное распределение О18 между кислородом воды
и кислородсодержащего соединения

Изотопный метод определения палеотемператур основан на 
исследовании кислорода соединений, связанных с водной фазой. 
Тяжелый изотоп кислорода О18 равновесно распределяется 
между кислородом воды и осаждающегося из нее кислородсодержа
щего соединения; это распределение зависит от температуры осаж
дения — чем ниже температура, тем больше О18 содержится в со
единении. Идея метода в общей форме была предложена Юри 
(Urey. 1947, 1948).

Кислородные соединения наиболее подходят для определения 
температуры их образования, прежде всего по причине распро
страненности кислорода на Земле. Он входит в состав таких часто 
встречающихся и устойчивых в течение геологического времени 
минералов, как силикаты, карбонаты, фосфаты и сульфаты.
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Пригодность кислородных соединений для температурных опре 
делений обусловливается также и тем, что Мировой океан представ
ляет собой большой резервуар кислорода, почти не меняющий 
свой изотопный состав в течение геологического времени. Тот 
факт, что две изотопные разновидности воды Н20 16 и Н20 18 обра
зуют идеальные растворы как жидкие, так и твердые, обеспечивает 
непрерывность изменения изотопного состава с температурой. 
Кроме того, изотопный состав кислорода может быть измерен с 
большой точностью.

Метод изотопной термометрии основан на распределении изо
топа О18 между кислородом воды и минерала, т. е. на наличии изо
топного обмена между этими двумя компонентами, выражающегося 
следующей реакцией, например для карбонатов:

Н20 18 +  М2С0^6 =  М2С0^8 +  Н 20 16.
Рядом исследователей (Webster et. al., 1935; Mills, Urey, 1939, 

1940; Urey, Greiff, 1935) показано, что при обмене между 
кислородными соединениями и водой тяжелый изотоп кислорода 
концентрируется в кислороде минерала.

Д ля изотопного состава любого кислородсодержащего минера
ла, отлагающегося из воды, весьма важным условием является 
его способность к обмену с кислородом воды и скорость, с которой 
достигается равновесное распределение О18 между водой и кисло
родсодержащим соединением в растворе. В этом отношении кар
бонаты оказываются в наиболее благоприятных условиях по срав
нению с другими кислородными соединениями. Обмен кислорода 
карбоната с водой в растворах происходит достаточно быстро. 
Наиболее подробно их обмен был изучен Миллсом и Юри (Mills, 
Urey, 1939, 1940), а также Мак-Кри (МсСгеа, 1950). Обмен в 
растворах изучался также А. В. Трофимовым (1954).

Миллс и Юри нашли, что обмен между С 02 и Н20  при 30° 
происходит полностью в течение 7 минут, а при 0° в течегше од
ного часа. Д ля карбоната натрия при 25° время половины об
мена равно 24 часам. Скорость обмена бикарбоната больше ско
рости обмена карбоната, но меньше скорости обмена углекислоты. 
Повышение температуры резко увеличивает скорость обмена.
А. В. Трофимов нашел, что за 10 минут при 100° происходит прак
тически полный обмен кислорода карбоната калия с водой. 
Такие же опыты для соды и бикарбоната натрия дали совершенно 
тождественные результаты. Растворимые карбонатные соедине
ния и, в частности Са(НС03)2, способны довольно быстро обмени
ваться с кислородом воды. Весьма существенным условием при 
осаждении минерала является быстрота установления обменного 
равновесия в растворе. При медленном переходе растворимого 
соединения в нерастворимое состояние устанавливается равновес
ное соотношение с кислородом воды. Таким образом, кислород 
воды, который значительно превалирует над количеством кисло
рода минерала, является как бы «фоном», определяющим изотоп-

77



ныи состав выделившегося твердого соединения, в интересующем 
нас случае — карбоната.

Другим определяющим фактором изотопного состава карбона
та являются температурные условия, при которых происходит 
обмен и образование твердого карбоната.

Реакции изотопного обмена, идущие гораздо медленнее хими 
ческих реакций, протекают быстрее при высоких температурах. 
Высокие температуры оказываются наименее благоприятными для 
разделения изотопов при образовании соединения. Другими сло
вами, чем выше температура, тем меньше будет отличаться 
изотопный состав кислорода минерала от кислорода воды того
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водного резервуара, с которым он связан. Ход изменения изотоп
ного состава с температурой характеризуется кривой, получен
ной по расчетным данным Юри (Urey, 1947). Эта кривая показы
вает (табл. 12, фиг. 20), что изменение концентрации тяжелого 
изотопа с температурой тем меньше, чем выше температура.

Т а б л и ц а  12
И зм енение конц ен траци и  О19 в  к арбо
н атах  при  изм енении  тем п ературы .
По Ю ри (U rey , 1947)

Т ем пература, °К К он стан та  равновесия

273,1 1,037
298,1 1,033
400 1,021
500 1,016
600 1,011

Д ля суждения о температуре отложения кислородного соеди
нения по концентрации О18 нужно, чтобы это соединение было 
способно обменивать свой кислород с кислородом водьь Вслед
ствие этого вопрос о кислородном обмене является одним из ос
новных вопросов палеотермометрии.

Наряду с наличием обменной способности имеется и еще не
сколько условий, определяющих возможность применения метода
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изотопной палеотермометрии. Необходимо, чтобы обмен между 
кислородным соединением и водой происходил в равновесных -ус
ловиях,-vJU 3to условие выполняется лишь при достаточно мед
ленном ходе процесса обмена. Нужно также, чтобы соблюдалось 
условие непрерывности хода изменения изотопного состава с тем
пературой, а это обеспечивается тем фактом, что Н20 16 и Н20 18 
образуют идеальные растворы.

Так как изотопный состав кислородного минерала определяет
ся двумя факторами: изотопным составом кислорода воды и тем
пературой образования, то для того, чтобы по составу кисло
рода судить о температуре, нужно знать изотопный состав водно
го фона и его неизменяемость в пространстве.

. Соблюдение всех перечисленных условий необходимо для того, 
чтобы по изотопному составу кислорода минерала можно было с 
достаточной уверенностью судить о температуре его образования; 
другими словами, о правильности «записи» температуры. Для гео
лога представляют интерес именно палеотемпературные опреде
ления, т. е. определения температур отложения минералов, обра
зовавшихся в далеком геологическом прошлом. Ввиду этого при
бавляется еще одно серьезное условие пригодности использования 
кислородного минерала для палеотермометрии: способность его 
сохранять первоначальный изотопный состав своего кислорода 
в течение геологического времени, т. е. способность противостоять 
вторичным воздействиям различных природных факторов, или, как 
принято вы ражаться,— «прочность его температурной записи».

С точки зрения соблюдения всех этих условий, далеко не все 
кислородные соединения одинаково равноценны в палеотермомет
рии и потому одновременно важно обсудить применимость раз
личных кислородных минералов для указанной цели.

Как уже было отмечено, одним из самых существенных вопро
сов в палеотермометрии является вопрос о способности кислород
ных соединений к обмену своего кислорода с кислородом -воды. 
Значение обмена для палеотермометрии имеет двоякий характер. 
С одной стороны, для того чтобы по содержанию кислорода в мине
рале было можно установить температуру выпадения минерала 
из раствора, надо чтобы растворимое соединение, из которого 
минерал образуется, было способно обменивать свой кислород 
с кислородом воды. С другой же стороны, важно, чтобы образовав
шееся соединение не легко поддавалось гетерогенному обмену 
и было способно противостоять вторичному воздействию воды 
и углекислоты. Этим условиям наиболее удовлетворяют природ
ные карбонаты.

В природе превращение Са(НС03)2 в нерастворимый карбонат 
СаС03 может происходить или неорганическим путем вследствие 
потери углекислоты, или (чаще) под влиянием биохимических 
процессов. При этом не всегда отложение происходит в равнове
сии с кислородом воды, хотя в большинстве случаев в природе 
происходит равновесное осаждение. Нарушение равновесия
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может быть или в случае большой скорости осаждеыия, или в слу
чае биологического фракционирования внутри организма, отла
гающего карбонат.

Обычно карбонаты органогенного происхождения представля
ют собой в основном карбонат кальция СаС03.

Выше уже приводилась кривая (см. фиг. 20), характеризую
щая изменение изотопного состава кислорода СаС03 в зависимости 
от температуры. В пределах, соответствующих обычным морским 
условиям (от 0 до 30° С), участок кривой мало отличается от пря
мой. Кривая эта приведена на основании расчетных определений 
констант равновесия изотопного обмена и коэффициентов фракцио
нирования для различных температур.

Однако эти расчеты недостаточно точны, чтобы их можно было 
применить для экспериментального определения небольших при
родных разностей температур отложения карбонатных минера
лов. Для этих целей приходится разрабатывать эмпирическую 
температурную шкалу.

Такая шкала была разработана Мак-Кри (МсСгеа, 1950) для 
неорганически осажденного карбоната кальция. Мак-Кри осаждал 
карбонат кальция в таких условиях, которые были по возможности 
ближе к условиям отложения карбонатов в природе. С этой целью 
он пользовался двумя природными водами: одна была взята во 
Флориде, другая — в штате Массачузетс. Соленность этих вод су
щественно различалась (36,7 и 32,2°/00)- Изотопный состав кисло
рода карбоната кальция, осажденного из них при одной и той же 
температуре, различался на 1,14°/00.

Избыток порошкообразного мела растворялся в этих водах при 
поддерживании постоянного парциального давления углекислоты 
и постоянном встряхивании. После удаления нерастворившегося 
мела из такого бикарбонатного раствора посредством выдувания 
С 02 при пропускании тока азота, увлажненного той же водой, 
получался осадок карбоната кальция в виде тонкой корочки, от
лагающейся на стенках сосуда. Такое медленное образование осад
ка наиболее сравнимо с характером отложения карбоната кальция 
в природных водах.

Этим способом Мак-Кри осаждал карбонат кальция при раз
личных температурах, повторяя осаждение при каждой темпера
туре 3—5 раз. Измеряя изотопный состав кислорода этих осадков, 
Мак-Кри установил наличие линейного отношения между этим 
составом и обратным значением абсолютной температуры. 
Отсюда может быть по изотопному составу кислорода найдена тем
пература, при которой отложился карбонат.

Построение изотопной температурной шкалы требует большой 
тщательности. Эпштейн и др. (E pste inet. a l., 1951; 1953) разраба
тывали палеотемпературную ш калу в течение нескольких лет, 
меняя различные условия. После окончательной разработки ме
тода предварительной подготовки образцов карбонатных раковин 
был дан последний вариант шкалы (Epstein et a l., 1953), при
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ведший к уравнению, которым в настоящее время пользуется боль
шинство авторов. Этот вариант отнесен к  карбонатам, отложив
шимся из морской воды, соответствующей средиеокеанической 
воде. Эти авторы установили температурную изотопную шкалу 
биологического характера, используя для этого морских живот
ных с известковыми раковинами. В некоторых морских лабора
ториях тихоокеанского побережья в термостаты были помещены 
моллюски с раковинами, просверленными или зазубренными в не
которых местах. Таким образом, СаС03 «залеченных» участков ра
ковины формировался при известных температурах. Такое выра
щивание представляло значительные трудности. Большую часть 
материала составляли формы, собранные в местах, имеющих наи
меньшие годовые колебания температуры. В большинстве слу
чаев это были прикрепленные или донные формы, собранные в раз
личных пунктах тихоокеанского побережья Северной Америки, 
а также на литорали Бермудских островов. Определялась тем
пература воды, при которой образовывались отдельные части ра
ковины. Температура вод, из которых производился сбор рако
вин,-измерялась в различных точках в течение нескольких месяцев, 
а также наблюдались и дневные колебания. Из этих определе
ний находилась средняя температура. Возможная ошибка оце
нивается авторами в 4- 1°.

Полученные при различных температурах значения 6 0 18, об
работанные по способу наименьших квадратов, дают уравнения, 
по которым из определенных значений бО18 может быть определе
на соответствующая им температура.

Окончательное уравнение, выведенное Эпштейном и др. (Epstein 
et a l., 1953), имеет вид:

Т =  16,5 -  4,36 4-  0,14б2,

где Т — температура в °С; бО18 — измеренное значение образ
ца в °/0~, определяемое уравнением:

g Q i s  0 18/ 0 1’оор азц а— О 18/О 10стандарта ^ q q q  
—  0 18/ 0 !  'стандарта

Практически при измерениях изотопного состава кислорода 
органогенных карбонатов морского происхождения часто при
ходится иметь дело с небольшими значениями бО18, вследствие чего 
третий член уравнения, содержащий б2, может быть опущен.

Цифра 16,5 выражает температуру принятого стандарта, а 
коэффициент при б, равный 4,3, характеризующий наклон пря
мой в графике температура — изотопный состав, выражает темпе
ратурный коэффициент, т. е. 6 0 18, соответствующую 1° С.

В тех случаях, когда приходится иметь дело с фауной, обитаю
щей не в нормальных морских условиях, а в засолоненныхили, на
оборот, опресненных водах, в уравнение должна быть введена
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поправка на изотопный состав воды, и уравнение приобретает 
вид:

Т =  16,5 -  4,3 (6 -  А) +  0,14 (6 -  А)2,
где А — изотопный состав кислорода воды («водная поправка»),

Д. П. Найдин и др. (1956), пользуясь методом Мак-Кри 
(МсСгеа, 1950), построили неорганическую палеотемпературную 
шкалу. Выведенное ими уравнение имело вид:

• Т =  13,3 -  5,14 8018 +  0,68 820 18.
Впоследствии (Тейс и др., 1964) построение шкалы было повто

рено, введены некоторые уточнения и уравнение приобрело сле
дующие выражение:

Т =  14,6 -  4,4 6 0 18 +  0,27 820 18.
Эта шкала была получена тоже при помощи неорганического 

осаждения СаС03 за исключением двух точек, полученных выра
щиванием раковин при определенных темпера
турах (8 и 24,5° С). Обе эти точки хорошо легли 
на полученную прямую. Полученная прямая и 
определение температуры стандарта дано на 
фиг. 21.

При помощи приведенного уравнения были 
определены палеотемпературы юрских и мело
вых морей Русской платформы и северо-востока 
СССР (Таймыр, бассейн Лены и пр.). Для 
сравнения результатов, вычисленных по этому 
уравнению, с результатами уравнения Лоуен- 
штама и Эпштейна было проделано измерение 
нескольких образцов белемнитов, происходя
щих из тех же районов и того же возраста, 
как и определенные Лоуенштамом и Эпштейном 
(Lowenstam, Epstein, 1959). Результаты оказа
лись близко совпадающими (Тейс и др., 1964). 
Это совпадение доказывает, что шкала, полу
ченная химическим осаждением СаС03, хорошо 

совпадает с биологической шкалой Эпштейна и его соавторов. 
К такому же заключению пришли и авторы биологической шкалы 
(Epstein et a l., 1953).

В последнее время сравнение неорганической (химической) 
шкалы с биологической шкалой было повторено Тарутани и др. 
(Tarutani et a l., 1969). Эти авторы также пришли к выводу о 
хорошем совпадении результатов двух шкал. Эти данные опровер
гают точку зрения Боуэна (Bowen, 1966), готорый, говоря о шкале 
Найдина и др., считает, что результаты, полученные с химичес
ки осажденной шкалой, нельзя считать приемлемыми.

При определении палеотемператур по уравнению не требуется 
пересчет 8 0 18 на стандарт PD B1; если температура рабочего стан
дарта установлена по такой эмпирической шкале. Температурные

Ф и г .  21. Построе
ние эмпирической 
температурной ш ка
лы . П о Р. В. Тсйс 
и др. (19G4, рис. 1)
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значения при расчете по тому и другому уравнению получаются 
одинаковые (в пределах ошибки измерения). На практике построе
ние такой шкалы необязательно для каждого автора. Можно оп
ределить SO18 (и соответственно температуру) рабочего стандарта 
по отношению к одному из стандартов, температурное значение 
которого известно (см. главу I).

Уже тот факт, что раковины и скелеты морских животных в 
основном состоят из карбонатов, значительно упрощает подбор 
материала, причем для анализа требуются небольшие количества 
материала. Именно карбонатная палеотермометрия и разрабаты
валась после того, как Юри предложил этот метод.

Из других кислородных соединений сульфаты представляются 
мало перспективными в этом отношении уже потому, что реже от
кладываются морскими организмами. Их малая способность к об
мену хорошо установлена. Время их полного обмена исчисляется 
десятками и сотнями тысяч лет. Кроме того, для морских сульфа
тов наблюдается интересный факт: где бы ни была взята проба 
морской воды по всему пространству океана и по глубине, везде 
изотопный состав кислорода растворенного сульфата оказывается од
ним и тем же (см. табл. 13). Это указывает на отсутствие его связи 
с кислородом воды.

Т а б л и ц а  13

И зотопны й состав  кислорода морских сульф атов

Место отбора пробы Г лубина,
м

Соленость,
7оо

S О», °/<м от
носительно 
SMOW

Автор

Тихий океан (побережье 
Новой Зеландии)

Поверхность 35,58 9,7 R arter, Mizu- 
tan i (1967)

То же 250 35,25 9,9
» » 800 34,47 9,8
» » 20Э0 34,61 9,9

Тихий океан 0 33,6 9,41 Longinelli, 
Craig (1967)

То же 9247 — 9,83
Атлантический [океан 
(сев. часть)

0 36,52 9,12

То же 3030 34,94 9,55
Средиземное море (Тир
ренское море)

2828 38,41 9,47 L loyd (1937)

Более перспективными, в смысле применения в палеотермомет
рии, оказываются фосфаты. Выше (в главе III) уже говорилось 
о том, что в природных условиях под воздействием ферментов кис
лород фосфатов способен обменивать свой кислород с кислородом 
воды.
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Работа Лонжинелли (Longinelli, 1965, 1966) показала прямо
линейную зависимость между изотопным составом природных фос
фатов и температурой (фиг. 22), вычисленной по изотопному со
ставу кислорода карбонатов. А так как изотопный состав кисло
рода карбонатов откладывается в равновесии с кислородом воды,

Фиг. 22. И зотопный состав кислоро
да фосфатов раковин морских орга
низмов относительно средней темпе
ратуры  их роста, вычисленной по 6 
карбонатов (6 исправлена на изо
топны й состав окружающей воды). 
П о Лонжинелли (Longinelli, 196G, 
фиг. 1)

-25 -23 -21 -19
( 9 щ ( ? щ ) о ^ о с и / 7 7 е м ш  C O fP D B '1

15 17 19 21
&щ{Р$±)0тнос1/т£льМ0 5 MO W

то можно сделать вывод о наличии изотопного равновесия и между 
кислородом фосфатов и воды. Этот вывод позволяет использовать 
кислород фосфатов для палеотермометрических определений.Вы
деление кислорода из фосфатов производится по методу,предло
женному Тэджем (Tudge, 19601, Д ля очистки от примесей фосфат 
должен быть превращен в кароБна!' .Дисмута (B iPO J. Это дости
гается трехкратным осаждением:

Исходный фосфат - у  (NH4)3P 0 4-12M 03-2H N 03-H 20  
—>- MgNH4P 0 4-6Н20  B iP 0 4, из которого затем и выделяется 
кислород по реакции: B iP 0 4 +  8/3BrF3 — B iF3 -f- 4/3Br2 +  
+  P F 5 +  2 0 2.

Тэдж (Tudge, 1960) установил, что, несмотря на столь длитель
ную обработку, изотопный состав кислорода исходного фосфата 
не изменяется.

Выделяющийся кислород циркуляцией при помощи .насоса 
Тэплера над цилиндром из спектрально чистого углерода, нагрето
го до 650° С, превращался в углекислоту. Из уравнения реакции 
видно, что из фосфата выделяется весь кислород, поэтому в этом 
случае углекислота содержала весь кислород фосфата, тогда как 
при разложении карбоната СаС03 выделяется 2/'3 всего кислорода 
и 0 18/ 0 16 выделяющейся углекислоты на 10% выше всего кислоро
да карбоната (см. главу I). Результаты измерений даются авто
ром относительно двух стандартов — PD B4 и SMOW. Соотношения 
этих двух стандартов определяются Крэгом (по Longinelli, 1965) 
как PDBX — SMOW =  +  30,6. С учетом же фракционирования 
при экстракции С 02 фосфорной кислотой С 02 PD B4 — SMOW = 
=  +  40,9.
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Значения 6 0 18 карбоната раковины и содержащегося в них 
фосфата довольно широко отличаются. В среднем разность между 
ними соответствует приблизительно 12°/00. Обрабатывая по спо
собу наименьших квадратов цифры 6 0 18 фосфатов, полученных 
для различных современных образцов, Лонжинелли (Longinelli, 
1966) вывел уравнение для определения температуры по изотоп
ному составу кислорода фосфатов. Непосредственное сравнение 
коэффициентов этого уравнения затруднено благодаря тому, что 
два уравнения имеют различный порядок. Однако наклоны пря
мых этих двух уравнений довольно близки.

Выгодной стороной использования фосфатов для палеотемпера- 
турных определений является их предполагаемая устойчивость в 
отложенном состоянии; хотя она пока и не подтверждена опытом, 
но является логическим выводом из прочности связи фосфора с 
кислородом.

Недостатком работы с фосфатным термометром является край
няя сложность техники обработки материала. Прежде всего фос
фаты относительно редко встречаются в скелетных образованиях 
беспозвоночных животных, а если и встречаются, то содержание их 
обычно невелико. Поэтому подбор материала представляет затруд
нения. Кроме того, требуется значительное количество материала. 
Техника выделения фосфата из скелета весьма трудоемка.

Возможность силикатного термометра отпадает вследствие 
того, что силикаты в морских условиях обычно отлагаются в виде 
водных силикатов. Поэтому возникает вопрос распределения О18 
не между двумя, а между тремя компонентами, что значительно 
усложняет задачу.

Вопрос о постоянстве или изменяемости изотопного состава 
кислорода океанической воды в ходе геологического времени яв
ляется первым основанием для критического подхода к достовер
ности определения палеотемператур. С этой точки зрения необхо
димо или элиминировать водную фазу в измерении палеотемпера
тур, или доказать постоянство изотопного состава изотопного «вод
ного фона». Если бы удалось найти другое (помимо карбонатов) 
кислородное соединение, отлагающееся в изотопном равновесии 
с кислородом воды и имеющее другой температурный коэффициент, 
то мы получили бы второй «геологический термометр». Другими 
словами, мы получили бы два уравнения с двумя неизвестными: 
1) температурой осаждения и 2) изотопным составом кислорода 
водной фазы. Эти уравнения могли бы быть решены отосительно 
того и другого неизвестного.

Геологическая сохранность 
первичного изотопного состава кислорода 
в органогенных карбонатах

Важным является вопрос о способности углекислого кальция 
сохранять свой изотопный состав в ходе геологического времени. 
В основном сохранность изотопного состава зависит от способ-
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пости кислорода карбоната противостоять воздействию трех фак
торов: а) перекристаллизации, б) диффузии грунтовых вод через 
твердое вещество карбоната, связанной с отложением вторичного 
кальцита и в) вторичного обмена кислорода с этими водами, имею
щими иной изотопный состав.

В изотопной литературе имеется несколько работ (Gross, 1964; 
Hodgson, 1966; K eith, Weber, 1964), посвященных вопросу изме
нения изотопного состава карбонатных пород в ходе диагенеза 
под действием упомянутых выше факторов. Почти все эти работы, 
однако, не рассматривают изменения карбонатов морской фауны, 
а имеют дело с изменениями карбонатных пород. Тем не менее, 
по этим работам можно судить о направлении процесса. В боль
шинстве случаев при вторичных изменениях изотопный состав 
кислорода и углерода карбонатов изменяется в одном и том же 
направлении: отношения 0 18/ 0 16 и С13/С12 уменьшаются. Это из
менение зависит от различия изотопного состава кислорода мор
ской воды, из которой был отложен первичный карбонат, и кис
лорода грунтовых вод, под влиянием которых происходят вторич
ные процессы. В начале своей работы, посвященной исследова
нию диагенетических изменений осадков Бермудских островов, 
Гросс (Gross, 1964) приводит сводку мнений авторов, ранее иссле
довавших этот процесс: «...имеется мало данных для диагенетичес- 
кого изменения карбонатных осадков в соленой воде, тогда как 
такие изменения под действием пресной воды вполне очевидны» 
(стр. 170).

Наиболее радикальным фактором, способным изменить перво
начальный изотопный состав, является перекристаллизация карбо
ната с участием воды иного изотопного состава. Кислород пере- 
кристаллизованного минерала будет представлять собой смесь 
первоначального кислорода с кислородом, соответствующим кис
лороду растворяющей воды. Степень такого изменения будет 
зависить от соотношения количеств кислорода воды и минерала. 
В тех случаях, когда количество кислорода воды преобладает над 
кислородом минерала, изотопный состав перекристаллизованного 
карбоната будет ближе к кислороду воды. В распознавании та
ких перекристаллизованных минералов некоторую помощь может 
оказать параллельное определение изотопного состава их углеро
да, вследствие довольно значительного различия изотопного со
става углерода углекислоты, растворенной в морской и пресной 
водах.

Не считая перекристаллизации, имеется еще две возможных 
причины изменения изотопного состава карбонатов — диффузия 
и обмен. Диффузия приводит к проникновению грунтовых вод 
через поры карбоната и к отложению в них вторичного кальцита 
иного изотопного состава, почти всегда обедненного тяжелыми 
изотопами кислорода и углерода. Юри и другие (Urey et al., 
1951) предприняли расчет влияния диффузии на изменение изо
топного состава кислорода.
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Эта проблема, в частности проблема диффузии через твердое 
вещество, очень сложна и может быть рассмотрена лишь прибли
женно:

Расчет делается в предположении, что изотопный состав кис
лорода на поверхности кристалла определяется равновесием с во
дой и не изменяется в процессе диффузии и что начальный состав 
отложившегося кристалла отличается от этого нового равновесно
го состава. Отсюда получается перепад концентраций, определяю
щий ход диффузии согласно закону Фика. Отношение этих концент
раций Q/Qo связано с величиной а, равной

D n -t  
а  = ~ ,

где D — коэффициент диффузии; t — время; I — длина ребра куба. 
Расчет Q/Qo для некоторых значений а приводится в табл. 14.

Т а б л и ц а  14

Зн ач ен и я  Q/Qo в  зависим ости  от  в ел и ч и н ы  а

ПпП Q/Qo (перепад 
концентраций)

Dn4 Q/Qo (перепад 
концентраций)а  ■ I» а  п

0 ,1 0 ,461 0,001 0 ,9 1 5
0 ,0 5 0 ,5 9 0 0,0001 0 ,9 6 4
0 ,0 1 0 ,7 9 5 0,00001 ^ -0 ^ 9 7 2
0 ,0 0 5 0 ,8 5 4

Пользуясь приведенными данными, Юри и др. (Urey et. a l., 
1951) делают расчет времени, в течение которого вода может 
продиффундировать внутрь кристалла, что является основной за
дачей для вопроса сохранности «записи». Для этого необходимо 
также определить коэффициент диффузии D\ он может быть вы
числен из электропроводности, обусловливающей ток, который 
переносит карбонат-ион, по уравнению:

где п — число зарядов иона, т. е. 2; F  — число Фарадея, равное 
3600 электромагнитных единицы; С — число грамм-молекул иоиов^ 
карбоната в мл; а — зависящая от карбоната часть проводимости, 
предположительно равная 0,01; р — удельное сопротивление каль
цита в абсолютных единицах.

Если задаться требованием, чтобы кристалл удерживал свой 
изотопный состав в заданных пределах, то, зная коэффициент 
диффузии, можно определить время, в течение которого будет 
сохраняться эта заданная доля первоначального изотопного соста
ва кислорода (табл. 15). Сохранность записи обеспечивается мед
ленностью диффузии через твердый кристалл.
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Т а б л и ц а  15

О ценка устойчивости  изотопного состава  карбон атов , р ассч и тан н ая  из
коэф ф ициентов диф ф узии
По Юри и другим (U rey e t  a l., 1951)

Д о л я первоначального 
содерж ан и я изотопа 
О'." в %

Разм ер к р и стал 
лов В AWI

Т ем п ература 
в °С Времч и гск. Время 

(число лег)

9 6 ,4 1 20 2 ,3 -1 0 1 - 7 • 10s

9 6 ,4 1 100 2 ,1  - Ю н 6 , 4 - 101

Таким образом, медленность процесса диффузии через твердое 
вещество дает некоторую гарантию сохранения температурной «за
писи» в течение длительных сроков порядка 106—1010 лет.

Однако не следует забывать некоторую условность приведен
ного расчета (принятый размер кристалла и общая приближен
ность расчета).

В каждом отдельном случае при выборе материала надо обращать 
внимание на его структуру, наличие пор и плоскостей, по кото
рым можно ожидать проникновения грунтовых вод, а также появ
ление трещин и т. п. (см. подраздел «Критерии пригодности мате
риала для палеотемпературных определений» последнего раздела 
данной главы).

Вопрос о возможном обмене кислорода твердого карбоната 
кальция с кислородом воды иного изотопного состава изучался 
Бродским и Луненок-Бурмакиной (1955), не обнаружившими обме
на в течение промежутков времени сравнительно небольшой дли
тельности. В аспекте изменений в течение геологического времени 
этот вопрос наиболее полно исследовался А. В. Трофимовым 
(1954). Обмен мела с обогащенной О18 водой изучался им при раз
личных температурах в интервалах времени до 7 месяцев с разными 
величинами зерен (от 2,5 до 0,002 мм) и с растворами различной 
кислотности и щелочности. Обмен наблюдался только у очень тон
ких механических фракций СаС03. Зерна карбоната диаметром 
0,25 мм  дают лишь очень слабый обмен. Экстраполяция этих дан
ных опыта с обменом позволяет грубо определить порядок обмена 
в течение периодов большой продолжительности. Результаты этих 
подсчетов для наиболее агрессивного раствора (5% N aH C 03) 
и для чистой воды (для зерен карбоната 0,25 мм и при температуре 
20° С) следующие: за 10е лет в растворе 13°/0 обмена, а в чистой 
воде 4,5 % обмена; в течение 109 лет в растворе обмен составит 15%, 
а в чистой воде всего 5% .

Исходя из своих экспериментов, А. В. Трофимов (1954, стр. 240) 
делает следующее заключение: «В природных условиях основное 
значение, по-видимому, имеет низкотемпературная форма обмена,
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так как карбонатные породы образуются и сохраняются нормально 
в водной среде». Таким образом, вероятность геологической со
хранности кислорода карбонатов «от чисто обменных искажений 
можно обоснованно считать весьма высокой. По мере укрупнения 
кристаллов кальцита эта вероятность будет резко возрастать — 
пропорционально квадрату линейных размеров кристалле.».

О ГРА Н И Ч Е Н И Я  МЕТОДА

Казалось бы, что проблема определения температуры среды 
обитания (такой средой может быть только вода, так как изотоп
ный метод применим только к кальциту и другим кислородсодер
жащим минералам, образование которых связано с водной фазой) 
ископаемых организмов состоит лишь в подыскании форм-регистра
торов.

К сожалению, дело обстоит далеко не так. Практическое воп~ 
лощение идеи «геологического термометра» наталкивается на ряд 
серьезных затруднений и ограничений, которые мы разделяем на 
две группы: первичные и вторичные ограничения.

Первичные ограничения

Оказывается, «запись» изотопного состава кислорода CaCOs 
скелета организма не всегда одновременно будет и температурной 
«записью», что зависит, во-первых, от биологических особенно
стей организма и, во-вторых, от водного фона.

Н акопление 0 18/ 0 1С некоторы м и организм ам и
не в  равновесии  с изотопны м  составом кислорода воды

Д ля палеотемнературных определений могут быть использо
ваны только такие формы, в карбонате которых отношение 0 18/0 1& 
накоплено в равновесии с изотопным составом кислорода воды, 
в которой эти формы обитают. Между тем у многих организмов 
подобное равновесие не достигается.

Очевидно, совершенно не пригодны для изотопных палеотем- 
пературных определений остатки животных, дышавших возду
хом, так как кислород воздуха богаче изотопом О18 примерно на 2% 
(Urey et al., 1951). По той же причине не могут быть использова
ны остатки беспозвоночных (моллюсков и др.), обитавших в от
ливно-приливной зоне, так как определенное время-животные 
соприкасаются с воздухом. Дорман и Жилл (Dorman, Gill, 1959а) 
получили по современны литоральным моллюскам Австралии 
изотопные температуры на 2—5° ниже температуры воды, в которой 
они обитают.
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Как и в современных морях и океанах, так и в бассейнах гео
логического прошлого обитали организмы, скелетные карбонаты 
которых в различной степени обменивали свой кислород с кислоро
дом окружающей воды. Для палеотемпературных определений пред
ставляют интерес только те организмы, в СаС03 скелетных остат
ках которых отношение 0 18/ 0 16 было уравновешено с отношением 
0 18/ 0 16 воды. К подобным организмам принадлежат фораминифе- 
рыг серпулиды, брахиоподы, почти все моллюски.

Ископаемые иглокожие для палеотемпературных определений 
непригодны, ибо, как и у современных представителей типа, изо
топный состав кислорода кальцита их скелетов определялся гене
тическим контролем и лишь в малой степени зависел от изменений 
условий окружающей среды (Weber, Raup, 1968). Боуэн и Фритц 
(Bowen, Fritz, 1963) по иглам Rhabdocidaris sp. из верхнего байо- 
са ФРГ получили значение бО18, которому соответствует рассчитан
ная «температура» 43,2° (!). Подобный результат они объясняют 
прижизненным нарушением изотопного состава в скелетах средне
юрских иглокожих. Позже Боуэн (Bowen, 1966), основываясь 
на материалах Лонжинелли и Тольятти (Longinelli, Togliatti, 
1962) по современным морским ежам и Дормана и Ж илла (Dorman, 
Gill, 19596) по миоценовым морским ежам Австралии, пришел 
к заключению, что некоторые иглокожие накапливают кальцит 
в изотопном равновесии с окружающей водой и поэтому могут 
быть использованы для палеотемпературных определений. Как 
уже отмечалось в главе I II , иглы морских ежей накапливают О18 
в концентрациях, близких к равновесным. Девере (Devereux, 1967в) 
по иглам третичных морских ежей Новой Зеландии рассчитал 
значения температур (12,7—14,4°), очень близкие к температурам, 
полученным по брахиоподам (13,5°) и мшанкам (13,9°), происхо
дящим из того же местонахождения. Несомненно, остатки иско
паемых иглокожих в целом не могут служить надежной основой 
для палеотемпературных определений и лишь в отдельных случаях 
после специальных исследований могут быть привлечены для по
добных определений.

Как и современные кораллы, ископаемые их представители 
обогащены О18 по сравнению с окружающей водой. Девере (Deve
reux, 1967а) по арагониту глубоководных кораллов из миоцено
вых отложений Новой Зеландии получил такие значения 6 0 18, 
которые соответствуют «температурам» 2.1,0—23,1° С. Темпера
туры по другим группам не выходят за пределы вполне вероятных 
для данного случая: по гастроподам 6,0—7,1°; по пелециподам 
9,7°; по червям 7,5°.

Не могут быть использованы при палеотемпературных иссле
дованиях также карбонаты известковых водорослей, вследствие 
прижизненного нарушения ими отношения 0 18/0 16 (Lowenstam, 
Epstein, 1957).

В процессе проведения палеотемпературного анализа необхо
димо иметь в виду, что даже у тех организмов (моллюски, брахио-



поды и др.)» которые накапливают отношение 0 18/0 16 в равнове
сии с кислородом воды обитания, при определенных условиях 
это равновесие нарушается (см. главы III  и IV).

В одны й фон в геологическом прош лом

Если колебания изотопного состава кислорода современных 
природных вод столь значительны, а сами причины колебаний до
статочно разнообразны (см. гл. II), то как же подойти к вопросу 
об изотопном составе вод прошлых геологических периодов? 
Если 6 0 18 современных органогенных карбонатов зависит не только 
от температуры их образования, но и главным образом от изотоп
ного состава воды обитания — водного фона (см. главу III), то 
каким образом разделить воздействие этих двух факторов на фор
мирование 8018 ископаемых скелетных карбонатов кальция?

Вопрос об изотопном составе морских вод тесно связан с про
блемой их объема и солевого состава в течение геологического 
времени. Эта проблема (или, вернее, комплекс проблем) весьма 
сложна и, как нам кажется, еще далека от полного всестороннего 
решения. До сих пор высказываются самые противоречивые пред
ставления как об объеме воды океанов, так и о ее составе. Неко
торые исследователи считают, что масса воды подвержена зна
чительным колебаниям, другие, наоборот, склонны признавать 
постоянство объема океанических водных масс в ходе развития 
земной коры. Ряд авторов допускает существенные колебания 
содержания солей океанов и морей в различные геологические 
периоды, другие придерживаются мнения о неизменности во вре
мени состава океанической воды.

О количестве воды в океанах, вернее, об истории форми
рования современного объема океанической воды (1 млрд. 
350 млн. куб. км) существует три точки зрения.

Большинство исследователей (Вернадский, 1933, 1934, 1936; 
Виноградов, 1944, 1967; Валяшко, 1963; Kuenen, 1950 и др.) 
предполагает, что объем воды, заполняющей океанические впа
дины, по крайней мере, с начала фанерозоя был постоянным или 
почти постоянным. По представлениям В. И. Вернадского, 
«...с самых древних геологических отложений, с архейской эры, 
не только в общем состав и формы нахождения воды должны были 
быть аналогичны современным, но и ее количество должно было 
быть тем же или близким. Иначе это сказалось бы в тех многочис
ленных минералах, которые с ней связаны в своем образовании. 
Но эти минералы все те же в свойствах, в количественном отно
шении и в парагенезисе на протяжении всей геологической истории» 
(1933, стр. 18). Регрессии и трансгрессии — это только перемеще
ния «единой жидкой массы, всегда одинаковой», это «как бы 
всплески всемирного океана, масса которого неизменна» (1934, 
стр. 100 и 101).
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Согласно второй точке зрения (Rubey, 1951; Menard, 1964), 
рост объема океанической воды происходит постепенно, с весьма 
постоянной скоростью. Наконец, существуют представления о рез
ких и значительных изменениях массы воды в отдельные моменты 
геологического прошлого. Так, Ревелл (Revelle, 1955) допускает, 
что по крайней мере 1/,J современного объема океанической воды 
образовалась лишь за последние 100 млн. лет, т. е. примерно с сере
дины мелового периода. По А. Б. Ронову(1959, 1964), океанический 
резервуар непрестанно в течение геологического времени пополнял
ся водой, причем во вторую половину мезозойской эры произошло 
заметное увеличение объема гидросферы.

В. И. Вернадский предполагал не только постоянство водных 
масс океанов, но и неизменность их состава в течение геологиче
ского времени. Он говорил, что «...огромный материал точного 
эмпирического наблюдения заставляет думать, что средний состав 
океанической воды является характерной постоянной планеты, 
константой, вероятно являющейся устойчивой в течение геоло
гического времени; около нее — в ту и другую сторону — наблю
даются колебания, по-видимому, никогда не достигающие большой 
величины» (Вернадский, 1936, стр. 411).

Подобного взгляда придерживается также А. П. Виноградов 
(1944, стр. 187): «...Мы считаем, что уже в кембрии существова
ло установившееся, огромное по масштабам солевое равновесие 
между морем и сушей. С этого времени и до наших дней мы не мо
жем ни в характере осадков,, пород, ни в изменении химического 
состава организмов моря, ни в составе атмосферы и так далее 
найти следы каких-либо крупных, значительных изменений со
става солевой массы океана».

По мнению М. Г. Валяшко (1963), данные изучения соляных 
месторождений и рассолов доставляют убедительные доказатель
ства постоянства состава океанической воды на протяжении послед
них 500-106 лет; постоянным оставался состав океанической воды 
и на протяжении всей предшествующей истории, начиная с появ
ления в атмосфере свободного кислорода.

По Н. М. Страхову (1971), постоянство минерального состава 
морских галогенных толщ, регистрируемое с начала кембрия, 
свидетельствует о неизменности основного солевого состава океа
нических вод уже с конца докембрия. По его мнению, это предпо
ложение ныне, после получения данных о постоянстве поровых 
вод верхнемеловых и кайнозойских отложений океанов, «уже не 
гипотеза, а хорошо обоснованное заключение» (стр. 10).

Крамер (Kramer, 1965), рассматривая историю океанической 
воды, предполагает эволюцию океана от чистой воды при прибли
зительно постоянных условиях давления С 02. Вначале состав 
был очень сходен с пресной водой, который в дальнейшем изме
нился до состава, сходного с современной морской водой. Предпо
лагается, что это изменение происходило не непрерывно и что из
менение состава было на границе докембрий — палеозой, хотя и
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нет прямых доказательств этого. Автор считает, что «было бы 
очень трудно изменить «морской» состав после того, как он был 
достигнут». В общем Крамер считает, что (в пределах порядка) 
химический состав океана был однороден с начала палеозоя.

Фэйрбридж (Fairbridge, 1964) также полагает, что наблюдае
мое ныне значение солености установилось весьма рано и затем 
сохранялось на постоянном уровне.

По-видимому, именно в докембрии, когда за счет разруше
ния магматических пород и привноса вулканических продуктов, 
возникла солевая масса океана, был создан в своей основе также 
изотопный водный фон. О характере и путях формирования вод
ного фона в докембрии пока известно очень мало. Некоторые рас
четы дозволяют предполагать уменьшение 0 18/ 0 16 в океане в до
кембрии. Установлено (Baertschi, 1950; Silverman, 1951), что си
ликаты осадочного генезиса содержат больше тяжелых изотопов 
кислорода по сравнению с магматическими силикатами. Обога
щение осадочных силикатов тяжелыми изотопами кислорода 
происходило в процессе обмена с водой при их образовании. Сле
довательно, такое же количество изотопов было потеряно океани
ческой водой. Таким образом, потери тяжелых изотопов океа
ническими водами с течением времени могут быть рассчитаны как 
разность между содержанием О18 в осадочных породах и магмати
ческих силикатах. Приблизительный расчет этой разности был 
произведен Силверменом. В качестве силикатов, наиболее отра
жающих изотопный состав «материнской магмы», температура 
которой обусловливает наиболее полное смешение и однообразие 
изотопного состава, Силверменом были выбраны базальты. Этот 
так называемый «изначальный» изотопный состав кислорода сили
катов был определен для нескольких образцов.

Концентрация О18 в осадочных силикатах доходила до 4,3% , 
среднее же значение для них было определено равным 3,6%. 
По данным, приведенным в работе Силвермена (Silverman, 1951), 
масса океанов равна 1 ,4 -1024 г, масса осадочных силикатов — 
1 ,9-1024 г, вода содержит 89% (по весу) кислорода.

Осадочные силикаты содержат 48% (по весу) кислорода. От
сюда полное содержание кислорода в настоящее время: в воде 
равно 1 ,2 -1024 г, в осадочных силикатах — 0,9-1024 г.

Баланс должен выразиться следующим уравнением:
1,2-1024 (х -  1,3) =  0 ,9 -1024 (3,6 -  2,0),

где х  — первоначальный изотопный состав океана; 1,3 — про
центное содержание О18 в современной океанической воде; 
3,6 — процентное содержание О18 в осадочных силикатах; 2,0 — 
процентное содержание О18 в магматических силикатах; .отсюда 
г  =  2,5% .

Однако, если принять, согласно данным Кларка, массу оса
дочных силикатов равной не 1 ,9 -1024 а, а 8 ,4 -1023 г, с содержанием 
кислорода в них не 48, а 45% , то для первоначального изотоп-
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ного состава кислорода океанической воды получится иное значе
ние. Количество кислорода в воде, согласно этим данным, будет 
равно 3 ,78-1023 г, а первоначальный изотопный состав кислоро
да океана х  определится из уравнения: 1 ,2 -1024 (х  — 1,3) =
=  3 ,78-1023 (3,6 — 2,0); отсюда х  =  1,8%.

Если принять последнюю цифру для первоначального соста
ва кислорода океанической воды, то изменение изотопного со
става выразится цифрой 1,8 — 1,3 =  0,5% . Этой цифрой прибли
зительно выражается степень изменения изотопного состава кис
лорода океанической воды во времени, включая и весь докембрий. 
По Дегенсу (Degens, 19596), бО18 первичных океанов, по сравнению 
с современными, составляла от + 2  до+ 3°/00. Высказывается пред
положение, что в основном процесс потери тяжелого кислорода 
океанической воды происходил в докембрии. Предполагается, 
что с начала фанерозоя отношение 0 18/ 0 16 Мирового океана су
щественно не изменилось (Clayton, Epstein, 1958; Degens, 1959а б). 
По' подсчетам Дегенса (Degens, 19596), с начала фанерозоя 6018 
изменилась не более, чем на 0,5°/00.

В последние годы появилось несколько работ, в которых рас
сматривается вопрос об изотопном составе кислорода морских бас
сейнов прошлого.

Кейт и Вебер (Keith, W eber, 1964) исследовали содержание 
изотопов С и О в 500 образцах фанерозойских известняков и остат
ков организмов морского и континентального генезиса из различ
ных районов Мира (табл. 16).

По мнению Кейта и Вебера, полученные ими данные возра
стания средних значений 6018 от палеозоя к кайнозою связаны 
главным образом с диагенетическими изменениями (перекристал
лизация, изотопный обмен). Интенсивность проявления послед
них увеличивается с возрастом пород. Менее вероятно, как они 
полагают, предположение о том, что древние океаны были теплее 
по сравнению с более молодыми.

Такие же изменения в ходе геологического времени обнаружили 
Дегенс и Эпштейн (Degens, Epstein, 1962) для морских карбона
тов. Значения 6018 их изменяются с возрастом, причем 0 18/ 0 16 древ
них известняков приближаются к значениям пресноводных кар
бонатов. Сходное изменение наблюдается и в изотопном составе 
сосуществующих с ними силикатов.

Данные, опубликованные Кейтом и Вебером, несомненно, очень 
интересны. К сожалению, анализы не имеют палеогеографической 
привязки: ведь возможны значительные колебания изотопного 
состава для различных участков одного и того же бассейна. Зна
чения б по образцам различного возраста подсчитаны по различ
ным группам организмов. Очень велик разброс получаемых зна
чений б. Так, по третичным моллюскам из одного и того же ме
стонахождения б меняется от + 0 ,49  до —1,84°/00, а по экземпля
рам одного вида от —0,12 до —1,84°/00. По всем этим причинам 
осреднять значения б по периодам и тем более выводить среднее
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'Г а б л и ц а 16

С одерж ание изотопов кислорода в и звестн яках  разли чн ого  генезиса 
и во зр аста
Но Кейту и Веберу (Keith, Weber, 1964)

Система

И звестняки  морского 
генезиса

И звестняки  кон тиненталь
ного генезиса

Число
образцов

Ср. 5 0 ‘s, %о 
(стапд. отклон.)

Ч исло
образцов

Ср. 5 О », %* 
(станд. отклон.)

Кембрий 25 — 9,72 (2,23)
Ордовик 30 — 6,15(0,56) — —
Силур 12 - 6 ,6 4  (1,78) — —
Девон 42 - 7 ,0 1  (1,51) 4 - 8 ,5 7  (1,30)
Карбон 14 — 6,21 (0,89) 12 — 5,79(2,39)
Пермь 12 — 3,49 (1,64) И — 4,36 (3,53)
Триас 13 — 8,56 (4,04) 4 — 5,12(0,91)
Юра 21 — 4,98 (2,40) 25 — 8,52 (3,01)
Мел 36 — 4,18 (1,59) 28 — 10,22 (3,52)
Палеоген и неоген 45 — 2,33 (2,45) 63 — 9,65(4,48)
Четвертичная спстема 22 —  1,18(0,79) И -8 ,15 (2 ,0 8 )

Среднее 272 — 5,25 (3,12) 158 — 8,66(4,01)

значение 6 0 18 для фанерозоя вряд ли можно. Любопытно, что по 
рифовым известнякам, начиная с карбона и до кайнозоя, полу
чены мало меняющиеся значения 6 (°/0о): карбон — 4,9; юра 
от —3,51 до —4,47; мел от —5,29 до —5,76; кайнозой от —3,40 
до —5,46.

В статьях, опубликованных позднее, Вебер (Вебер, 1965; 
Weber, 1965а,б) увеличение отношения 0 18/0 16 в морских изве
стняках фанерозоя объясняет постепенным возрастанием этого 
отношения в океанах в процессе их эволюции. Содержание изото
пов в океанах, по Веберу, определяется балансом между привно- 
сом их ювенильными водами и выносом в результате карбонатного 
осадконакопления. Основываясь на опубликованных в литературе 
определениях количества накопившихся в течение фанерозоя кар
бонатов, среднего изотопного состава их кислорода, объема еже
годных новых порций воды и изотопного состава воды, поступаю
щей из мантии, Вебер оценивает содержание О18 в современных оке
анах цифрой 5,05, а в кембрийских — цифрой 4,53. Заметим, что 
все цифры в расчете крайне гипотетические. Например, изотопный 
состав воды, поступающей из глубин, принимается равным при
мерно 7% 0 на основании лишь единственного определения Эп
штейном и Маядой изотопного состава кислорода конденсата вул
кана Парикутан в Мексике (6,75% 0). Поэтому к полученным 
цифрам следует относиться, как к сугубо предварительным.
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Данные анализа изотопного состава более двухсот образцов 
известняков морского генезиса Вебер (1965) представил графи
чески (фиг. 23). Он считает, что разница изотопного состава кар
бонатов различного возраста превышает то различие, которое мож
но объяснить воздействием диагенеза. Он приписывает это раз
личие изменениям изотопного состава кислорода океанической 
воды.

Так как Кейтом и Вебером анализировались морские породы 
разнообразных фациальных типов и представители разрозненных 
групп ископаемых, то значения б для отдельных периодов практи
чески нельзя сопоставлять друг с другом. Большой разброс полу

чаемых значений б свидетельст
вует, очевидно, о том, что вы
сказанное Кейтом совместно с 
Вебером предположение о преи
мущественном воздействии диа- 
генетических изменений ближе 
к истине, чем представления 
Вебера об эволюции изотопного 
состава океанов.

Вебер и Рауп (Weber, Raup, 
1968) определили отношения 
С13/С12 и 0 18/ 0 16 из 191 образца 
морских ежей от девопа до кай
нозоя. Полученные результаты 
были сравнены с данными изу
чения изотопного состава угле
рода и кислорода у нескольких 
сотен современных форм (We

ber, Raup, 1966). Оказалось, что в кальците панцирей и игл 
палеозойских морских ежей 0 18/ 0 16 более низкое, чем в кальците 
мезозойских и кайнозойских представителей класса Echinoidea. 
Подобное изменение изотопного состава кальцита скелетов иско. 
паемых морских ежей Вебер и Рауп связывают, во-первых с диа- 
генетическим обогащением тяжелым изотопом кислорода остат
ков древних морских ежей и, во-вторых, с генетическим контро
лем — возможной зависимостью изотопного состава от уровня 
эволюционного развития. О возможности изменения изотопного 
состава океанических вод в геологическом прошлом упомянутые 
авторы ничего не говорят.

Изменение концентрации стронция в ископаемых организмах 
по мере возрастания геологического возраста некоторые авторы 
связывали с изменением концентрации стронция в океанах (Ти- 
rekian, K ulp , 1956). Лоуенштам (Lowenstam, 19646) нашел, что 
уменьшение концентрации Sr в раковинах гастропод в ходе геоло
гического времени связано не с изменением отношения Sr/Ca 
океанических вод, а с эволюцией организмов в направлении пре
имущественного поглощения ими кальция по сравнению со строн-
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цием. Генетический контроль, а не изменение во времени строн
циевого фона океанов, по мнению Галлама и Прайса (Hallam, 
P ric e ,. 1966), определяет меняющиеся концентрации Sr в рако
винах головоногих моллюсков. Более высокое содержание Sr 
в раковинах каменноугольных наутилоидей, чем у одновозраст
ных гониатитов, мезозойских и современных наутилоидей они объ
ясняют биохимической примитивностью палеозойских наутилоидей.

Лонжинелли (Longinelli, 1966) установил, что кислород фос
фатов., содержащихся в органогенных карбонатах, отложен в рав
новесии с кислородом воды. Вместе с тем он считает, что изотоп
ный состав океанической воды изменяется во времени. Этот вывод 
он делает на следующем основании. Между SO*p0»-) и ^0|сог->

современных образцов имеется прямолинейная зависимость, тог
да как для ископаемых такой зависимости не получается. Из этого 
делается широкий вывод о недостоверности всяких изотопных и 
палеотемпературных определений вследствие двух явлений: а) не
постоянства водного фона в геологическом времени и б) вторичных 
изменений.

Установленное Лонжинелли отсутствие прямолинейных отно
шений кислорода фосфата и карбоната является, по-видимому, 
результатом сопоставления ископаемых весьма широкого возра
стного и пространственного разброса, тем более, что степень воз
действия грунтовых вод и других факторов, как говорит сам ав
тор, неодинакова для кислорода карбонатов и фосфатов.

Второй довод в пользу изменяемости изотопного состава мор
ской воды, как полагают Лонжинелли и Нути (Longinelli, Nuti, 
1968), представляет построенная ими кривая зависимости изо
топного состава кислорода воды от геологического возраста 
(фиг. 24). Кривая показывает, что более молодые образцы обога
щены легким изотопом О16, тогда, как предполагая диагенетиче- 
ские изменения образцов во времени, можно было бы ожидать 
обратного эффекта. Из этого и делается вывод об изменении мор
ской воды, об обогащении ее в более поздние периоды тяжелым 
изотопом.

Следует обратить внимание на то, что авторы оперируют с не
равноценным материалом. Кривая построена не по средним зна
чениям изотопного состава ископаемых образцов, а по значениям 
О18 для наиболее обогащенных образцов, как предложили это де
лать Клейтон и Стевенс (Clayton, Stevens, 19б8а,б). Различные . 
участки кривой построены по различным группам организмов. 
Для мезозоя использованы белемниты, а для кайнозоя — преиму
щественно двустворки. Между тем эти организмы обитали в со
вершенно различных условиях, что не учтено при составлении 
кривой. Поэтому нижняя и верхняя части кривой по существу не 
сопоставимы.

Перри (Реггу, 1967) исследовал изотопный состав кислорода 
кремней типа «шерт» из различных регионов Мира и различного
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возраста (возраст самых древних образцов 3 млрд. лет). Допуская, 
что все «шерты» морского генезиса и что их кислород накапли
вался в изотопном равновесии с морской воды, он пытается по 
полученным значениям 6 0 18 выяснить эволюцию изотопного со
става кислорода морской воды. Перри приходит к выводу о по
степенном возрастании бО18 на 1,8°/00 в течение 3 млрд. лет. Возра
стание содержания 6 0 18 в морской воде в ходе геологического вре
мени он связывает главным образом с привносом «ювенильной» 
воды (6018 которой, по Крэгу, +7% о).

А. А. Мигдисов и другие (1971) рассматривают сложную кар
тину воздействия на формирование изотопного состава кислорода 
гидросферы, атмосферы и осадочной оболочки Земли (эпигенез 
пород; обогащение морской, воды тяжелым изотопом кислорода 
в результате поступления при вулканизме «ювенильной» воды; 
обеднение океанов О18 вследствие выноса его в осадки и т. д.). 
По их заключению, отношение 0 18/ 0 16 в ходе геологического вре
мени изменялось, причем в различных внешних оболочках Земли 
изменения протекали различно.

Большинство исследователей (Urey et al., 1951; Compston,

et al., 19/06 и другие авторы) предполагают, что формирование ос
новного изотопного водного фона происходило очень давно, во 
всяком случае, еще до мезозоя.

Интересен подход к проблеме выяснения водного фона в гео
логическом прошлом, примененный Лоуенштамом (Lowenstam, 
1959, 1960, 1961).

На основании результатов параллельного изучения отношений 
Sr/Ca, Mg/Ca и 0 18/ 0 16 в кальците раковин вымерших (карбон, 
нижняя пермь, верхний мел, плиоцен) и рецентных замковых бра- 
хиопод, происходящих из вод несколько различной солености, он 
пришел^ к выводу о стабильности изотопного состава океанов по 
крайней мере с конца палеозоя. Лоуенштам (Lowenstam, 1961) 
определил 0 18/ 0 16 относительно концентрации SrC 03 в образцах 
брахиопод: 1) современных с внесением водной поправки в отно
шении 0 18/ 0 1в, 2) современных без внесения этой поправки и
о) ископаемых форм.

Образцы взяты из вод, соответствующих нормальным морским 
условиям, а также из гипосоленьтх и гиперсоленых вод. Пунктир
ная линия на графиках фиг. 25—27 дает среднее значение отноше
ния концентраций того и другого компонента в водах нормальной 
солености. Сплошные линии ограничивают разброс значений мо
левых концентраций S rC 03 при данном значении 0 18/ 0 16. Эти же 
линии (для нормальных условий) воспроизводятся и на графиках

Ф и г .  24. И зотопны й состав кислорода фосфатов в  скелетах морских организмов раалич. 
ного возраста. П о Л онжинелли и Н ути (L onginelli, N u ti, 1968, фиг. 1)
Черные круж ки  белемниты, белые — другие организмы, пунктирная л и н и я_
предполагаемое изменение изотопного состава воды океана с юры до кайнозоя
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Ф и г. 25. Содержание S rC 03 и от
нош ение Oie/ 0 16, исправленное на 
концентрацию О 18 в  воде, для рако
вин современных брахнопод. По 
Л оуенш таму (L ow em lam , 1901, 
фиг. 1)

Значками показаны  образцы из вод 
с соленостью: 1 — 33, 5— 36, 5; 2— 
выше 36,5; з  — ниж е 33,57оо; Т —

 I Terebratulina\ А  — Argyrotheca.
-JM

ЗгСО* мол,°/о
Z5\ '

Ф и г .  26. Содержание S rC 03 и от
нош ение О10/О 1в, не исправленное на 
концентрацию О 18 вводе , для рако
вин современных брахиопод. По Л о
уенш таму (Low cnstam , 1961, фиг.З) 
Условные обозначения см. на. 
фиг. 25

5гС0ч мол °/о 25г-3-------

1,0 

о'8/о16

Ф и г. 27. Содержание SrCOj и от
нош ение 0 18/ 0 16, не исправленное на 
концентрацию 0 18 в воде, для рако
вин ископаемых брахнопод. По Л о
уенш таму (Low enU am , 1961, фиг. 5) 
P L  — плиоцен; К  — мел; Р — 
пермь; С — карбон

для современных образцов, неисправленных на воду и ископаемых 
образцов. На фиг. 25 видно, что в область, ограниченную линиями 
для нормальной солености не попадают образцы для гиперсоле 
ных вод. Фиг. 26 показывает, что без внесения поправки на воду- 
образцы как из гиперсоленых, так и из гипосоленых вод не ло
жатся внутри области, ограниченной сплошными кривыми, тогда 
как большинство образцов чисто морского происхождения попа
дает в указанную область. На фиг. 27 плиоценовый образец лежит 
на пунктирной линии, 3 пермских, 1 каменноугольный и 2 мело
вых образца лежат внутри области для нормальных условий, тог_
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да как другие 3 образца пермских, 2 каменноугольных и 2 меловых 
находятся за пределами ее.

Содержание SrC 03, MgC03 и отношение 0 18/0 16 в пермских бра- 
хиоподах такие же, как и у современных брахиопод. Было уста
новлено, что содержание SrC 03 и отношение 0 18/0 16 для камен
ноугольного образца изменяются таким же образом, как это про
исходит у современных экземпляров. На этом основании Лоуеи- 
штам заключает о неизменности отношений 0 18/ 0 10 и Sr/Ca в те
чение последних 2 ,5 -108 лет, а отношения Mg/Ca в течение послед
них 2 ,0 -108 лет. Заключение Лоуенштама согласуется с представ
лениями. Одума (Odum, 1951, 1957), Кальпа и его коллег (Kulp 
et al., 1952) о постоянстве содержания стронция в океанах. В од
ной из своих последних работ Турекиан (Turekian, 1964), хотя и 
не соглашается с некоторыми результатами, полученными Лоу- 
енштамом, приходит к выводу о практически постоянном содер
жании стронция в океанах в течение фанерозоя. Что касается изо
топного состава стронция прошлого, то он, по данным Петермана 
и других (Peterm an et al., 1970), не был постоянным. По их опре
делениям, в карбонатах ископаемых организмов (и в том числе 
в рострах юрских и меловых белемнитов) отношение Sr87/Sr86 
изменялось в течение фанерозоя вследствие колебаний изотопного 
состава стронция морской воды. Эти колебания, вероятно, были 
связаны с эпейрогеническими движениями и периодами интен
сивного вулканизма.

Наконец, в недавно опубликованной статье Савина и Эпштейна 
(Savin, Epstein, 1970) "произведен более точно, чем это было сде
лано ранее Силверменом (см. выше), расчет возможных изменений 
изотопного состава кислорода и водорода океанических вод в ходе 
геологического времени. Они определяли изотопный состав кис
лорода и водорода глинистых минералов как первичных, так и 
диагенетически измененных. Полученные ими результаты опре
деления изотопного состава кислорода и водорода ряда минералов 
(каолинита, монтмориллонита, глауконита и др.) позволяют пред
положить как условия их образования, так и изменения во вре
мени, а также выяснить изменения изотопного состава тех вод, 
в которых эти минералы образовались.

Влияние образования осадков на изотопный состав кислорода 
гидросферы проявляется в уменьшении содержания О18 в океани
ческой воде в результате обогащения тяжелым изотопом мине
ральной фазы. Материальный баланс выражается следующим 
уравнением:
S  ( 0 18осадка О 18 магматич.пород) —  ^ \ ^ ( 0 18соврем. океана С 18перввч .океан а)>
где S  — количество кислорода в осадочных породах, прибли
зительно равное количеству кислорода во всех выветрившихся 
породах, a W — количество кислорода океанической воды. Цифры, 
на основе которых ведется вычисление, сведены в табл. 17.

По подсчетам Савина и Эпштейна, процессы выветривания и 
осадконакопления приводили в ходе геологического времени
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Т а б л и ц а  17

Содержание изотопов кислорода в породах различного типа
По Савину и Эпш тейну (Savin, E p ste in , 1970)

Типы  пород кг
СМ2

Весовые %% 
кислорода

кг кислоро
да на см2 8 О», %„

П елагические осадки 23 45 10 + 1 9
Карбонаты 8 ,5 49 4 + 2 5
П есчаники и  глинисты е сланцы 145 47 68 + 1 5
Осадочные породы всех типов 177 — 82 + 1 6
В ы ветривш иеся магматические 
породы

185 48 89 + 8 ,5

О кеанические воды 278 89 249 0 ,0

к обеднению гидросферы тяжелым изотопом кислорода примерно 
на 3°/00, причем с конца докембрия доля этого уменьшения со
ставляла лишь О,60/00. Как видно, полученные ими цифры весьма 
близки к тем, которые сообщает Дегенс (см. выше).

Мы придерживаемся концепции В. И. Вернадского о постоян
стве количества и состава воды. Эта концепция разделяется мно
гими исследователями. В частности, по мнению Боуэна (Bowen, 
1966), в течение последних нескольких сотен миллионов лет хи
мический состав океанов был таким же, как и ныне.

Представление о постоянстве массы и состава океанической 
воды в общем ходе геологического времени никоим образом не 
исключает возможности существования периодических колебаний 
этих величин. Периодические изменения объема и состава в ту 
и другую сторону, безусловно, были. Так, объем воды мог несколь
ко изменяться в сторону уменьшения при появлении громадных 
масс льда в ледниковые эпохи, при уходе воды вместе с накопив
шимся осадком и т. д. В масштабе геологического времени все эти 
изменения есть колебания около какого-то среднего значения, ко
торое как раз и является постоянным и неизменным как каче
ственно, так и количественно.

Эти периодические изменения объема и состава крайне суще
ственны при выяснении интенсивности водного фона в данный 
конкретный отрезок времени. Так, значительные нарушения от
ношения 0 18/ 0 16 отмечались в ледниковые эпохи.

Юри и другие (Urey et a l., 1951), Лоуенштам (Lowenstam, 
1961) полагают, что формирование изотопного состава кислорода 
океанических вод происходило задолго до мезозоя. В практике 
палеотемпературных исследований по отношению 0 18/0 16 допу
скается, что в неледниковые эпохи и периоды (например, в тече
ние всего мезозоя) колебания изотопного состава были значитель-
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по меньшими по сравнению с ледниковыми эпохами. Лоуенштам 
и Эпштейн (Lowenstam, Epstein, 1954), например, допускают, что 
во время неледниковых периодов колебания солености не выходили 
за пределы 33—37°/00, что приводит к неопределенности изотопных 
температур только в 3—4'°. Но это допущение применимо лишь 
к открытым морским бассейнам. В изолированных бассейнах и в 
окраинных частях открытых морей колебания водного фона были, 
несомненно, более значительными (Lloyd, 1960, 1964; Моок, 
1971; Theilig, Muller, Harzer, 1968). Высказываются предполо
жения, что колебания значений О18 по мезозойским белемнитидам, 
полученные различными авторами (см. далее), в какой-то степени 
связаны с колебаниями изотопного состава кислорода различных 
участков моря в мезозое (Мауг, 1964).

Эмилиани (Em iliani, 19616, 19666) допускает, что в поздне
меловую эпоху концентрация О18 в океанах была несколько боль
шей, а затем, с конца позднего мела она уменьшилась в результате 
выноса'О18 при осаждении карбонатов и силикатов. Следовательно, 
рассчитанные по мезозойским формам палеотемпературы могут ока
заться на 1—2 С ниже действительных.

Боуэн (Bowen, 19616,в) допускает, что если бы этот процесс 
был доказан, то в дальнейшем придется пересчитать мезозойские 
изотопные палеотемпературы в сторону их некоторого повыше
ния.

В прошлом, как и ныне, локальные колебания водного фона 
определялись процессами испарения и конденсации, действием 
течений, опреснением в результате притока речных и метеорных 
вод и т. п. Воздействие этих факторов на формирование водного 
фона в геологическом прошлом мы еще знаем далеко недостаточно. 
Поэтому все палеотемпературные определения пока осущест
вляются только по органическим остаткам, происходящим из 
заведомо полносоленых бассейнов. Наиболее достоверные данные 
могут быть получены для периодов и эпох широкого распростра
нения морей (например, для юрского периода, для позднемеловой 
эпохи). Именно это условие учтено в приведенном выше палео- 
температурном уравнении. Материал опресненных бассейнов или, ' 
наоборот, водоемов с повышенной соленостью, пока не может быть 
надежно интерпретирован. Значительно осложняются палеотем
пературные интерпретации при изучении органических остатков 
эпох крупных материковых оледенений. Принципиально расчет 
палеотемператур для таких бассейнов можно провести по основ
ному уравнению, в которое введена «водная поправка»— изотоп
ный состав воды бассейна А:

Т =  1 4 ,6 -4 ,4  (б -  А) +  0,27 (б -  А)2.
Однако вся беда в том, что А определить в большинстве случаев 

пока невозможно. —-—-
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Изменчивость водного фона современных морей и океанов, 
проявляющаяся в местных колебаниях изотопного состава воды, 
еще более усугубляется при работе с ископаемым материалом. 
Это ограничивает возможности получения желаемых результатов.

Д ля устранения воздействия водного фона возможны два пути:
1) создание «парных термометров» с параллельным определением 
температуры осаждения не только по карбонату, но и по какому- 
либо другому кислородному соединению и 2) изучение закономерно
стей его изменения в геологическом прошлом.

Теоретически задача «парных термометров» выглядит весьма 
заманчиво: по двум сингенетичным кислородсодержащим мине
ралам одного и того же генезиса (например, по кальциту в паре 
с фосфатом или сульфатом кальция, или с силикатом) можно по
лучить данные для решения двух уравнений с двумя неизвестны
м и — температурой осаждения и изотопным составом воды. Та
ким образом, решение этих двух уравнений устраняет необходи
мость изучения изотопного состава кислорода водного фона. Та
кие «парные термометры» дали бы возможность не только элими
нировать водную фазу, но и по изотопному составу этих двух сое
динений оценить изотопный состав кислорода той воды, из кото
рой они были осаждены. Таким образом, можно было бы не огра
ничиваться анализом материала, осажденного в чисто морских 
условиях, а также с уверенностью обратиться к определению тем
пературы морей древнее позднего палеозоя.

В первом разделе этой главы уже говорилось о непригодности 
силикатов и сульфатов для палеотемпературных определений. 
Применение силикатного «термометра» осложняется тем, что си
ликаты отлагаются в виде водных соединений, сульфаты же от
кладываются не в равновесии с водой.

Наиболее перспективными в качестве второго «термометра» 
представляются фосфаты по двум причинам: 1) они чаще аккуму
лируются скелетами морских организмов и 2) кислород фосфатов, 
как показал Лонжинелли (Bonginelli, 1966), откладывается в рав
новесии с водным кислородом.

Из этого следует, что имеется два кислородных соединения, 
пригодных для определения палеотемператур: карбонаты и фос
фаты. Однако для того, чтобы использовать эту пару в палеотер
мометрии в качестве «двойного термометра» с достаточной точ
ностью, требуется, чтобы температурные коэффициенты этих двух 
соединений были различны. Лонжинелли показал, что если по
строить для фосфатов кривую зависимости между 0 18/0 16 и темпе
ратурой, подобно шкале для карбонатов (см. фиг. 21), до наклон 
прямой, определяющий величину температурного коэффициента, 
оказывается очень близким. Вследствие этого точность опреде
ления температур по этой паре оказывается недостаточной 
(+ 4 ,5 ’ С). Основываясь на этих данных Лонжинелли, следует

Возможные пути устранения влияния водного фона
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сделать вывод, что до настоящего времени не найдено второго изо
топного термометра, который дал бы возможность при палеотем
пературных измерениях, с одной стороны, определять температуру 
независимо от изотопного состава водной фазы, а с другой, позво
лил бы иметь суждение о составе самой этой фазы.

Второй путь состоит не в исключении водного фона, а в изу
чении закономерностей его изменения. Этот путь — наиболее 
сложный, так как требует проведения длительных и тщательных 
исследований,— очевидно, одновременно является и наиболее 
перспективным. Знание всех изменений изотопного состава поз
волит разработать ш калу «водных поправок» для бассейнов раз
личного типа. Вопрос о поправках рассмотрен в следующем под
разделе. Здесь же лишь упомянем очень интересные результаты 
изучения изотопного состава О и С в двустворках из разреза па
леогеновых отложений Северной Франции, опубликованные фран
цузскими авторами (Letolle, T ivollier, 1966; T ivollier, Letolle.
1968). Значения SO18 и 6C13 оказались существенно различными 
для этапов существования открытых морей (например, лютетского 
и стампийского), моментов регрессии, времени возникновения ла
гун, развития опреснения. Полученные данные хорошо согла
суются с существующими представлениями о достаточно измен
чивых условиях физико-географической обстановки палеогеновых 
морей Северной Франции.

Иной подход к определению палеотемператур по материалу, 
происходящему из бассейнов с отклоняющейся от нормы соле
ностью, был предложен Муком и Фогелем (Mook, Vogel, 1968; 
Моок, 1971). Ими была установлена линейность отношения 6С13 
растворенного бикарбоната и солености, а также определено 
отношение 6С13/6 0 18 для вод эстуария Вестершельде, где проис
ходит смешивание пресной воды р. Шельды с водой Северного 
моря. Определяя это же отношение в раковинах фоссильных 
моллюсков Зюдерзее. Мук и Фогель экстраполировали графи
чески прямую 6С13/б 0 18 к линии, дающей температурную зависи
мость изотопного состава для океанической воды. Точка пересе
чения этих линий, как они полагают, представляет значение 
температуры обитания моллюсков в опресненных водах древнего 
Зюдерзее.

Поправки на колебания водного фона. Другие поправки

Конечно, до получения шкалы «водных поправок» еще очень 
далеко. Однако уже сейчас в некоторых случаях можно удесть 
колебания водного фона. Так, можно внести поправки в основ
ное уравнение определения изотопных палеотемператур при из
менении изотопного состава кислорода воды с глубиной и во вре
мя чередования ледниковых и межледниковых эпох.

Выше приводилось палеотермометрическое уравнение с «водной 
поправкой» А.
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Эпштейн и Лоуенштам (Epstein, Lowenstam, 1953, стр. 432) 
вносили эту поправку (А — это б воды, из которой происходит 
исследуемый образец) в свое уравнение, которое после этого при
обрело вид:

Т =  16,5 -  4,3 (б -  А) +  0,14 (б -  А)2.

Такая поправка вносилась при определении изотопного состава 
кислорода современной и плейстоценовой фауны Бермудских 
островов для обеспечения сравнимости образцов, взятых из вод 
различной солености. Лоуенштам (Lowenstam, 1961) привел дан
ные для современных брахнопод как с водной поправкой, так и 
без нее, чтобы обеспечить сравнимость соотношения 0 18/0 16 и 
SrC 03 в современных формах и в ископаемых, для которых такая 
поправка не может быть внесена.

Если величина А положительная, то это приводит к уменьше
нию рассчитанных значений Т, а отрицательное А увеличивает Т. 
Иными словами, если анализируются формы, обитавшие в воде, 
которая богаче О18, чем вода современных океанов, то без внесе
ния коррекции будут получены температуры ниже действительных, 
а если вода обеднена О18, то будут рассчитаны слишком высокие 
значения Т. Изменение б в среднем на 0,2°/00 влечет к изменению 
Т на I е С.

В данном же подразделе рассмотрена коррекция на геогра
фическую широту, которая должна быть внесена в результаты 
изотопного анализа при построении обобщающей палеотемпера- 
турной кривой.

П о п р а в к а  н а  г л у б и н у .  бО18 современных океани
ческих вод несколько изменяется с глубиной (см. главу II). В ча
стности, абиссальные воды океанов в низких широтах несколько 
обеднены (на 0 ,2—0,4°/00) О18 по сравнению со среднеокеаниче
ской водой. Это необходимо учитывать при расчете изотопных па
леотемператур по глубоководным формам. Так, например, Эми- 
лиани (Em iliani, 1955а) при определении плейстоценовых темпе
ратур по донным фораминиферам Тихого и Атлантического океа
нов принимает водную поправку А равной —0,3°/00.

П о п р а в к а  н а  м е с т н ы е  у с л о в и я .  Процессы ис
парения и конденсации, приток пресных вод (реки и атмосферные 
осадки), различно протекающие в зависимости от географической 
широты и местных условий, различным образом сказываются 
на изотопном составе морских и океанических вод. Если известен 
результат воздействия этих процессов на бО18 воды, то тогда можйо 
определить значение поправки А. Однако подобное определение 
пока произвести можно либо крайне приближенно, либо вообще 
нельзя. Напомним, что локальные колебания водного -фона су
щественно ограничивают возможности изотопной палеотермо
метрии. Приближенный подсчет поправки А производил Эмйлиаии 
(Em iliani, 1956а) при обработке кайнозойских глобигериновых 
илов Атлантики. Учитывая данные Эпштейна и Маяды о регио

106



нальных вариациях изотопного состава кислорода современных 
океанов, Эмилиани для колонок, которые были взяты близ бере
гов Флориды, предлагает А =  + 0 ,95°/Оо, а для колонок эквато
риальной части Атлантического океана (N 234, 5*45' с. ш., 
21-43' з. д.) -  А =  +0,48°/о0-

П о п р а в к и  н а  в а р и а ц и и  и з о т о п н о г о  с о 
с т а в а  к и с л о р о д а  в х о д е  г е о л о г и ч е с к о г о  
в р е м е н и .  Несомненно, наиболее уязвимым местом изотопной 
палеотермометрии является неопределенность водного фона в гео
логическом прошлом. Выше уже отмечалось, что для мезозоя 
можно предположить известное постоянство изотопного состава 
кислорода вод открытых морей. Если верны предположения Эми
лиани (Em iliani, 19616, 19666) о несколько большей концентра
ций О18 в меловых морях, а затем ее уменьшении в результате вы
носа О18 при осаждении карбонатов и силикатов, то в таком случае 
все рассчитанные мезозойские температуры занижены на 1—2* С.

Крайне изменчивым должен быть водный фон во время развития 
и сокращения полярных ледовых шапок.

Отношение 0 18/0 16 льда резко отличается от изотопного состава 
кислорода среднеокеанической воды. Среднее значение бО18 со
временных льдов на 25°/00 ниже бО18 океанов. Поэтому талые воды 
существенным образом изменяют изотопный состав океанических 
вод. Наличие в прошлом крупных масс льдов должно быть учтено 
при определении палеотемператур. По подсчетам Эмилиани 
(1955а,б), если предположить, что вся масса современных льдов 
превратится в воду, то при этом изотопный состав океанов пони
зится на 0 ,3°/00, а это даст уменьшение изотопных температур при 
расчетах в среднем на 1,3е С. В плейстоцене льдов было значительно 
больше (по Флинту — 59-10® км3, из них ныне осталось 18,8- 
■10® км3). Они занимали площади, располагавшиеся в более низ
ких широтах (Скандинавия, Канада), по сравнению с современ
ными ледниками. Водяные пары, питавшие их, проходили более 
короткие дистанции; значит б осадков, за счет которых формиро
вались льды этих регионов, должна была мало отличаться от б 
снега, выпадающего ныне в их пределах, а эта б =  —15°/00.

Изъятие некоторого количества воды (2,6%) из океанов во 
время максимума оледенений приводило к повышению отношения 
0 18/ 0 16 океанов (А =  + 0 ,4 ° /00), а во время межледниковых эпох 
это отношение уменьшалось, вследствие притока талых вод с б =
= — 15°/оо (А =  —0,3°/оо).

По недавним подсчетам Эмилиани (Em iliani, 1966а) разница 
значений бО18 для ледниковых и межледниковых эпох четвертич
ного периода была различной в различных зонах Мирового окекна 
(табл. 18).

Девере (Devereux, 1967а,в), основываясь на подсчетах Эми
лиани, полагает, что к цифрам изотопных палеотемператур, полу
ченным по новозеландским доплейстоценовым ископаемым, сле
дует добавить поправку, соответствующую —1 С в случае, если
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Т а б л и ц а  18

Разница значений 6 О13 океанических вод для ледниковых и межледни
ковых эпох
По Эмилиани (E m ilian i, 1966а)

В одная масса
К олебания значений 
5 Ои (°.оо) Для ледниковых 
и м еж ледниковы х эпох

П о в е р х н о с т н ы е  в о д ы
К арйбское море, экватори альн ая  часть А тланти 1,65
ческого океана
Э кваториальная часть Тихого океана 1 ,22
Г л у б и н н ы е  в о д ы

Экваториальная часть А тлантического океана 1,06
(3577 м)
Э кваториальная часть Тихого океана (4540 м) 0,59

а кайнозое отсутствовали льды в полярных районах; если же 
ледники были в полярных широтах, то тогда поправка должна 
быть еще более незначительной (от —0,4е до —1'*С).

Конечно, поправки, подобные предлагаемым Эмилиани, не-* 
обходимы, но в реальности их приходится сомневаться. Мы со
гласны с теми исследователями (Bowen, 1966; Ericson, W ollin, 
1964), которые расценивают эти поправки пока лишь как предпо
ложения или догадки, но не результат строгого расчета. В их 
«обосновании» в настоящее время еще много неизвестного: точный 
объем плейстоценовых льдов (по Фэйрбриджу — Fairbridge, 
1964 — их объем достигал 80-106 км3), реальные колебания 6018 
этих льдов и т. д.

Некоторые авторы (Olausson, 1965; Shackleton, 1967 и др.), 
полагают, что колебания изотопного состава кислорода океани
ческих вод в межледниковые и ледниковые эпохи были столь 
значительными, что именно они, а не колебания температурные, 
в основном формировали отношение 0 18/ 0 16 в карбонатах фора
минифер, по которым Эмилиани и его коллеги определяют четвер
тичные температуры океанических вод. К проблеме изотопных по
правок мы еще вернемся в главе V III  при рассмотрении результа
тов определения плейстоценовых температур.

П о п р а в к а  н а  ш и р о т у .  В силу ряда причин лишь 
в редких случаях можно послойно собрать материал из одного раз
реза или из нескольких разрезов, расположенных в пределах ог
раниченного района. Обычно материал для изотопных палеотем- 
пературных определений происходит из различных пунктов, ча
сто достаточно удаленных одни от другого. Следовательно, зна
чения изотопных палеотемператур по образцам различного воз
раста, но происходящим из различных местонахождений, могут 
отражать не изменения температур во времени, а их географиче-
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ское распространение. Поэтому график изменения температуры 
в течение позднего мела в пределах Евразии (фиг. 47) построен по 
цифрам изотопных палеотемператур, полученным только по об
разцам, происходящим из северной полосы Европейской палео
биогеографической области.

При составлении общей температурной кривой изменения кай
нозойских температур Новой Зеландии Девере (Devereux, 1967в) 
все полученные в различных районах страны значения изотопных 
палёотемператур приводит к значениям кайнозойских палеотем
ператур Веллингтона (см. фиг. 52-11). Разница в широте между 
крайними пунктами Новой Зеландии (пролив Фово на юге о. Юж
ного 46°40' ю. ш. и м. Северный на о. Северном 34°20' ю. га.) со
ставляет 12°. Разница в значениях современных среднегодовых Т 
поверхностных вод у этих пунктов равна 8° С. Предполагается, что 
в кайнозое эта разница была такой же. На этом основании к зна
чениям кайнозойских палеотемператур пунктов, расположенных 
южнее Веллингтона (41° ю. га.; среднегодовая Т поверхности воды 
15° С) добавляется от 1° до 4° С в зависимости от их широты. Соот
ветственно для пунктов, которые расположены севернее, величина 
коррекции изменяется от —1° до —4° С.

П о п р а в к а  н а  п а л е о ш и р о т у  — см. раздел «Па
леотемпературы и гипотезы дрейфа континентов и перемещения 
полюсов» главы IX .

Вторичные ограничения

Изменения структуры, минерального и химического состава 
скелетов начинаются сразу же после смерти организмов, про
должаются после их погребения в осадке и зачастую весьма ин
тенсивно проходят в процессе' диагенеза ужо в породе. Часто от 
скелетов остаются лишь отпечатки или ядра. Но даже, если скелет 
сложен карбонатом, то далеко не всегда можно быть уверенны [ 
в том, что этот карбонат первичный, накопившийся при жизни 
организма, а не является вторичным образованием, возникшим 
в процессе диагенеза.

Нарушение первичного, прижизненного изотопного состава 
кислорода скелетных карбонатов в ходе их диагенетических изме
нений ограничивает возможности метода изотопной палеотермо
метрии. По справедливому замечанию Батерста (Bathurst, 
1964а, стр. 335), изучение диагенетических процессов, в частности, 
диагенеза органогенных карбонатов, находится на эмбриональной^ 
стадии. Поведение отношения 0 18/ 0 16 в диагенезе исследовано еще 
слабо. Несомненно, степень сохранности первичного значения 6018 
зависит от общей направленности процесса изменения структуры, 
минерального и химического состава органогенных карболатов.

Лэнд (Land, 1967) рассматривают диагенез как процесс стаби
лизации: образование стабильных, устойчивых в данных усло
виях минеральных и химических соединений за счет метастабнль-
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ных, неустойчивых. Метастабильные карбонаты — высокомаг
незиальные кальциты и арагонит — начинают растворяться еще 
на морском дне и, конечно, процесс стабилизации — превращение 
их в устойчивый низкомагнезиальный кальцит — продолжается 
в осадке и затем в породе (Chave et al., 1962; Chave, 1964). Таким 
образом могут совершенно исчезнуть скелетные остатки, сложен
ные арагонитом и высокомагнезиальными кальцитами. Так, в кар
бонатных породах (мергели, писчий мел и т. п.), как правило, сох
раняются раковины устриц, пектинид, ростры белемнитов, остат
ки других организмов, скелеты которых были образованы низко
магнезиальным кальцитом, а гастроподы представлены лишь от
печатками и ядрами, так как их раковины при жизни были ара- 
гонцтовыми. Следовательно, круг пригодных для палеотемпера 
турного анализа ископаемых значительно сужается.

К сожалению, и те скелетные остатки, которые сложены в по 
роде карбонатом кальция, не всегда пригодны для палеотемпера- 
турных определений. Даже такие «идеальные» по определению 
Юри др. (Urey et al., 1951) и Майра (Мауг, 1964) для палеотем- 
пературных определений формы, как белемниты, часто оказы 
ваются непригодными для подобных исследований.

В процессе диагенеза возможны различные пути нарушения 
первичного отношения 0 18/ 0 16.

1. З а г р я з н е н и е  — подмешивание к основному карбо
нату, 6 0 18 которого необходимо определить, посторонних карбо
натов, иного происхождения и, следовательно, с иным изотопным 
составом. Обычно таким посторонним карбонатом является вторич
ный кальцит, заполняющий поры, каналы и мелкие пустотки 
в скелете, микропромежутки между отдельными элементами ске
лета. Поэтому первостепенное значение приобретают структурные 
признаки скелетных карбонатов. Благоприятны для образования 
вторичных карбонатов раковины устриц, иноцерамов и некоторых 
других двустворок, обладающие рыхлой структурой, а также по
ристые скелеты иглокожих. Конечно, загрязняющие карбонаты 
могут образоваться и в скелетах, обладающих плотной структурой, 
но разбитых трещинами, рассверленных различными организ- 
мами-сверлилыциками. В частности, в раковинах многих дву
створок, в рострах белемнитов из верхнемеловых отложений ши
роко распространены сверления, оставленные различными орга
низмами — мшанками, губками, червями, усоногими раками, водо
рослями (Найдин, 1969). Некоторые сверления (например, свер
ления водорослей) не различимы невооруженным глазом.

Вмещающие карбонатные породы, проникающие как в есте
ственные пустоты скелета (поры, каналы и т. п.), так и заполняю
щие новообразования (трещины, ходы, оставленные организма- 
ми-сверлилыциками и т. д.), также являются источником загряз
нения, от которого иногда трудно избавиться.

2. В т о р и ч н ы й  о б м е н , — т. е. обмен кислорода карбо
ната с кислородом воды другого изотопного состава,— наиболее
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“Обычный путь искажения первичного отношения изотопов кисло
рода органогенных карбонатов. Этот обмен может начаться еще на 
дне моря до погребения в осадке скелетных остатков, сложенных 
неустойчивым карбонатом кальция. Продолжается обмен и в 
осадке с иловыми водами. В породе грунтовые воды могут суще
ственным образом изменить картину распределения О18. Прежде 
всего грунтовые воды могут изменить соотношение между ста
бильными и нестабильными карбонатами. Так, по Чейву (Chave,
1964), в верхнемеловой формации Навесинк США сохранились 
остатки различных брахиопод, острей, пектинид, ростры Belem
nitella americana, остатки других организмов, при жизни накап
ливавших низкомагнезиальный кальцит, и не сохранились ске
леты организмов, сложенные арагонитом и высокомагнезиальным 
кальцитом. Это явление Чейв связывает, главным образом, с из
бирательной растворимостью грунтовыми водами карбонатов раз
личной степени магнезиальности. В зонах интенсивного развития 
грунтовых вод в результате диффузии отношение 0 18/ 0 16 сохра
нившихся в породе органогенных карбонатов может подвергаться 
дальнейшим изменениям. Скорость диффузии через твердое веще
ство зависит от микроструктурных особенностей скелетных кар
бонатов. Юри и другие (Urey et al., 1951) показали, что кристаллы 
некоторых скелетных карбонатов (прежде всего ростров белем
нитов) обладают компактным плотным сложением, препятствую
щим развитию быстрого процесса диффузии (об этом см. первый 
раздел настоящей главы).

Так как грунтовые воды обеднены тяжелым изотопом кисло
рода, то обмен с ними приводит к снижению значения 6 0 18. При 
палеотемпературных расчетах по измененным подобным образом 
скелетным карбонатам получаются искаженные в сторону их за
вышения значения палеотемператур. Даже в скелетных остатках 
с компактно расположенными кристаллами карбонатов при их 
длительном контакте с грунтовыми водами развивается обмен. 
При этом обмен прежде всего охватывает поверхность скелетных 
остатков. В 16 образцах белемнитов были определены значения 
6 0 18 собственно ростров и их поверхности (см. табл. 22, фиг. 39). 
В 15 случаях значение б поверхности оказалось меньше, чем б 
белемнита. Разница в значениях б ростра и его поверхности соот
ветствует в среднем разнице рассчитанных значений Т 1—2° С. 
У пяти ростров (№№ 5322, 5300, 9307, 9308, 9317) получена весьма 
существенная разница в значениях б ростра и поверхности ростра, 
соответствующая разнице в значениях температур от 8,8° до 
12,9°.

Как показывает фиг. 39, рассчитанные значения Т по поверх
ности выше, чем по б вещества более глубоких участков ростров. 
Только у одного ростра из 16 (№ 6164) были получены обратные 
соотношения б (—0,81°/0о для ростра и —0 71°/00 для его поверх
ности), и, соответственно, температуры, но разница в данном слу ■ 
чае лежит в пределах точности наших определений. >
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Ф и г .  28. Поперечное сечение ростра E e le m n i t e l l a  m u c r o n a ta  со следами окремнения

Уменьшение значения 8 0 18 поверхности ростра обусловлено 
обменом с грунтовыми водами. Замечено, что подобный же про
цесс развивается и по осевой линии ростров, вдоль которой кри
сталлы кальцита неплотно прилегают друг к другу.

С циркуляцией вод в карбонатных толщах верхнего мела Ев
ропейской части СССР часто связано развитие процессов окремне
ния. Окремнение охватывает и ростры. При развитии окремнения 
в рострах заметно изменяется изотопный состав кислорода уча
стков, подвергшихся окремнению по сравнению с участками, не 
затронутыми этим процессом (фиг. 28). При пересчете на темпе
ратуру разница оказывается порядка 2—3°: по окремнелым уча
сткам ростра «температура» выше, чем по неизмененным. Совершен
но очевидно, что ростры, затронутые процессами окремнения, не
пригодны для палеотемпературных определений.

3. И з м е н е н и е  и з о т о п н о г о  с о с т а в а  к и с л о 
р о д а  о р г а н о г е н н ы х  к а р б о н а т о в  п р и  и з м е 
н е н и и  и х  м и н е р а л ь н о й  ф о р м ы .  Установлен сле
дующий ряд стабильности в естественных условиях органогенных 
карбонатов: низкомагнезиальный кальцит )> арагонит )> вы
сокомагнезиальный кальцит (Stheli, Hower, 1961; Chave et al., 
1962). Превращение неустойчивых карбонатов в устойчивые мо
жет проходить различными путями. Этот вопрос рассмотрен в рабо
тах Батерста (B athurst, 1964а, б), Чейва (Chave, 1964), Додда (Dodd,
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1966), Лэнда (Land, 1967). Все превращения с участием воды 
(и прежде всего растворение), несомненно, влекут за собой изме
нение первоначального отношения 0 18/ 0 16. Что же касается прев
ращений, проходящих без воды, то они сами по себе изучены еще 
недостаточно, а данные о поведении О18 при подобных превраще
ниях почти отсутствуют. Все эти различные по своему характеру 
превращения обычно обобщенно называют перекристаллизацией.

Баннер и Вуд (Land, 1967) различают четыре основных фак
тора «избирательной перекристаллизации»: 1) первичный мине
ральный состав; 2) наличие посторонних ионов — особенно маг
ния; 3) размер, габитус, ориентировка кристаллов скелета; 
4) присутствие органического вещества.

По Лэнду, первые два фактора в процессе диагенеза-стабили
зации имеют второстепенное значение, но крайне важен фактор 
таксономический — принадлежность организма к той и л и . иной 
группе.- Лоуенштам (Lowenstam, 1961) предполагает, что стабиль
ность концентраций Sr и Mg в органогенных карбонатах опре
деляется не временем, а первичным содержанием элементов в ске
летах, проницаемостью и химизмом вмещающих пород. По Додду 
(Dodd, .1966), на течение процесса перехода арагонита в кальцит 
влияет наличие органического вещества, рассеянных элементов, 
присутствие воды (по его данным, в присутствии пресной воды пе
реход осуществляется быстрее, чем при контакте с морской водой), 
а также время: в палеозое арагонитовых скелетов мало; их больше 
в мезозое и особенно в кайнозое. Однако Лоуенштам и Лэнд пола
гают, что в прошлом было просто больше кальцитовых раковин, 
чем арагонитовых. По Лэнду, время не является существенным 
фактором перехода арагонита в кальцит. Относительное об'ога- 
щение кайнозойских отложений органогенным арагонитом он 
связывает не с фактором времени, а с какими-то еще не выяснен
ными особенностями превращений карбонатов.

Арагонитовые скелетные образования хорошо сохраняются 
в глинах, сланцах и в других малопроницаемых породах, а также 
в конкрециях. В карбонатных толщах арагонит сохраняется 
редко.

Пилкей и Гуделл (Pilkey, Goodell, 1964) заметили, что у иско
паемых представителей Oliva savana слоечки арагонита несколько 
крупнее, чем у современных особей вида. Это, очевидно, связано 
с исчезновением конхиолина в ископаемых раковинах. По их 
мнению, исчезновение органических веществ, возрастание пори
стости и циркуляция воды изменяют также концентрации рассеян
ных элементов в раковинах моллюсков. По наблюдениям Туре- 
киана и Армстронга (Turekian, Armstrong, 1961), изменение хи
мического и минерального состава раковипы начинается' прежде 
всего в той ее части, которая первоначально была занята органи
ческим веществом. Огромная роль органической матрицы в про
цессе сохранения скелетных карбонатов подчеркивается Ватабе 
и Вильбуром (W atabe, W ilbur, 1960). Если конхиолин удален из
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скелета, то защищаемые им поверхности кристаллов обнажаются 
и начинаются процессы адсорбции. По наблюдениям Галла и Кен
неди (Hall, Kennedy, 1967; Kennedy, H all, 1967) синтетический 
арагонит значительно менее устойчив, чем скелетный. Скелетный 
арагонит отличается от искусственного, во-первых, присутствием 
рассеянных элементов (Sr, Ва и др.) и, во-вторых, наличием орга
нических веществ. Ссылаясь на данные Мак Дональда о том, что 
рассеянные элементы не делают арагонит стабильным, они при
ходят к выводу о связи устойчивости органогенного арагонита 
с органической матрицей. В отсутствие воды арагонит любого ге
незиса может сохраняться неопределенно долго. Вода оказывает 
каталитическое действие на процесс перехода арагонита в каль
цит; органическая матрица защищает от подобного действия кри
сталлы арагонита, образуя на их поверхности гидрофобную плен
ку. В свою очередь для сохранения органических веществ не
обходима восстановительная среда. Лэнд (Land, 1967) подтвер
ждает каталитическое действие воды в процессе превращения ара
гонита в кальцит. Если по данным Галла и Кеннеди, скелетный 
арагонит устойчивее синтетического, то Лэнд, изучавший про
цессы инверсии арагонита в кальцит при нагревании до 285° С, 
обнаружил обратное соотношение: более плотный нескелетный 
арагонит, как в присутствии воды, так и без нее превращается 
в кальцит более медленно, чем скелетный.

Батерст (Bathurst, 19646) видит два основных пути замещения 
арагонита кальцитом в раковинах моллюсков: а) растворение 
арагонита, образование пустот, которые затем заполняются дру- 
зовым кальцитом (вода обязательна) и б) перекристаллизация in 
situ , при которой сохраняется первоначальная скелетная струк
тура. Еще неясно, является ли второй путь собственно инверси
ей, т. е. настоящей полиморфной трансформацией, проходящей 
в твердом состоянии и приводящей к перестройке кристалличе
ской решетки. Участие воды в этом процессе не исключено, хотя 
достоверно не установлено.

Выше было отмечено, что по Мак Дональду рассеянные эле
менты не влияют на процесс инверсии арагонит — кальцит. Лэнд, 
в частности, отрицает подобное влияние стронция. Между тем 
существуют представления о сдерживающей роли стронция в про
цессе перехода арагонита в кальцит, о резкой интенсификации 
этого процесса при потере решеткой арагонита своего стронция 
(Siegel, 1960; H allam , Price, 1966).

Противоречивость имеющихся данных о превращениях карбо
натов свидетельствует не только о недостаточной изученности про
цессов инверсии, но и о большой сложности и разнообразии самих 
процессов. Оказывается, при определенных условиях возможен 
и обратный переход кальцита в арагонит (!) (Цветков, Вальящи- 
хипа, Пилоян, 1964; Burns, Bredig, 1956).

Каковы же данные о поведении О18 в процессе стабилизации 
карбонатов? Повторим уже сказанное выше: если новые карбо
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наты возникают при участии воды, то 6 0 18 этих карбонатов, оче
видно, должна отличаться от первичного отношения 0 18/ 0 16. По
добные карбонаты не могут быть использованы при палеотемпера
турных определениях. Арагонит коралловых построек атоллов 
Бикини и Эниветок содержит неизменное отношение 0 18/ 0 16, а при 
его перекристаллизации новообразованные карбонаты обогащают
ся О18 вследствие контакта с гиперсолеными водами (Gross, 1964; 
Gross, Tracey, 1966). По мнению Галлама и Прайса (Hallam, 
Price, 1966), при переходе арагонита в кальцит отношение 0 18/ 0 16 
изменяется.

Очевидно при этом в инверсии карбонатов принимала участие 
вода. В возникших при диагенезе и затем сосуществующих каль
ците и родохрозите изотопный состав кислорода различен: в по
следнем значение бО18 остается примерно таким же, как и во время 
образования, а в кальците значение 6 0 18 изменяется — кальцит 
богаче О18 по сравнению с родохрозитом (Hodgson, 1966).

Если же превращение высокомагнезиального кальцита или 
арагонита в низкомагнезиальный кальцит проходит без доступа 
воды (собственно инверсия, изолированная «изохимическая» ре
акция, по Лэнду), то нет оснований ожидать нарушения первич
ной изотопной «записи».

Но в литературе имеются указания и о том, что арагонит дол
жен переходить в кальцит только посредством фазы раствора. 
Подобная точка зрения разделяется Фабрициусом и другими 
(Fabricius et al., 19706). По их мнению, растворяющая вода не 
обязательно должна изотопно отличаться от морской воды, и 
поэтому при переходе арагонита в кальцит первичный изотопный 
состав может не изменяться. Эти предположения, как полагают 
Фабрициус и его коллеги, доказываются тем, что по их наблю
дениям и по арагонитовым органическим остаткам и по кальциту, 
замещающему арагонит, получаются одинаковые значения 6 0 18. 
В процессе инверсии многое еще не ясно и требуются дальнейшие 
исследования — подчеркивают упомянутые авторы.

По представлениям Вебера и Раупа (Weber, Raup, 1968), изо
топный состав кальцита иглокожих не может сильно измениться 
в результате перекристаллизации. У морских ежей распределение 
О18 подвержено резко выраженному генетическому контролю и нет 
никакой связи между изотопным составом их скелета и литологией 
вмещающих пород, нет видимой связи со стратиграфическим поло
жением исследованных образцов морских ежей — все это свиде
тельствует об отсутствии диагенетических изменений 8 0 18. Потеря 
О18 при диагенезе отмечена в редких случаях (например, у пред
ставителей отряда Clypeasteroida).

К вопросу о нарушении первичного изотопного состава кисло
рода органогенных карбонатов в процессе их диагенеза мы 
взряеися в подразделе «Критерии пригодности материала для 
палеогзмпературных определений» следующего раздела данной 
главы.
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ПРОВЕДЕНИЯ ИССЛЕДОВАНИЯ

Сбор материала

Материал, отбираемый для изотопных палеотемпературиых 
исследований должен отвечать определенным требованиям.

Прежде всего необходимо предусмотреть влияние первичных 
ограничений метода. Это значит, что объекты для масс-спектро
метрических определений должны, во-первых, происходить из за
ведомо полносоленых бассейнов и, во-вторых, принадлежать ор
ганизмам, накапливавшим отношение 0 18/ 0 16 равновесно с водой.

Следовательно, скелетные карбонаты организмов, обитавших 
в опресненных бассейнах или, наоборот, в бассейнах, соленость 
воды которых была выше среднеокеанической, не могут быть ис
пользованы для палеотемпературиых определений.

Н акапливался ли кислород ископаемых скелетных карбонатов 
в равн овесии с кислородом воды обитания или подобное равно
весие отсутствовало, решить не всегда легко. Могут быть реко
мендованы два критерия определения пригодности: во-первых, 
принадлежность ископаемых организмов к тем группам, у совре
менных представителей которых отношение 0 18/ 0 16 уравновешено 
с изотопным составом окружающей воды (моллюски, брахиоподы, 
серпулиды) и, во-вторых, получение рассчитанных по бО18 значе
ний палеотемператур, не выходящих за пределы возможных для 
данного района и данного отрезка геологического времени палео
температур — «приемлемых» («reasonable») температур, по JIo- 
уенштаму и Эпштейну (Lowenstam, Epstein, 1954, стр. 209).

Д ля получения представлений о пространственном изменении 
температуры (что необходимо при палеогеографических построе
ниях) образцы должны быть собраны на возможно большей пло
щади, причем важно, чтобы были охвачены регионы, как можно 
более значительно различающиеся своими палеоширотами. Чтобы 
палеотемпературные данные по различным регионам были сопо
ставимыми, необходимо использовать во всех регионах одни и те же 
группы организмов.

Должно быть известно точное систематическое положение 
форм, скелетные остатки которых исследуются. Недостаточно, оп
ределения «Belemnites sp.» (как в работах Боуэна), так как раз
личные роды и виды имеют различное отношение 0 18/0 16 (см. главу 
III). Д ля того, чтобы получить сопоставимые значения темпера
тур для какого-то определенного интервала времени, образцы 
должны иметь точную стратиграфическую привязку.

При изучении пространственного распределения температур 
в пределах какого-нибудь крупного региона в течение периода или 
эпохи обычно удается наметить лишь отдельные интервалы вре
мени, для которых перечисленные выше требования соблюдаются. 
Так, для поздпемеловой эпохи мы не можем пол учить палеотемге- 
ратурные данные, охватывающие крупный регион в целом — на-
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пример, Европейскую палеобиогеографическую область,— 
вследствие выпадения некоторых стратиграфических горизонтов на 
отдельных участках региона, а также из-за отсутствия подходя
щих скелетных остатков на всей площади региона. Пока только 
по маастрихтским белемнитам, распространенным в пределах 
всей Европейской палеобиогеографической области, можно полу
чить представления о палеотемпературах различных участков 
этой области.

Если при выявлении пространственного распространения па
леотемператур желателен ограниченный набор форм, то при изу
чении температурных условий конкретного района необходимо 
исследовать остатки представителей различных групп, обитавших 
в р.азличных условиях.

И, наконец, еще одно крайне важное требование, предъявляе
мое к исследуемому материалу — его сохранность. Палеотемпе- 
ратурный анализ может проводиться только по формам, сохра
нившим первичную изотопную «запись».

Критерии пригодности материала 
для палеотемпературных определений

Определение пригодности ископаемого материала для палео- 
температурного анализа начинается с отбора скелетных карбона
тов без внешних признаков изменения. Фосфатизированные, 
пиритизированные и другим образом измененные скелетные остат
ки, разумеется, должны быть сразу же отброшены. Исключаются 
из дальнейшего отбора также скелеты с явно измененной структу
рой (например, раковины двустворок, у которых не различаются 
отдельные слои). Не могут быть использованы скелетные остатки 
раздробленные, раздавленные, разбитые трещинами, источенные 
организмами-сверлилыциками. Многие признаки изменения строе
ния скелетных карбонатов (наличие микросверлений, развитие 
окремнения, образование вторичного кальцита и т. п.) не могут 
быть замечены при внешнем осмотре, но обнаруживаются при мик
роскопическом изучении.

Наиболее полно требованиям макро- и микросохранности от
вечают многие ростры белемнитов, по которым проведена болыйая 
часть палеотемпературных определений (см. главу V II).

Ростры неполной сохранности легко выявляются после внеш
него осмотра и микроскопического изучения. Ростры полной сох
ранности окрашены в различные оттенки коричневого цвета, сла
гающие их кристаллы чистые, полупрозрачные, хорошо выражены 
линии нарастания. Подобные признаки не характерны для ске
летных остатков других сопутствующих организмов, й это, оче
видно, является одним из доказательств первичной природы ве
щества ростров. Своеобразна также плотная структура ростров. 
Величины отдельных кристаллов и их компактное расположение
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приводят к тому, что процессы диффузии через вещество ростров 
проходят с очень небольшой скоростью, при которой первичный 
изотопный состав сохраняется продолжительное время (см. пер
вый раздел настоящей главы).

Как отмечалось в предыдущем разделе, изотопный обмен с 
грунтовыми водами сдвигает отношение 0 18/0 16 в сторону его 
уменьшения, что приводит к получению недостоверно высоких 
значений рассчитанных палеотемператур. Большой разброс по
лучаемых значений 6 0 18 по одной и той же форме из одного и того 
же горизонта является свидетельством происходившего обмена. 
Обмен тем значительнее, чем более высокие значения температур 
получаются. Поэтому Клейтон и Стевенс (Clayton, Stevens, 
1968а,б) предлагают учитывать только наименьшие значения 
температур, а все остальные рассчитанные по образцам, испытав
шим вторичный обмен, они исключают при расчете палеотемпе
ратур.

Если установлено, что 6 0 18 скелетных остатков не зависит от 
литологического состава вмещающих пород и стратиграфического 
положения, то это может означать неизменность первичного от
ношения 0 18/ 0 16 в скелетных карбонатах.

В результате определения отношения 0 18/ 0 16 в кальците рост
ров верхнемеловых белемнитов и во вмещающих карбонатных по
родах (материал был собран в различных районах Русской плат
формы, в некоторых пунктах Крыма, Северного Кавказа и Ман
гышлака; см. табл. 22) было установлено, что б вмещающей породы 
всегда ниже б белемнита. Различия б ростра и породы изменяются 
от —0,11 До —0,78700; от + 0 ,21  до —2,37°/00 и даже от + 0 ,06  до 
—4,00°/00. Мы полагаем, что эти различия первичны (об этом см. 
главу V II). Если бы установился обмен, то произошло бы вырав
нивание значений б ростра и породы. Тан и другие (Tan et al., 1970) 
такж е полагают, что различия б ростров и вмещающих слоев сви
детельствуют о сохранности первичного изотопного состава ро
стров. По их данным, в кальците ростров Cylindroteuthis sp. из 
верхней юры о. Скай (Шотландия) бО18 колеблется от —0,90 до. 
—1,42°/00, а для карбонатной фракции вмещающих отложений S' 
изменяется от —7,78 до —9,35°/0о-

Ростры белемнитов данного вида из определенного стратигра
фического горизонта характеризуются одинаковыми значениями 
бО18 независимо от литологического состава пород горизонта (на
пример, нижнемаастрихтские белемнеллы из глин, песков и писче
го мела имеют одинаковый изотопный состав). С другой стороны, 
белемниты, происходящие из литологически одинаковых, но отли
чающихся возрастом толщ, различаются значениями б. Так, на
пример, белемнителлы из верхнекампанского писчего мела Днеп
ровско-Донецкой впадины всегда обеднены О18 по сравнению с бе- 
лемнеллами из вышележащего писчего мела нижнего Маастрихта, 
причем вмещающие отложения не только литологически тожде
ственны, но и характеризуются одинаковыми условиями обна
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женности и обводненности. Если бы установился существенный об
мен между изотопным составом кислорода ростров и вмещающих 
пород, то значения б ростров зависели бы от б вмещающих 
отложений, т. е. произошло бы то, что Дегенс (1967) называет 
сближением или выравниванием изотопного состава карбоната 
и среды.

По нашему мнению, отчетливые различия б О18 ростров пол
ной сохранности и вмещающих пород (ростры верхнемеловых бе
лемнитов всегда обогащены О18 по сравнению с вмещающими кар
бонатными породами) исключают широкое развитие явлений об
мена .

О сохранности первичного отношения 0 18/0 16 в рострах можно 
судить по наличию колебаний значения 6 0 18 в рострах, подобных 
сезонным колебаниям изотопного состава, регистрируемым совре
менными моллюсками (см. фиг. 33, 34). Лонжинелли (Longinelli,
1969), а также Спэт и другие (Spaeth et al., 1971) высказывают сом
нение в первичности подобной сезонной «записи» (см. главу V II). 
По данным Спэта и его коллег, различные участки одного ростра 
могут обладать различными значениями б (разница в значениях 
достигает 5°/0о). Это явление они связывают с различной степенью 
диагенетического воздействия на различные части ростра.

О нарушении или, наоборот, устойчивости отношения 0 18/0 16 
в ходе диагенеза информацию могут предоставить результаты хи
мического анализа. Так, например, значительный процент крем
ния (см. табл. 19) может указывать на развитие окремнения и следо
вательно, свидетельствовать о непригодности подобных объек
тов для палеотемпературного анализа. Незначительные содержа
ния железа и марганца в скелетах могут указывать на относитель
ную стабильность органогенного карбоната. По Ю. Д. Захарову 
и В. О. Худоложкину (1969), диагенетически измененные рако
вины триасовых головоногих отличаются от раковин хорошей 
сохранности повышенным содержанием железа (3—6% вместо 
0 ,5—1%), марганца (6—10% вместо 0,5—3%) и кремния (1—3% 
и более вместо сотых долей).

Значительное изменение концентраций многих элементов, 
очевидно, должно свидетельствовать о вероятном изменении и от
ношения 0 18/ 0 16. Однако необходимо иметь в виду, что изме
нение содержания отдельных элементов не означает существенных 
нарушений первичного изотопного состава кислорода (см. 
далее).

Рассмотрим теперь критерии пригодности для палеотемпера
турных определений скелетных карбонатов различного минераль
ного состава.

Эпштейн и его коллеги (Epstein et al., 1951, 1953) не прово
дили палеотемпературные определения по арагонитовым рако
винам, главным образом, потому, что в процессе подготовки пробы 
для анализа не исключена инверсия арагонита в кальцит, а при 
этом возможно нарушение отношения 0 18/ 0 16. В дальнейшем
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Лоуенштам и Эпштейн проводили палеотемпературные определения 
только по ископаемым организмам, скелеты которых при жизни 
были образованы стабильными карбонатами, — раковинам бра- 
хиопод, рострам белемнитов и т. д. Боуэн (Bowen, 1966) также не 
считает возможным использовать в палеотемпературном анализе 
органические остатки, сложенные арагонитом. Несмотря на то, 
что по мнению Боуэна, при переходе арагонита скелетов в кальцит 
в течение геологического времени первичная температурная «за
пись» может сохраниться, тем не менее он избегает пользоваться 
арагонитовыми остатками. Так, например, Боуэн полагает, что 
у мезозойских аммоноидей пригодны для палеотемпературиых 
определений только кальцитовые аптихи, но не арагонитовая ра
ковина.

Кальтенэггер (Kaltenegger, 1967), наоборот, считает, что па
леотемпературы можно определять только по арагонитовым ске
летным остаткам. Так, по Кальтенэггеру, достоверные значе
ния'палеотемператур можно получить по рострам триасовых бе
лемнитов аустротейтис, сложенным арагонитом (см. главу VIII). 
В рострах же, в которых содержание кальцита, замещающего в 
процессе диагенеза арагонит, достигает 10,8—43,0%, первичное 
отношение 0 18/ 0 16 изменено.

По Шталю и Иордану (Stahl, Jordan, 1969; Jordan, Stahl, 1970), 
изотопные палеотемпературные определения можно проводить, во- 
первых, по ископаемым с хорошо сохранившимся арагонитом (не
большой процент кальцита уже дает основание подозревать наличие 
вторичного изотопного обмена) и во-вторых, по кальцитовым рако
винам, но непременно происходящим из толщ, в которых сохра
нились также арагонитовые скелетные остатки. По их мнению, 
исчезновение арагонита в остатках ископаемых, обладавших при 
жизни заведомо арагонитовым скелетом (например, в раковинах 
аммонитов), свидетельствует об изменении и сопутствующих каль- 
цитовых скелетов (например, ростров белемнитов), приводящему 
к образованию вторичного кальцита. Так как вторичный кальцит 
трудно отличим от первичного, то следует воздерживаться от 
определения палеотемператур только по одним кальцитовым ске
летным остаткам. Арагонитовые раковины встречаются в сланцах 
и не сохраняются в песчаниках и карбонатных толщах; кролю 
того, сохранность арагонита зависит от последующего нагрева
ния в результате лшгматической деятельности. Поэтому, по мне
нию Шталя и Иордана, пригодными для палеотемпературиых 
определений могут быть лишь арагонитовые или кальцитовые 
скелетные остатки, удовлетворяющие указанным выше требова
ниям, и происходящие из сланцевых толщ, которые при своем 
формировании не подвергались действию магматизма. '

Фабрициус и другие (Fabricius et al., 19706) не разделяют по
добной точки зрения Ш таля и Иордана. Как уже отмечалось выше, 
по их мнению, изотопный состав кислорода при переходе араго
нита в кальцит может оставаться постоянным.
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Причина различной оценки арагонита, по видимому, заклю
чается в неодинаковом поведении кальцита и арагонита в про
цессе предварительной подготовки к масс-спектрометрическому 
измерению: именно к прокаливанию образцов при 475° С. Орга
ногенные карбонаты обычно содержат некоторое количество орга
нического материала, который может выделять углекислоту и тем 
искажать значение бО18 собственно карбоната. Это ясно показано 
в работе Эпштейна и других (Epstein et al., 1953). В этом и заклю
чается причина, требующая предварительного прокаливания.
В этой же работе показано, что порошок арагонита раковины 
Strombus gigas при нагревании до 475° С переходит в кальцит, что 
сопровождается обменом с окружающей углекислотой. Прокали
вание как кальцитового, так и арагонитового материала при тем
пературах 320 и 375 С такого эффекта не дает. Вместе с тем 
Шталь и Иордан, прокаливая юрские арагонитовые раковины ам- 
моноидей, не наблюдали изменения изотопного состава кислорода 
по сравнению с исходным материалом.

По Спэту и его коллегам (Spaeth et al., 1971), арагонит септ и 
стенок фрагмокона среднеюрского мегатейтиса характеризуется 
изменяющимися значениями 6 0 18. Если по этим значениям рас
считать Т, то они будут порядка 40 , что не может соответствовать 
реальным Т. Спэт и его соавторы высказывают предположение 
о возможном фракционировании изотопов кислорода арагонито- 
вым фрагмоконом. Это весьма интересное предположение требует 
проверки. Мы не располагали материалом по фрагмаконам, а изу
чали только ростры.

Эмилиани (Em iliani, 1966а) обнаружил уменьшение значения 
6 0 18 примерно на 0,5°/00 при прокаливании проб кальцита раковин 
планктонных фораминифер. Спэт и другие (Spaeth et al., 1971) по
лагают, что ничтожные количества кислорода, содержащиеся в 
органическом материале ископаемых остатков, внесут в резуль
таты меньше искажений, чем прокаливание. Поэтому при прове
дении своих исследований они отказались от прокаливания.

Эпштейн и его коллеги (Epstein et a l., 1953) исследовали воз
можность обмена кислорода карбоната в процессе прогревания 
с посторонней углекислотой, выделяющейся из органического 
вещества. Для этого они применяли обогащенную углекислоту 
( -hЮО°/00 относительно их стандарта). Взятый материал состоял 
из арагонитовой раковины Strombus gigas и устрицы (кальцит). 
и нагревался в течение 30 и 60 минут при температурах 320 и 
420 . Обмену подвергались раковины и необработанные предва
рительно и освобожденные от органических остатков предвари- . 
тельным нагреванием. При этом наблюдалось некоторое незначи
тельное обогащение образцов тяжелым изотопом по мере увели
чения температуры и времени прогрева. Переход арагонита в каль
цит происходил при увеличении температуры до 420° С. Именно 
в этом температурном интервале (320—420 С) обмен для араго
нита оказался значительно больше, чем для кальцита (табл. 4
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в статье Эпштейна и др., Epstein et al., 1953). В следующей табл. 5 
той же статьи приведены данные по прогреванию до 475 С образ
цов кальцита и арагонита, подвергавшихся обмену при 320° С. 
При этом образцы, освобожденные от органического вещества 
предварительным прогреванием, дали одинаковое изменение 
(уменьшение) 6 0 18 как для арагонита, так и для кальцита, тогда 
как кальцит, содержавший органическое вещество дал другую 
величину изменения. Согласно нашим опытам, влияние обработки 
материала также зависит не от полиморфной разности карбоната, 
а от количества (и, возможно, химического состава) содержащегося 
органического вещества. В этом отношении ископаемый мате
риал находится в более благоприятном положении по сравнению 
с современными образцами, содержащими большее количество ор
ганического вещества, и нередко дает одинаковые значения 6 0 18 
как без всякого прокаливания, так и при прокаливании в ваку
уме при 475 С.

Если при инверсии и может происходить обмен, то содержание 
6 0 18 в природном органическом материале, по-видимому, не нас
только велико, чтобы оно могло сказаться на изотопном составе 
карбоната кальция.

Мы неоднократно сравнивали значение 8 0 18 прокаленного (при 
475 С) и непрокаленного кальцита ростра юрского белемнита 
Pachyteuthis. Разница в значениях оказалась в пределах ошибки 
опыта, но всегда имела один и тот иш знак: непрокаленный обра
зец оказывался обогащеннее прокаленного на величину 8 0 18 
в среднем равную + 0,05°/00 (Найдин и др., 1970). Можно предпо
ложить, что различие действия прокаливания в работах амери
канских и немецких авторов обусловлено различиями в содержа-' 
нии органического вещества в образцах различного возраста.

Вопрос о способах обработки арагонитового материала нельзя 
считать вполне решенным. Требуется дальнейшая доработка ме
тодики освобождения арагонитового образца, в частности, воз
можного удаления органического вещества при прокаливании 
при температурах 320—375° С с удлинением срока прокалива
ния.

Тезис Шталя и Иордана о том, что исчезновение арагонита в 
остатках ископаемых, при жизни обладавших заведомо арагони
товым скелетом, свидетельствует об изменении и сопутствующих 
кальцитовых раковин, не всегда верен. Как и у многих современ
ных групп, у ископаемых организмов раковины могли быть сме
шанного арагонит-кальцитового состава. В частности, Ю. Д. За
харов и В. О. Худоложкин (1969) обнаружили в раковинах не
которых триасовых цератитов Сибири меняющиеся соотношения 
арагонита и кальцита, которые, по их мнению, вряд лц можно 
объяснить только диагенетическими изменениями. Совместное на
хождение арагонита и кальцита установлено в раковинах верхне
палеозойских моллюсков (Stehli, 1956; H allam , O’H ara, 1962; 
Yochelson et al., 1967). Совместное нахождение арагонита и
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кальцита обычно для мезозойских глинистых толщ (H all, Ken
nedy, 1967; Kennedy, H all, 1967). В конкрециях из верхнемело
вых отложений Северной Америки найдены раковины иноцера- 
мов, внешний слой которых сложен кальцитом, а во внутреннем 
слое сохранился арагонит (Tourtelot, Rye, 1969). Галл и Кеннеди 
(H all, Kennedy, 1967) обнаружили подобные же соотношения в ра
ковинах меловых ипоцерамов, собранных в известковистых кон
крециях, а также в толще глин и мергелистого мела. В юрских 
и нижнемеловых известковистых глинах Англии они нашли белем
ниты, ростры которых образованы кальцитом, а фрагмоконы — 
арагонитом. Кроме того, по их данным, арагонитовые раковины 
моллюсков (например, аммонитов) могут быть заполнены вторич
ным кальцитом, апатитом, пиритом, гипсом. Гадзои (Hudson,
1965) в юрских пресноводно-лагунных отложениях Шотландии 
нашел раковины двустворок, в которых сохранился первичный 
арагонит и одновременно присутствует вторичный кальцит.

Приведенные выше данные показывают, что сингенетичные 
арагонит и кальцит могут сохраняться в одном скелете и они мо- 
гуть быть использованы для палеотемпературных определений. 
Палеотемпературные определения можно проводить и по скелет
ным остаткам, в которых арагонит частично или полностью за
мещен кальцитом при обязательном условии, что превращение 
проходило без участия воды. Но так как более обычно диагенети- 
ческое превращение карбонатов в присутствии воды и, кроме того, 
трудно определить характер процесса превращения, то по скелет
ным остаткам, в которых арагонит частично или полностью за
менен кальцитом, изотопный палеотемпературный анализ следует 
проводить с осторожностью.

Как отмечалось выше, Шталь и Иордан исключают из числа 
пригодных для изотопных палеотемпературных исследований 
кальцитовые скелетные остатки, не «проконтролированные», сов
местным нахождением с арагонитовыми формами. Замещение не
устойчивого арагонита кальцитом в скелетных образованиях од
них организмов, как нам представляется, не всегда должно соп
ровождаться перерождением кальцита других скелетных остатков. 
В частности, если в карбонатных толщах верхнего мела Европей
ской палеобиогеографической области почти совершенно отсут
ствуют арагонитовые скелетные остатки, то это вовсе не означает, 
что в этих толщах не могут сохраняться скелеты, сложенные пер
вичным кальцитом.

Имеются данные о значительной устойчивости изотопного со
става кислорода органогенных карбонатов в процессе диагенеза. 
Так, Вебер и Рауп (Weber, Raup, 1968) установили, что при пере
кристаллизации карбоната скелета иглокожих, приводящей к по
тере магния и переходу высокомагнезиальных кальцитов в низко
магнезиальные, содержащие О18 не меняется.

Лоуенштам (Lowenstam, 1961) изучил поведение магния, 
стронция и отношения 0 18/0 16 в кальците ископаемых брахиопод.
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Он различает три степени диагенетического изменения. Первая 
степень — отношение 0 18/0 16 и содержание Sr2C 03 сохранились 
неизменными, а содержание MgC03 уменьшилось па 45%; вторая 
степень — отношение О18/О10 уменьшалось (б на 0,8°/00 меньше 
по сравнению с первичным), содержание SrC 03 уменьшилось на 
15%, MgC03 на 50%; третья, наиболее значительная степень из
менения — значение б уменьшилось на 1,2°/00, содержание SrC03 
на 20%, a MgC03 на 50%.

Таким образом, из трех изученных Лоуенштамом компонентов 
самым мобильным оказался магний (см. также раздел «Общие 
сведения о рострах белемнитов» главы V II), а наиболее стабиль
ным — отношение 0 18/ 0 16. Связь С—О устойчива в кристалличе
ской решетке карбоната. По подсчетам Лоуенштама, в кальците 
изученных им брахиопод содержание стронция и отношение 0 18/0 1е 
были более или менее постоянными по крайней мере в течение 
последних 250 млн. лет, а содержание магния — на протяжении 
200 млн. лет.

Подготовка материала
для масс-спектрометрического анализа

Скелетные остатки, удовлетворяющие критериям пригодности, 
очищались от вмещающей породы. Иглой или с помощью препа- 
рировального прибора (может быть применена зубоврачебная 
бормашина) соскабливалась проба весом 30—40 мг. Подобная на
веска может обеспечить проведение двух параллельных опреде
лений. Полученные навески карбоната кальция растирались в по
рошок в агатовой ступке и затем обрабатывались как описано в 
главе I.

Для получения значений Т, которые регистрировались в те
чение года, бороздовые пробы отбирались в соответствии с харак
тером наращивания скелетных карбонатов: на раковинах дву
створок от макушки к нижнему краю, на рострах белемнитов по 
радиусу ростра. Борозда не захватывала участки скелетов, кар
бонат которых мог быть изменен (поверхностные слоечки створок 
и ростров, осевые участки ростров).

При изучении сезонных температур применяются различные 
способы отбора проб (Жирмунский и др., 1967; Urey et al., 1951; 
Epstein, Lowenstam, 1953; E m iliani, 1956b; Em iliani. Cardini et 
a l . ,  1964; K eith  et al., 1964; Tourtelot, Rye, 1969). Может быть 
два основных приема: либо пробы отбираются через равные про
межутки по линиям нарастания скелетного карбоната, либо они 
соскабливаются из видимых полос и зон наращивания скелета. 
Первый прием был бы идеальным, если бы удалось отобрать пробы 
очень густо. Но так как это сделать нельзя, то при равномерно’: 
отборе проб могут быть пропущены участки с характерными зна
чениями Т — температурная кривая получается сглаженной (см. 
раздел «Другие моллюски» главы V III).
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выводы

1. Принципиальную основу метода изотопной палеотермомет
рии составляют два положения: а) равновесное распределение
тяжелого изотопа кислорода О18 между кислородом воды и кисло
родом карбонатов (как органогенных, так и неорганогенных), 
осажденных из нее, зависит от температуры осаждения: чем ни
же Т, тем больше О18 в карбонатах и наоборот; б) первичный изо
топный состав кислорода ископаемых органогенных карбонатов 
может в ряде случаев длительно — многие миллионы лет — со
храняться.

2. Возможности применения метода ограничены. Различаются 
первичные и вторичные ограничения.

Первичные ограничения следующие: некоторые организмы 
накапливают 0 18/ 0 16 не в равновесии с изотопным составом кисло
рода воды (следовательно, далеко не все организмы пригодны для 
определения палеотемператур); отношение 0 18/0 16 органогенных 
карбонатов зависит не только от Т, но и от истории формирования 
изотопного состава воды — водного фона. В настоящее время 
достоверные результаты можно получать лишь по карбонатам, об
разовавшимся в полносоленых бассейнах. Имеющиеся данные поз
воляют предположить, что по крайней мере с мезозоя изотопный 
состав океанов и открытых морей был стабильным; существенные 
колебания 6 0 18 океанов отмечались лишь в четвертичном периоде 
при чередовании ледниковых и межледниковых эпох.

Ограничения вторичные: первичный изотопный состав кисло
рода ископаемых скелетных остатков может существенно изме
няться в процессе диагенеза в результате загрязнения, вторичного 
обмена с водой иного изотопного состава, при изменении мине
ральной формы карбонатов.

3. Существует два основных пути элиминирования отрицатель
ного воздействия водного фона: а) определение 0 18/0 16 не только 
по карбонатам, но и по другим кислородсодержащим соединениям 
(фосфатам и др.) — т. е. создание «парных термометров»; б) изу
чение закономерностей изменения изотопного состава кисло
рода в бассейнах различного типа и разработка на базе знания 
этих закономерностей шкалы «водных поправок».

4. При отборе ископаемых скелетных карбонатов для изотоп
ного палеотемпературного анализа необходимо предусмотреть влия
ние как первичных, так и вторичных ограничений (в частности, 
особое внимание должно быть обращено на установление сохран
ности первичной изотопной «записи»).

5. Данные для палеогеографических реконструкций (т. е. зна
чения изотопных палеотемператур) можно получить по материалу, 
с одной стороны, отобранному послойно в конкретных'районах 
(это предоставит информацию о характере изменения во времени Т 
воды определенных бассейнов), а с другой, собранному на обшир
ной площади (это даст представление об изменении палеотемпера
тур в пространстве).
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Г л а в а  ш е с т а я

ДРУГИЕ МЕТОДЫ 
ОПРЕДЕЛЕНИЯ ПАЛЕОТЕМПЕРАТУР

ВВОДНЫЕ ЗАМЕЧАНИЯ

В последние годы, наряду с изотопной палеотермометрией, 
развиваются некоторые другие методы определения температур 
морей прошлых геологических эпох. Эти методы основаны на изу
чении либо химического состава, либо минеральной формы и 
структурных особенностей ископаемых органогенных карбонатов. 
Соответственно в настоящей главе кратко охарактеризованы хи
мико-аналитические методы изучения палеотемператур и методы 
их определения по структурным элементам раковин моллюсков 
и по их минеральному составу.

ХИМИКО-АНАЛИТИЧЕСКИЕ МЕТОДЫ
ОПРЕДЕЛЕНИЯ ПАЛЕОТЕМПЕРАТУР

М а г н е з и а л ь н о с т ь  о р г а н о г е н н ы х  к а р б о н а т о в  и 
п а л е о т е м п е р а т у р ы .  Давно замечено возрастание магне
зиальное™ скелетных карбонатов с уменьшением географической 
широты, т. е. с повышением температуры воды (Clarke, Wheeler, 
1922; Chave, 1954; Fairbridge, 1964; Виноградов, 1937 и др.).

Т. С. Берлин и А. В. Хабаков (1966а, 1968a,6i 1969, 1970а>в; 
Берлин, Пастернак, Хабаков, 1968) разработали химико-анали
тический метод качественной оценки палеотемператур по магне
зиальное™ карбонатных скелетов беспозвоночных. Порядок кон
центраций магния в органогенных карбонатах допускает приме
нение химических методов для определения этих концентраций. 
Т. С. Берлин и А. В. Хабаков производили экспресс-анализы на 
магний и кальций небольших проб СаС03 посредством титрования 
с трилоном Б. Однако многие авторы и, в частности, Чейв (Chave, 
1954), предпочитают определять Mg рентгенометрически.

Первоначально свои исследования Т. С. Берлин и А. В. Ха
баков осуществляли на материале верхнемеловых белемнитов Рус
ской платформы и обрамляющих ее регионов. Часть их материала 
была исследована также и на отношение 0 18/ 0 16. Было установлено 
общее совпадение тенденции изменения значений позднемеловых 
температур рассчитанных по обоим методам. По отношению
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Ca/Mg* получаются оценки палеотемператур, которые обычно на 
0,5—2,5 С выше рассчитанных по отношению 0 18/0 16. Разработана 
шкала для пересчета индексов магнезиальности на эквивалентные 
значения температуры (30 индексов магнезиальности соответ
ствуют изменению температуры на 2 С). В дальнейшем был при
влечен более обширный материал. В частности, было проведено 
изучение географической изменчивости отношения Ca/Mg в каль- 
цитовых рострах юрских белемнитов Русской платформы, Средней 
Азии, Северной и Восточной Сибири (Берлин, Хабаков, 1969). 
Кроме того, были рассчитаны температуры по Ca/Mg кальцита 
панцирей туронских и коньякских морских ежей Западной У кра
ины; рассчитанные температуры оказались равными в среднем 
21* С (Берлин, Пастернак, Хабаков, 1968).

Метод, разработанный Т. С. Берлин и А. В. Хабаковым, при
менялся Н. А. Ясамановым (1969) для определения температур 
воды раннемеловых бассейнов Грузии; было проведено изучение 
магнезиальности ростров белемнитов, а также створок устриц и 
брахнопод. Определение отношения Ca/Mg в раковинах совре
менных, четвертичных и третичных пелеципод и гастропод Азер
байджана было предпринято Ч. М. Халифа-Заде (1969). В част
ности, по мелководным моллюскам установлены следующие тем
пературы: эоцен 25—26*; понт 19—20*; акчагыл 13е; апшерон 14е; 
бакинский век 17—18*; хвалынский век 16е; хазарский век 20е; 
современная эпоха 18,5 С.

Метод определения палеотемператур по магнезиальности ске
летных карбонатов привлекает своей простотой. Проведение ис
следования не требует специального дорогого оборудования; мож
но проводить массовые серийные определения отношения Ca/Mg. 
Следует полностью согласиться с выводом Т. С. Берлин и 
А. В. Хабакова (1966а, стр. 1364) о том, что этот простой химико- 
аналитический метод может дать не только качественную характе
ристику, но и предварительные количественные оценки палеотем
ператур.

Однако необходимо иметь в виду при интерпретации данных 
анализов две особенности геохимии магния, существенно ограни
чивающие применение метода для палеотемпературных опреде
лений.

Первая особенность связана с характером прижизненного рас
пределения элемента в скелетных карбонатах. Напомним некото
рые сведения, приведенные в главе III .

1. Температура сказывается на концентрации Mg в меньшей 
степени, чем темп наращивания CaC03 (Moberly, 1968).

2. Представители одного и того же палеобиоценоза могут при 
одной и той же температуре накапливать существенно различные 
количества Mg (Pilkey, Hower, 1960). Поэтому достоверность зна

* В работах други х  авторов (главным образом зарубеж ны х) определяется 
обратное отношение Mg/Ca.
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чений палеотемператур по ассоциации организмов зависит от 
тщательности палеоэкологического анализа.

3. Различные значения палеотемператур можно рассчитать 
даже по одному и тому же скелету, но по различным его частям. 
Так, в раковине одного и того же экземпляра мидии магния в 10— 
30 раз больше в кальците эктостракума по сравнению с арагонитом 
эидостракума (Waskowiak, 1962). Следовательно, величина отно
шения Ca/Mg и рассчитанные значения температур будут различ
ными для эктостракума и эндостракума раковины одной особи.

Вторая геохимическая особенность магния, неблагоприятно 
сказывающаяся на отношении Ca/Mg, заключается в высокой сте
пени. подвижности иона Mg. По данным Вебера и Раупа (Weber, 
Raup, 1968), потеря Mg кальцитом морских ежей начипается на 
оЧень ранних стадиях посмертных превращений скелета. В про
цессе этих превращений высокомагнезиальный кальцит скелета 
морских ежей трансформируется в низкомагнезиальный кальцит. 
Чем выше первичные концентрации Mg, тем быстрее он утрачи
вается органогенными карбонатами при диагенетических изме
нениях (Lowenstam, 1961). По-видимому, не исключен и обратный 
процесс привнося магния в органогенные карбонаты. Например, 
в морской воде отмечено явление адсорбции магния поверхностью 
кристаллов высокомагнезиальных карбонатов (Вегпег, 1966а, б; 
Bischoff, 1968; Bischoff, Fyfe, 1968; Weber, 1969).

По наблюдениям Т. С. Ёерлин и А. В. Хабакова (1970в), ра
ковины современных и четвертичных двустворчатых моллюсков, 
состоящие почти целиком из кальцита, лучше сохраняют первич
ные концентрации Mg, эквивалентные реальным температурам, 
по сравнению с арагонитовыми раковинами. Раковины двустворок 
и другие скелетные образования арагонитового состава нередко 
дают значительный разброс получаемых цифр или обнаруживают 
более низкие рассчитанные температуры по сравнению с действи
тельными средними температурами среды обитания. Упомянутые 
авторы приходят к выводу о том, что раковины моллюсков, сло
женные существенно кальцитом, более надежны для определения 
Т по сравнению с арагонитовыми раковинами.

Что касается сопоставления данных изотопной палеотермо
метрии и оценок палеотемператур по отношению Ca/Mg, то оно, 
очевидно, не так просто в свете недавно опубликованных данных 
Таратуни и соавторов (Taratuni et al., 1969) о возрастании 6018 
на 0,06«/оо на каждый мол.% MgC03 в кальците, что соответствует 
изменению Т на 0,26° С. Это фракционирование может привести 
к ошибкам при определении изотопных палеотемператур по вы
сокомагнезиальным кальцитам порядка 3 —4 С.

С о д е р ж а н и е  с т р о н ц и я  и п а л е о т е м  п е р а т у -  
р ы. Содержание стронция в органогенном СаС03 может как уве
личиваться, так и уменьшаться с повышением температуры. По
этому палеотемпературные заключения по этому элементу не могут 
быть однозначно интерпретированы. Так, Додд (Dodd, 1965,
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1966а) и Стантон и Додд (Stanton, Dodd, 1970) выяснили, чтсг 
у некоторых мидий при повышении температуры воды обитания 
концентрация Sr возрастает с ростом температуры в кальците' 
внешнего призматического слоя, но в то же время уменьшается 
в арагоните перламутрового слоя (см. фиг. 5). По Додду, концен
трация Sr во внешнем призматическом слое более устойчиво свя
зана с изменениями температуры, чем в перламутровом слое. 
Кроме того из этого слоя легче отобрать пробы для исследования. 
В современных образцах концентрация стронция линейно возра
стает с температурой в исследованных пределах (12—20° С) по 
уравнению: T = 3 4 7 S r — 32,9. Эта концентрация во внешнем приз
матическом слое хорошо противостоит диагенетическим изме
нениям.

В некоторых образцах концентрация стронция циклически 
изменяется в соответствии с ростом раковины. Эти изменения ин
терпретируются как сезонные колебания температуры.

При сопоставлении различных методов определения палео
температур, Додд считал наиболее достоверными методами ске
летную структуру и определение отношения Sr/Ca. Однако в бо
лее поздней статье (1967) он приходит к заключению, что вслед
ствие, значительного физиологического контроля в распределении 
магния и стронция, можно думать, что определения палеотемпе
ратур по изотопам кислорода применимы в более широкой сте
пени, так как изотопный состав кислорода не подвергается в такой 
степени воздействию этого фактора.

Соответственно порядку концентраций стронция в призмати
ческом слое раковин для их определения применяются методы 
пламенной фотометрии, эмиссионной спектроскопии и флуорес
ценции рентгеновых лучей.

ОПРЕДЕЛЕНИЕ ПАЛЕОТЕМПЕРАТУР
ПО СТРУКТУРНЫМ ЭЛЕМЕНТАМ РАКОВИН МОЛЛЮСКОВ
И ПО ИХ МИНЕРАЛЬНОМУ СОСТАВУ

С т р у к т у р а  р а к о в и н ы  и п а л е о т е м п е р а т у р ы .  Додд 
(Dodd, 1963,1964, 1965,1966а) в раковине мидии, помимо периостра
кума, обнаружил три слоя: кальцитовый внешний призматический, 
арагонитовый перламутровый и кальцитовый внутренний призмати
ческий (см. фиг. 5). У M ytilus californianus и значительно менее 
отчетливо у других мидий (как рецентных, так и плейстоценовых) 
соотношение кальцитового внутреннего призматического и ара
гонитового перламутрового слоя раковины зависит от темпера
туры: при повышении температуры полно развивается перламут
ровый слой (слой В на фиг. 5) и сокращается вплоть до полного 
исчезновения при соответствующих высоких значениях темпера
туры внутренний призматический слой (слой Г на фиг. 5). Таким 
образом можно разработать шкалу определения температур по

5 Р. В. Тейс, Д. П. Найдин 129



степени развития этих слоев. Модификацией метода определения 
палеотемператур по скелетной структуре является предложенный 
также Доддом (Dodd, 1964, 1966а) метод определения температур 
по темпу роста раковины. Так как клинья перламутрового слоя 
раковины M ytilus californianus образуются годично (что, кстати, 
дозволяет определять возраст моллюска), то по степени выражения 
этих клиньев можно определить скорость наращивания раковины. 
Скорость же роста, в свою очередь, прямо пропорциональна сред
ней температуре среды обитания моллюска.

По оценке Додда, определения палеотемператур (он изучал 
плейстоценовые формы Калифорнии) по скелетной структуре наи
более- надежны. Это объясняется тем, что структура раковины 
более устойчива в процессе диагенеза, чем ее химический и мине
ральный состав. Преимущество упомянутых методов по сравне
нию со всеми остальными заключается также в их простоте. Они 
не требуют специального оборудования. Структура раковины 
хорошо видна, легко устанавливаются все возможные ее нару
шения.

О т н о ш е н и е  а р а г о н и т / к а л ь ц и т .  Лоуенштам (Lo
wenstam, 1954 а, б, в) на материале главным образом атлантических 
и тихоокеанских литоральных моллюсков (в частности, изучались 
мидии) установил, что содержание арагонита в раковинах зависит 
от температуры: при повышении температуры отношение араго
нит/кальцит увеличивается. Однако, как показал Лоуенштам, 
способность реагировать на колебания температуры изменением 
отношения арагонит/кальцит у различных организмов выражена 
различно. Додд (Dodd, 1963, 1964, 1965, 1966а) продолжил на
чатое Лоуенштамом изучение отношения арагонит/кальцит в 
раковинах мидий. При этом способе выясняется не соотношение 
структурных элементов раковины', образованных тем или другим 
минералом, а рентгенометрически определяются процентные со
держания минералов. Додд (1963,1966 а) для определения средне
годовых значений температур обитания современной мидии (M y
tilus californianus) предлагает следующее эмпирическое уравнение 
Т =  0,392% арагонита + 6 ,1 . Так как арагонит при диагенезе 
может переходить в кальцит, то по ископаемому материалу часто 
получаются заниженные значения температур. Установлено, что 
некоторые экземпляры современных мидий нетипичны по своей 
минералогии. Очевидно, подобные экземпляры могут встречаться 
и в ископаемых ассоциациях. Все эти обстоятельства заставляют 
с осторожностью относиться к палеотемпературным определениям 
по отношению арагонит/кальцит.

Наконец, было бы неверно ожидать, что всегда и всюду в хо
лодных условиях раковины должны быть кальцитовыми, а в теп
лых условиях — непременно арагонитовыми. Так, на севере 
Охотского моря (севернее 60е с. ш.) в холодных водах достаточно 
обычны арагонитовые раковины двустворчатых моллюсков (Ма- 
coma balticah., Clinocardium calif orniense Deshayes, Venericardia sp.).

180-



Мы, как и Кеннеди и его соавторы (Kennedy et al., 1969), пола
гаем, что генетический контроль минерального состава раковин 
двустворок является первичным и основным. Что же касается: 
контроля среды (и в том числе воздействия температуры), то он 
имеет второстепенное значение и проявляется лишь у немногих 
видов, у которых, следовательно, отношение арагонит/кальцит 
имеет температурную (и соответственно палеотемпературную) зна
чимость.

выводы
•1. Наряду с изотопной палеотермометрией, пыне развиваются 

другие методы оценки температур морей геологического прошло
го: а) химико-аналитические методы и б) определения палеотем
ператур по структурным особенностям и минеральному составу 
скелетных карбонатов.

2. Содержание магния в скелетных карбонатах в общем воз
растает с повышением температуры обитания организмов. 
Т. С. Берлин и А. В. Хабаков разработали простой химико-ана
литический метод определения отношения Ca/Mg для оценки па
леотемператур. Полученные ими по рострам верхиемеловых белем
нитов Русской платформы цифры палеотемператур в целом 
изменяются так же, как и изотопные палеотемпературы. Однако 
абсолютные значения палеотемператур, рассчитанных по магне
зиальности, на несколько градусов выше палеотемператур по от
ношению 0 18/0 1е.

3. Соотношение между отдельными слоями раковин некоторых 
двустворок изменяется с температурой, что было использовано 
Доддом для определения палеотемператур. Палеотемпературы 
можно определять также по отношению арагонит/кальцит: это 
отношение возрастает с повышением температуры (Лоуенштам, 
Додд).

4. Значительно осложняется применение всех перечисленных 
в данной главе методов, во-первых, вследствие зависимости опре
деляемых величин (например, концентрации Mg, содержания ара
гонита и т. д.) при жизни организма не только от температуры, но 
и от многих других факторов (филогенетического положения орга
низма, темпа роста скелета, солености воды обитания и т. д. и 
т. п.) и, во-вторых, в результате часто наблюдаемого искажения 
первичного значения этих величин в процессе диагенеза.



Г л а в а  с е д ь м а я

ИЗОТОПНЫЙ СОСТАВ КИСЛОРОДА 
СКЕЛЕТНЫХ КАРБОНАТОВ 
ИСКОПАЕМЫХ МОЛЛЮСКОВ И ПАЛЕОТЕМПЕРАТУРЫ

ВВОДНЫЕ ЗАМЕЧАНИЯ

. Значительная часть накопленных в настоящее время опреде
лений .палеотемператур, как у нас, так и за рубежом, получена по 
рострам мезозойских белемнитид. Выбор ростров в качестве 
основного объекта исследования объясняется, во-первых, особен
ностями их структуры: компактным расположением кристаллов 
карбонатов, обеспечивающим незначительную скорость диффузии 
и сохранность первичного изотопного состава кислорода в тече
ние длительного времени и, во-вторых, широким пространственным 
распространением ростров многих видов и родов, что позволяет 
получать по ним интересные данные для палеогеографических 
построений. Поэтому настоящая глава в основном посвящена бе
лемнитам. После кратких сведений о строении ростров, их хими
ческом и минеральном составе, содержании органического веще
ства излагаются результаты послойных определений 6 0 18 по ро
страм белемнитов, приводятся рассчитанные значения сезонных 
палеотемператур, рассматривается их соотношение со среднего
довыми палеотемпературами. Кроме того, в главе сообщаются 
результаты изучения сезонных изменений 6 0 18 в раковинах неко
торых ископаемых двустворчатых моллюсков и аммонитов.

Р О С Т Р Ы  Б Е Л Е М Н И Т О В

Общие сведения о рострах белемнитов

Ростры являются частью скелетных остатков белемнитов,— 
необычайно распространенных в мезозое головоногих моллюсков. 
В народе ростры называют «чертовыми пальцами». Другие части 
скелета белемнитов (фрагмокон и проостракум) сохраняются в иско
паемом состоянии крайне редко.

Подробные сведения о строении и вещественном составе ро
стров можно найти в недавно опубликованных монографиях 
Г. К. Кабанова (1967) и Д. П. Найдина (1969).

Н е к о т о р ы е  о с о б е н н о с т и  с т р о е н и я  р о 
с т р о в .  Одной из самых замечательных особенностей строения 
ростров белемнитов является чередование слоев различной окра-
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Ф и г .  29. Сравнение поперечных сечении ствола дерева к  ростра белемнита 
1 — поперечник ствола дерева, уменьшено (G lock, A gerter, 1963, фиг. 2); 2 — сечение 
ростра белемнита, принадлеж ащ его роду Belemnellocamax (брюш ная сторона внизу),увел. 3 
(Н айдин, 1969, рис. 13)



ски и толщины, что хорошо видно на продольных и поперечных 
сечениях ростров (фиг. 29, 30). Еще Циттель (Z ittel, 1881—1885) 
заметил, что чередование слоев обусловлено развитием ростров. 
Эти слои Циттель сравнил с годичными кольцами деревьев и на
звал их «линиями нарастания». Действительно, поперечное сече
ние ростра очень напоминает поперечник ствола дерева (фиг. 29).

Радиальные «лучи», которые видны на поперечных сечениях ро
стров, представляют у ростров полной сохранности не единые кри
сталлы, проходящие от апикальной линии к поверхности ростра 
взрослой стадии развития, а состоят из мелких таблитчатых кри
сталлов, удлиненные оси которых расположены по радиусу ро
стра. Таблитчатые кристаллы светлого прозрачного кальцита об
разуют слоечки шириной в среднем несколько десятых долей мил-

Ф и г .  30. Продольное сечение ириальвеолярной части ростра N e o h ib o l i te s  m i n i m u s  
{ M ille r ) ;  фотограф ия, полученная с  помощью сканирующего электронного микроскопа, 
увел. 1000. П о Спэту (S p a e th , 1971, табл. 3, фиг. 1)
а — призматический слой стенки фрагмокона, б  — перламутровый слой стенки фрагмоко- 
ыа, в и г  — слои вещ ества ростра

Ф и г. 31. Чередование l a m i n a e  p e l lu -  
c id a e  и l a m in a e  o b sc u ra e  ростра Neo- 
h ib o l i t e s  m i n i m u s  { M i l l e r ) ; фотография, 
полученная с  помощью сканирующего 
электронного микроскопа, увел. 1300. По 
Спэту и др. (S p ae th  e t  al , ,  1971, фиг. 12)

в

б

а
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лиметра, редко 1—2 мм. Эти относительно широкие полосочки, 
которые Мюллер-Штолл (Miiller-Stoll, 1936) назвал laminae 
pellucrdae, чередуются со значительно более тонкими слоечками, 
образованными почти непрозрачным веществом, состоящим из 
аморфного карбоната и мельчайших зерен кальцита, лишенных 
какой-либо ориентировки (laminae obscurae, по Мюллер-Штоллу). 
Таким образом ростр представляет чередование относительно тол
стых слоечков кристаллов СаС03 и тоненьких слоечков, которые, 
по всей видимости, при жизни животного были обогащены орга
ническим веществом (фиг. 31). Подобное чередование, несомненно 
свидетельствует о каких-то периодических изменениях в функцио
нировании мантии.

Исключительный интерес представляют сведения о строении 
ростра альбского N eohibolites minimus, полученные Спэтом (Spa
e th , 1971) с помощью сканирующего электронного микроскопа: 
ростр не был массивным, а состоял из тончайших пластинок, был 
пористым и в целом по своему строению напоминал сепион кара
катицы.

М и н е р а л ь н ы й  с о с т а в  р о с т р о в .  Просмотр шли
фов ростров юрских и меловых белемнитов показывает, что они 
сложены кальцитом. Это подтверждается данными рентгенострук- 
турного анализа, а также термического и спектрального (в инфра
красном диапазоне) анализов (Берлин, Хабаков, 19666, 19706);v  
Феттер (Vetter, 1968) подверг рентгеноструктурному изучению 
ростры меловых белемнитов (альбского Neohibolites minimus, кам- 
панских и маастрихтских Actinocamax, Gonioteuthis, Belemnitella, 
Belemnella), а также ростр среднеюрского Megateuthis giganteus. 
C aC 03 всех ростров представлен кальцитом. В основном изучались 
тонкие пластинки (толщиной от 0,1 до 1 мм), ориентированные ли
бо поперек, либо вдоль оси ростра. Изучались также отдельные 
кристаллы величиной 0,3 X 0,6 мм и порошок кальцита вещества 
ростров. Оказалось, что крупные «монокристаллы», наблюдаемые 
макроскопически и под микроскопом в тонких шлифах, которые 
обычно принимают за результат общей кристаллизации, в действи
тельности состоят из отдельных очень мелких участков, обладаю
щих различной ориентировкой осей кристаллитов. Кроме того 
было установлено, что величина и ориентировка отдельных кри
сталлитов «монокристаллов» зависят от видовой и родовой при
надлежности ростров и различны в пределах различных участков 
одного и того же экземпляра. Часто наблюдаемое либо полное, ли
бо частичное исчезновение слоев нарастания ростров объясняют 
диагенетическими изменениями (Muller-Stoll, 1936) или пере
кристаллизацией (Voigt, 1964). Однако приведенные выше наблю
дения свидетельствуют о сохранении первичных особенностей 
структуры ростров. Правда, рентгеноструктурные исследования 
не могут объяснить известного еще Мюллер-Штоллу явления про- 
низывания линий нарастания (laminae obscurae) длинными кри
сталлами кальцита. По Хелмсу (Helms, 1970), белемнитовые
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ростры образованы первичным кальцитом. Сложение ростров юр
ских и меловых белемнитов первичным кальцитом рентгено
скопически подтверждается и другими авторами (Fabricius et a l., 
1970 а, б; Jordan, Stahl, 1970; Tan et a l., 1970).

Итак, результаты ряда исследований свидетельствуют о сло
жении ростров юрских и меловых белемнитов кальцитом. В свете 
этих результатов несомненный интерес представляет сообщение 
К. М. Султанова и его коллег (1968) о наличии арагонита в одном 
ростре верхнемелового белемнита, а также представления 
И. С. Барскова (1970) и Спэта (Spaeth, 1971), основанные на дан
ных электронномикроскопического изучения ростров нижнемело
вых белемнитов, о возможно первичной арагонитовой природе 
этих ростров. Ростры более древних представителей отряда либо 
арагонитовые (австротейтис, Kaltenegger, 1967), либо, наподобие 
гладиусов современных кальмаров, существенно сложены орга
ническим материалом (хитинотеутиды, Muller-Stoll, 1936).

Х и м и ч е с к и й  с о с т а в  р о с т р о в .  Карбонат ро
стров всегда содержит магний и стронций. В табл. 19 и на фиг. 32 
приведены результаты спектрального анализа ростров верхнеме
ловых белемнитов. Содержание Sr в рострах достаточно устой
чиво, обычно изменяясь от 0,10 до 0,15—0,20 вес. %. Во вмещаю* 
щих отложениях стронция всегда меньше: 0,05 вес.% и меньше, 
редко до 0,08—0,10 вес.% . Концентрация магния в рострах в сред
нем равна примерно 0,2 вес.% , но может быть несколько меньше
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Ф и г .  32. Содержание стронция, м агния, ж елеза и м арганца в  рострах верхнемеловых 
белемнитов и во вмещ ающ их породах
1 — ж елезо, г  — марганец, 3 — магний, 4 — стронций; черный знак — ростр, белый 
зн ак  — порода, черно-белый зн ак  — равны е концентрации элемента в ростре и в породе; 
цифры 1— 24 — номера проб табл. 19
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Т а б л и ц а  19

Результаты спектральяого анализа (в вес. %) ростров верхнемеловых белемнитов и вмещающих пород

№  на 
фиг. 32

№  ■
образца

Белемнит
Порода М естонахождение Возраст Sr Mg Fc Mn Si

1 5110-1 Neohibolites sp . г. С ельбухра (Крым) Сеноман 0,05 0 ,2 0,15 0,01 3
П есчаник известковистый 0,01 0 ,2 0 ,6 0,025 5

2 5523 Neohibclites sp . Дагестан » 0,15 0 ,3 0 ,05 0,1 0,05
Мергель глинистый 0,05 0 ,3 0 ,5 0,1 5

3 6329-3 Neohibolites u ltim us с. Н езвнска (Ивап-Фрап- » 0,1 0 ,2 0,01 0,05 0,05
И звестняк сильно песчанистый ковская  обл.) 0,005 0 ,2 0 ,2 0,06 5

4 7009-6 Neohibolites u ltim us г. С ельбухра (Крым) » 0,1 0 ,2 0,03 0,003 5
Мергель 0,05 0 ,2 0 ,5 0,05 5

5 5322 Actinocamax fra g ilis д. Обольяниповка (Са 'Гурон 0,1 0,1 0,001 0,002 5
Мел сильно песчанистый ратовская обл.) 0,1 0,1 0 ,15 0,06 5

6 002 Belemnellocamax m am m illa tus Ю. Ш веция Кампан 0,15 0 ,2 0,001 0,003 0 ,5
И звестняк детритовый 0,015 0,1 0 ,08 0,05 0,5

7 7/2 Belem nitella mucronata Ворошиловоградская » 0,15 0,1 0,001 ? 0,15
Мергель обл. 0,08 0,08 0,08 0,01 1 ,0

8 5400-16 Belem nitella langei р. Утва (Западно-К азах » 0 ,2 0 ,2 0,08 0,002 0,01
Писчий мел станская обл.) 0 ,08 0,1 0,15 0,04 0,01
Писчий мел ОД 0,1 0,15 0,05 0,02

9 831 B elem nitella  mucronata с. Мепчикур (Вороши » 0,1 0 ,2 0,001 — 0 ,5
Кремнеземистый мергель 

«
__ t

ловоградская обл.) 0,05 0,1 0 ,2 0,003 10



Т а б л и ц а  19 (продолжение)

№  на 
фиг. 32

№
образца

Белемнит
Порода М естонахождение Возраст Sr Mg Fe Mn Si

10 831-1 B elem nitella  mucronata с. Менчпкур (Вороши- Кампаи 0,1 0,1 0,005 0,001 8
Кремнеземистый мергель ловградская обл.) 0,05 0,1 0 ,2 0,002 7
Кремнеземистый мергель 0,05 0 ,2 0 ,3 0,003 5
Кремнеземистый 'мергель 0,05 0 ,2 0 ,3 0,003 5

и 817 B elem nitella  sp. с. Нижнее (Ворошилово » 0,1 0 ,2 0,001 0,001 0,02
Мергель градская обл.) 0,05 0,1 0 ,15 0,01 5

12 4/385 Belem nitella  sp. р. Эмба (Актюбинская » 0 ,2 0 ,2 0,005 0,001 0,008
Мергель обл.) 0 ,03 0,1 0 ,4 0,06 5

13 108А B elem nitella  cf. rotunda Дагестан Маас 0 ,15 0 ,3 0 ,05 0,001 2
B elem nitella  cf. rotunda трихт 0,1 0,1 0,002 0,001 5
Мергель 0 ,05 0 ,2 0 ,15 0 ,04 5
Мергель 0,05 0 ,2 0 ,3 0,06 10

14 ЮЗА Belem nitella  rotunda Дагестан То же 0,1 0,1 0,001 0,001 1
Мергель 0,05 0 ,3 0 ,2 0,05 4

15 ЮЗА-1 B elem nitella  rotunda Дагестан » 0,1 0 ,3 0,002 0,001 2
Мергель 0,05 0 ,2 0 ,15 0 ,04 3

16 6208 Белемнит Амвросиевна (Донецкая » 0 ,2 0 ,2 0 ,08 0,001 1 , 5
Песчанистый мел обл.) 0,015 0 ,5 1,0 0,003 10

17 987 Белемпелла с. Могрнца (Сумская » 0,15 0 ,2 ? 0,001 0,007

Писчий мел

9

обл.)

« . ...

0,1 0,1 0 ,08 0,015 0,1



Т а б л и ц а  19 (окончание)

№ па 
фиг. 32

№
образца

Белемнит
Порода Местонахождение Возраст Sr Mg Fe Mn Si

18 145 Belem nella lanceolata Х валы нск (Саратовская Маас 0,1 0 ,2 0,001 0,01 0,01
П исчий мел обл.) трихт 0,05 0 ,2 0,05 0,03 0,05

19 145 Belemnella lanceolata Х валынск (Саратовская То же 0,1 0,1 0,001 0,001 1 ,0
П исчий мел обл.) 0,05 0 ,2 0,02 0,03 0,05

20 741 Belem nella lanceolata Б ал ка  К оноплянка (Во » 0,15 0 ,2 0,002 ? 0,01
Belemnella lanceolata рош иловоградская обл.) 0 ,15 0 ,2 0,03 ? 0,1
Песчаник 0,03 0,1 0 ,8 0,001 6

21 57 Belem nella lanceolata г. Бешкош (Крым) » 0,1 0 ,2 0,001 ? 0,1
Мергель 0,05 0,08 0,1 0,002 5

22 6209-2а Belemnella  cf. lanceolata пос. Успешна (Вороши » 0,1 0 ,3 0,03 0,002 0,1
Кремнеземистый мергель ловоградская обл.) 0,015 0 ,08 0 ,5 0,002 7

23 5535 B elem nitella  sp . Дагестан » 0,15 0 ,2 0,002 0,002 0,05
И звестняк кристаллический 0,05 1 ,0 0 ,5 0,07 1,7

24 5533 B elem nitella  sp . Дагестан » 0,15 0 ,2 0 ,04 0,001 0,03

{ Мергель 0,05 0 ,2 0 ,2 0,05 0,015
Мергель 0,05 0 ,2 0 ,08 0,02 1,5

П р и м е ч а н и с. А нализы  выполнены в спектрально} лаборатории ВСЕГЕИ.



(до 0,10%) или больше (до 0,30% ). Вмещающие породы содержат 
от 0,10 (редко меньше) до 0,2—0,3% (и больше). Содержание Mg 
обычно выше в рострах, чем в породе, но могут быть и обратные 
соотношения, а также равные концентрации этого элемента и во 
вмещающих отложениях.

Во всех рострах содержатся незначительные количества (обыч
но тысячные и сотые весовых процентов) алюминия, марганца, 
железа. Как правило, вмещающие породы характеризуются за
метно большими концентрациями железа, чем ростры. Во всех 
рострах присутствует от 0,01 до 0,3 вес. % натрия. Всегда содер
жится кремний. Обычно его содержание невелико, что соответ
ствует . прижизненным концентрациям. В сводке А. П. Виногра
дова (1944) отмечается кремнезем в скелетных образованиях со
временных головоногих. В ряде ростров, отличающихся большим 
нерастворимым остатком, концентрации Si превышают 1%. Это 
связано с загрязнением вещества ростра вмещающей породой, 
а также развитием процессов окремнения. Зарегистрированы 
очень незначительные концентрации и ряда других элементов 
(Берлин, Хабаков, 1968а; Найдин, 1969).

О р г а н и ч е с к о е  в е щ е с т в о  р о с т р о в .  Недавно 
в рострах юрских и меловых белемнитов было обнаружено орга
ническое вещество (Дроздова, 1969; Дроздова и др., 1973). В 
рострах белемнитов содержатся разные количества и набор амино
кислот, что, очевидно, связано с условиями захоронения и процес
сами диагенеза. Из некоторых ростров было выделено органиче
ское вещество типа керогена. Обнаруженное органическое веще
ство представляет продукт изменения белковой фракции скелета 
животного. Присутствие органического вещества в рострах сви
детельствует о достаточно благоприятных условиях сохранности 
во вмещающих породах.

О п е р в о н а ч а л ь н о м  м и н е р а л ь н о м  с о с т а в е  
р о с т р о в .  Как было показано ранее, ростры юрских и меловых 
белемнитов сложены кальцитом. Однако даже данные о сохран
ности первичной структуры ростров не являются однозначным 
доказательством первичной минеральной формы карбоната. Б а
терст (Bathurst, 19646) отмечает сохранность первичной структуры 
стенок раковины моллюсков при инверсии арагонита в кальцит.

При определенных условиях о первоначальной минеральной 
форме скелетных карбонатов можно получить информацию по 
содержанию в них рассеянных элементов — прежде всего строн
ция и магния. Концентрации этих элементов отчетливо коррели- 
руются с минеральной формой карбоната (см. главу III). По дан
ным Кальпа и его соавторов (Kulp et al., 1952), Sr относительно 
много в тех ископаемых формах, современные представители ко
торых обладают арагонитовыми скелетами. Если наблюдаемые 
концентрации стронция в ископаемом органогенном кальците выше 
обычного для этого минерала, то это может свидетельствовать о 
первоначально арагонитовой природе скелетного карбоната. Именно
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подобным образом трактуют К. М. Султанов и С. А. Исаев (1968) 
результаты проведенного ими рентгенометрического изучения 
ископаемых (апшеронских) двустворок Азербайджана. Раковины 
сложены кальцитом, но содержание стронция превышает кон
центрации магния и не соответствует концентрациям, характер
ным для чисто кальцитовых раковин. Это дает основание предпо
лагать, что при жизни моллюска их раковины были смешанного 
кальцит-арагонитового состава.

При истолковании получаемых значений концентраций Mg и 
Sr необходимо иметь в виду, что возможны процессы как выноса, 
так и привноса этих элементов в скелетные карбонаты, осуще
ствляемые с различным темпом и интенсивностью на различных 
стадиях формирования и диагенеза скелетных карбонатов.

Стронций по сравнению с магнием более устойчив в процессе 
диагенеза. Эти различия, по-видимому, начинаются еще в ходе 
метаболических процессов в организме (Keith,W eber, 1965). Есть 
данные о стабильном и независимом от концентраций во вмещаю
щих породах содержании стронция в раковинах ископаемых мол
люсков (Суздальский, 1964). Очевидно, более обычна утрата строн
ция при диагенезе (Siegel, 1960; Stehli, Hower, 1961 и многие дру
гие работы). Но отмечается также и обогащение карбонатов строн
цием в процессе диагенеза (Turekian, Armstrong, 1961; Pilkey, 
Goodell, 1964). По данным Турекиана и Армстронга, содержание 
стронция (и магния) возрастает в скелетных остатках некоторых 
меловых ископаемых США в результате адсорбции Sr на поверх
ности арагонитовых раковин. Вероятность такого процесса не 
исключается Ю. Д. Захаровым и В. О. Худоложкиным (1969), 
которые установили у головоногих моллюсков триаса Сибири не
сколько более высокие концентрации стронция в наружных частях 
раковин по сравнению с перегородками. Галлам и Прайс (Hallam, 
Price, 1966) объясняют полученные Турекианом и Армстронгом 
данные тем, что исследованные ими раковины происходят из кар^ 
бонатных конкреций и, следовательно, тесный контакт с известко
выми растворами обеспечил обмен.

Более высокую степень подвижности магния по сравнению со 
стронцием отмечают многие исследователи (Chave, 1954, 1964; 
Krinsley, 1960; Curtis, Krinsley, 1965; Lowenstam, 1961; Glasser 
et al., 1962; Dodd, 1967; Weber, Raup, 1968 и многие другие рабо
ты). Чем выше первичное содержание Mg в карбонате, тем быстрее 
этот элемент выносится из решетки карбоната; чем выше первич
ная магнезиальность скелетных карбонатов, тем быстрее они раз
рушаются. Низкомагнезиальные кальциты обычно сохраняются 
значительно лучше, чем высокомагнезиальные кальциты. Уже 
на морском дне может начаться процесс растворения высокомаг
незиальных карбонатов (Chave, 1964; Chave et al., 1962).

He все еще до конца раскрыто в сложных процессах изменения 
метастабильных карбонатов. В последнее время появились дан
ные, несколько по иному освещающие роль магния в этих про
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цессах. В пресной воде магний быстро выносится из кристалли
ческих решеток кальцита и арагонита. Но в морской воде, если 
Mg адсорбируется на поверхности кристаллов арагонита и высоко
магнезиального кальцита, резко повышается их стабильность 
(Berner, 1966а,б; Bischoff, 1968; Bischoff, Fyfe, 1968; Weber, 1969). 
Точно так же перекристаллизация метастабильных карбонатов 
в морской воде сдерживается образованием защитной органической 
пленки на минеральных зернах (Chave, 1965).

Большая подвижность магния по сравнению со стронцием объ
ясняется меньшими размерами катиона Mg по сравнению с катио
ном Sr. Это позволяет подойти к определению устойчивости кри
сталлической решетки карбоната. Высказываются представления 
о том, что при перемещениях такого небольшого катиона как Mg 
кислородный костяк кальцитовой решетки остается неизменным; 
если же доказано передвижение крупного катиона Sr, то это мо
жет свидетельствовать о нарушении стабильности решетки (Glas- 
ser e t a l . , 1962; Lowenstam, 1961; Curtis, Krinsley, 1965).

Концентрации Sr и Mg и их соотношение в рострах верхне
меловых белемнитов соответствуют низкомагнезиальному каль
циту. Концентрации в процессе диагенеза изменены в сторону их 
некоторого уменьшения. Вынос магния был более значительным 
по сравнению с потерями стронция (см. также главу III).

По-видимому, картина отличия первоначальных концентраций 
магния и стронция от ныне наблюдаемых в рострах должна на
поминать установленные Лерманом (Lerman, 1965а) различия в 
содержании (в мол.% ) этих двух элементов в кальците совре
менных и ископаемых устриц (табл. 20).

Т а б л и ц а  20

Содержание SrCOs и МдСОз в современных и верхнемеловых устрицах.
По Лерману (Lerman, 1965а)

У стрица и ее возраст SrC 03 MgC03

Современпая Crassostrea virg in ica  
Верхнемеловая E xogyra cancellata

0 ,0 8 —0,09
0 ,0 4 —0,13

1 , 1 — 1 , 6  

0 ,5 - 1 ,5

В какой-то мере о минеральной форме скелетных карбонатов 
ископаемых организмов можно судить по минеральному составу 
скелетов современных представителей тех же групп. Например, 
ископаемые иглокожие и брахиоподы обладали кальцитовыми 
скелетами, как и современные представители этих двух типов. 
Однако подобный униформистский подход, очевидно, может при
вести и к неверным заключениям. Вполне возможно, что мине
ральный состав современных и ископаемых представителей одной 
и той же группы беспозвоночных животных мог быть различным.
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Так, например, появились сведения о наличии арагонита в рако
винах некоторых палеозойских брахиопод (Jaanusson, 1966).

Современные головоногие моллюски обладают арагонитовой 
раковиной. Ростры некоторых белемнитов сложены арагонитом 
(Kaltenegger, 1967). Эти факты, однако, не позволяют предпола
гать, что у всех белемнитид ростр был непременно арагонитовым. 
Основные скелетные арагонитовые образования современных го
ловоногих — сепии и спирулы — гомологичны первичной рако
вине белемнитид — фрагмокону; ростр же белемнитид является 
вторичной раковиной (Найдин, 1969). Ранее (см. главу III) при
водились данные о том, что ростры белемнитов кальцитовые, 
а фрагмоконы арагонитовые. У современных восьминогих Argo- 
nauta специфическое образование (которое называется «ракови
ной»), не гомологичное собственно раковине других головоногих 
моллюсков, также сложено кальцитом. Вспомним, что и арагони
товые раковины аммонитов сочетаются с кальцитовыми аптихами, 
а арагонитовые раковины наутилоидей — с кальцитовыми рин- 
холитами (см. главу III). Следовательно, и ростры — вторичная 
раковина — не подлежали генетическому контролю и могли быть 
как кальцитовыми (у большинства форм), так и арагонитовыми; 
не исключено, что могли возникать ростры смешанного состава.

Условия обитания белемнитов — относительно невысокие тем
пературы, глубина порядка первых сотен метров — были более 
благоприятны для образования кальцита, но не арагонита; оче
видно, на определенных стадиях развития или в теплые сезоны 
помимо кальцита в рострах белемнитов (по-видимому, лишь не
которых) накапливался также арагонит (Найдин, 1969).

Выше сообщались данные Чейва о растворении арагонита и 
высокомагнезиального кальцита скелетов уже на морском дне. 
Фогт (Voigt, 1929, 1964) давно пришел к этому заключению. 
Джефферис (Jefferies, 1962) полагает, что придонные температуры 
5—10° С и ниже при небольшой скорости седиментации благо
приятствуют быстрому растворению органогенного арагонита еще 
до погребения. Гадзон (Hudson, 1967) на основании сравнения с дан
ными по современному осадконакоплению подсчитал, что в поздне
меловых мелководных морях арагонит должен был растворяться 
еще на дне. В свете этих данных сам факт присутствия каль- 
цитовых ростров во вмещающих породах любого литологическо- 
го состава (и прежде всего в толщах писчего мела) подтверждает, 
что подавляющая их часть была первично сложена стабильным 
низкомагнезиальиым кальцитом.

Послойные колебания 0 18/0 16 ростров
как отражение сезонных температур

Если отобрать пробы СаС03 по радиусу ростра хорошей со
хранности с отчетливо видимыми линиями нарастания от его центра 
к периферии и определить в этих пробах б О18, то во многих слу
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чаях окажется, что значения б подвержены заметным колебаниям. 
Особенно отчетливы эти колебания по рострам юрских и нижне
меловых белемнитов (табл. 21; см. также Жирмунский и др., 
1967, стр. 548—551; Берлин и др., 1966, стр. 23—24). Получен
ные колебания изотопного состава в послойно отобранных про
бах СаС03 ростров мы, как и Юри и его коллеги (Urey et al., 1951), 
Лоуенштам и Эпштейн (Lowenstam, Epstein, 1954) и Боуэн (Bo
wen, 1966), объясняем сезонными изменениями температуры сре
ды обитания белемнитов. Рассчитанные по б температуры, как 
правило, лежат в пределах вполне реальных значений. По ростру 
Lagonibelus kostromensis (Geras.) — зона Aulacostephanus mutabilis, 
верхний кимеридж, р. Л евая Боярка получены четыре минимума 
(фиг. 33) с температурами 12,5—15,9° и три максимума с темпера
турами 17,7—19,5° и, кроме того, два резко выраженных макси
мума для приосевой части ростра (24,5°) и для его внешней обо
лочки (26°). Вполне вероятным представляется связывать указан
ные четыре минимума и три максимума с сезонными изменениями, 
т. е. считать, что слои с наибольшими температурами отвечают лет
ним сезонам, а с наименьшими — зимним. Амплитуда колебаний

___________ 1 _________ j  Спинной радиус ростра (ми)

Ф и г .  33. Графики сезонного изменения изотопного состава кислорода ( 6  О18) и рассчи
тан н ы х  значений температур (Т) по ростру L a g o n ib e lu s  k o s tr o m e n s is  (G era s .)  Экз. 
23/7. В ерхняя юра (верхний кимеридж), р. Б оярка (Таймыр)
1 —  изотопный состав кислорода (БО18, %0), 2 —температура (T, °С). В верху дана схема 
отбора проб 1 — 13 (см. табл. 21) на поперечном сечении ростра
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Т а б л и'ц а 21

Данные послойного определения б О18 в рострах белемнитов и рассчитан
ные значения Т

Номер
слоя

Р адиус 
ростра, мм 6, %> т , °с Номер

слоя
Радиус 
ростра, мм S, «/« т, °с

Lag onibelus kostromensis. Экз. № 23/7 (фиг. 33). В ерхний кимеридж, 
р. Б оярк а  (Таймыр)

1 1 ,5 —2,34 24,5 8 —0,38 16,2
2 —0,05 14,7 9 16,7 - 0 , 7 7 17,8
3 —1,14 19,5 10 19,0 —0,40 16,2
4. 8 ,5 —0,92 18,5 11 —0,70 17,6
5 + 0 ,4 1 12,7 12 —1,07 19,2
6
7 13,0

+ 0 ,4 5
—0,85

12,5
18,2 13 22,0 —2,60 25,9

A croteuthis lateralis. Экз. № 84—69. Н иж ний  валанж ин, р. 
(бассейн Печоры)

Ижма

1 —3,18 28,4 9 16,1 —0,25 15,6
2 —1,10 19,3 10 —0,30 15,8
3 - 0 , 5 7 17,0 11 —0,70 17,6
4 —0,74 17,7 12 - 0 , 5 7 17,0
5 —0,82 18,1 13 —1,01 18,9
6 9 ,0 —0,20 15,4 14 —0,34 16,0
7 —0,30 15,8 15 —0,57 17,0
8 —0,34 16,0 16 24,0 —0,60 17,1

P achyteu th is acuta. Экз. № 42/5 (фиг. 34). Н иж ний валанж пн, 
р. Б оярка (Таймыр)

1 —1,67 21,8 11 —0,97 18,7
2 —1,06 19,1 12 + 0 ,0 5 14,3
3 —0,47 16,6 13 0,00 14,5
4 — 2,48 25,4 14 0,00 14,5
5 4 ,0 —1,64 21,7 15 0,00 14,5
6 —0,09 14,9 16 13,0 —0,30 16,2
7 —0,10 14,9 17 —0,12 15,0
8 —2,77 26,6 18 0 ,00 14,5
9 —0,08 14,8 19 —0,10 14,9

10 —1,15 19,5 20 15,5 —0,46 16,5

B elem nelli licharewi . Экз. № 953/2 Основание Маастрихта,
К уп ян ск  (Х арьковская обл.)

1 —0,72 17,6 5 —0,42 - 16,3
2 —0,44 16,4 6 4 ,7 —0,26 15,6
3 —0,37 16,1 7 —0,06 14,8
4 3 ,2 —0,27 15,7 8 7 ,2 —0,05 14,7



Т а б л и ц а  21 (окончание)

Номер
слоя

Р адиус 
ростра, м м Т , °С Н омер

слоя
Р адиус 
ростра, м м 8 ,  7о о Т, °С

Belem nella sum ensis occidentalis. Экз. № 6197/8. Нгокний Маастрихт, 
К ры мское (Ворош иловградская обл.)

1 —0,67 17,4 6 5 ,0 + 0 ,1 3 13,9
2 —0,17 15,2 7 —0,06 14,8
3 —0,10 14,9 8 + 0 ,1 7 13,8
4 2 ,8 + 0 ,1 4 13,9 9 8 ,0 + 0 ,1 6 13,8
5 0 ,00 14,5

•' B elem nella sum ensis occidentalis. Экз. № 6104/8. Н иж ний Маастрихт, 
Б ольш ая Чернечина (Сумская обл.)

1 —0,44 16,4 6 6 ,3 0,00 14,5
2 , —0,14 15,1 7 + 0 ,1 0 14,1
3 —0,33 15,9 8 0,00 14,5
4 3 ,3 —0,17 15,2 9 12,0 0,00 14,5
5 —0,12 15,0

от 3 до 7°. Напомним, что амплитуда колебания температуры по 
современной сепии составляет 6°. Что касается резко повышенных 
значений для апикальной линии ростра и для его внешних слоев, 
то, очевидно, они связаны с нарушением первичного изотопного 
состава кислорода карбонатов ростра вследствие вторичного обме
на с кислородом грунтовых вод. Конечно, возможно, что эти 
значения отражают действительно много более высокие темпера
туры начальных и конечных стадий развития животного. Кладка 
яиц у белемнитов, как и у современных кальмаров, проходила 
в прибрежной, хорошо прогреваемой зоне моря: здесь появлялись 
юные особи и здесь же погибали взрослые животные (белемниты, 
как и многие современные кальмары, погибали после нереста — 
Найдин, 1969). Но подобное объяснение хотя и возможно, но ма
ловероятно.

Послойное определение SO18 в ростре Acroteuihis lateralis 
(Phill.) из нижнего валанжина р. Ижмы (бассейн Печоры) выяви
ло, если отбросить аномально низкие значения (—3,18°/00, что 
соответствует температуре 28,4°; вероятен вторичный обмен) для 
осевой части ростра, небольшие колебания значений б: от 
—0,20°/оо до —1,01%о, что в пересчете на температуры соответ
ствует колебаниям от 15,4° до 18,9°; амплитуда колебаний темпера
туры всего 2—3°.

По ростру Pachyteuthis acuta Bliithg. (нижний вдланжин, 
р. Боярка) установлены достаточно резкие колебания значений б 
(фиг. 34) для проб ранней стадии развития ростра (пробы №№ 1—9): 
от — 0,08%о (14,8°) до — 2,77°/0о (26,6°), а для последующей 
стадии развития (пробы №№ 12—20) характерно сглаживание
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амплитуды колебания 6: от + 0 ,0 5 % 0 (14,3°) до —0,46°/00 (16,5°). 
Не исключено, что в пробах №№ 1—9 первичное отношение О18/ 
/О16 искажено обменом.

Юри и другие (Urey et al., 1951, фиг. 1 и 2) впервые обнаружили 
сезонный эффект накопления О18 в кальците юрского белемнита 
с о-ва Скай (Гебридские острова). Диаметр ростра в месте взятия 
проб равен 2,5 см. Пробы самой юной стадии развития отобрать 
не удалось. В результате обработки полученных данных была со
ставлена температурная кривая роста этого белемнита. Эта кри
вая позволила установить, что после юной стадии роста белемнит 
прожил три лета и четыре зимы. В юности, возможно, этот эк
земпляр обитал в более теплой воде, чем во вторую половину жиз
ни. .Амплитуда колебаний температуры равна 6°; средняя темпе
ратура 17,6° С.

Боуэн (Bowen, 1961а, в, г, 19626, 1963а, б) получил данные 
о сезонных температурах роста некоторых мезозойских белем
нитов: Сезонный эффект отмечается у юрских белемнитов Западной 
Европы, Аргентины, Австралии, Северной Америки и Индии. 
Амплитуда колебаний 2—5° С. У аптских белемнитов Мозамбика 
сезонный эффект не был установлен, что, по мнению Боуэна, воз
можно, говорит о постоянстве температурных условий в течение их 
онтогенеза(19636; стр. 566—670). В другой статье (1961г; стр. 1081) 
Боуэн приводит результаты определения сезонных температур 
нарастания ростров двух меловых белемнитов Англии. У белем
нита из спитонских глин (валанжин — готерив) отмечено три

Ф и г .  34. Колебания значений 6 0 19 
в  послойно отобранных пробах ро
стра P a c h y te u th i s  a c u ta  B l u t h g .
Экз. 42/5. Нижним мел (нижний в а 
ланж ин), р. Б оярка, Таймыр (см. 
табл. 2 1 )

Спинной радиус ростра (мы)

«максимума» (18—22° С) и «минимума» (15—16° С), общая ампли
туда сезонных вариаций составляет примерно 7° С. Другой ростр 
происходит из толщи «белемнитовых мергелей» (верхний сеноман 
или нижний турон). У этого ростра также зарегистрировано три 
«максимума» (до 22,3° С) и три «минимума» (до 9,3° С). Амплитуда 
колебаний изменяется от 2 до 8° и даже до 12° С.

Sl"%.
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Боуэн, как и Юри и другие, также приходят к выводу о том, что 
юрские и нижнемеловые белемниты жили до 3—4 лет.

Наиболее полные сведения о колебаниях б О18 в послойно 
отобранных пробах вещества ростров содержатся в монографии 
Боуэна (Bowen, 1966, стр. 150, 228—232). Приводятся результаты 
изучения 14 ростров белемнитов средней и верхней юры различ
ных регионов Мира. После исключения двух экземпляров, у ко
торых значения б проб осевой и поверхностной частей ростра 
аномально низкие (Боуэн объясняет это явление, как и мы, вто
ричным обменом), в остальных 12 рострах получены колебания 
рассчитанных значений температур в диапазоне от 1,7—2,6° до 
5,4—7,4° С.

По верхнемеловым белемнитам послойные определения б О18 
(кроме приведенных выше цифр, по-видимому, искаженных вто
ричным обменом по белемниту из «белемнитовых мергелей» Ан
глии) проводили Лоуенштам и Эпштейн (Lowenstam, Epstein, 
1954). По ростру Belemnellocamax mammillatus (Nils.) из нижнего 
кампана Швеции получен температурный график, своим характе
ром не отличающийся от графиков по юрским белемнитам с ам
плитудой колебания температуры 6,5° (от 17,8 до 24,3°). По Be
lemnitella mucronata (Schloth.) из верхнего кампана Англии тем
пературный график получился сглаженным: температуры меняют
ся в диапазоне всего лишь 2,4° С.

Очень интересными оказались результаты послойного опре
деления отношения 0 18/ 0 16 в рострах некоторых верхнемеловых 
белемнитов Украины (Найдин и др., 1966): ростр начальной ста
дии развития всегда показывает более высокие значения темпера
тур по сравнению с остальным ростром (фиг. 35). Объяснить по
добные различия вторичными изменениями изотопного состава 
кислорода карбонатов внутренних участков ростра (как у неко
торых юрских ростров) вряд ли возможно, ибо вторичные изме
нения охватили бы прежде всего поверхностные слои ростра. По 
последующим стадиям развития — температуры значительно бо
лее низкие. Характерен весьма небольшой диапазон изменения 
рассчитанных температур (что сближает этот результат с данными 
Лоуенштама и Эпштейна по В . mucronata). Практически сезон
ный эффект для этих стадий не установлен, так как диапазон из
менения температурных значений всего 1—2°, что соответствует 
точности наших определений.

Возникает вопрос, а действительно ли колебания отношения 
0 18/0 16 по радиусу ростра белемнитов отражают изменения тем
ператур?

В самом деле, колебания 0 18/0 16 можно объяснить не только се
зонными температурными колебаниями, но и воздействием иных 
факторов, например сезонными перемещениями животных в во
дах с различной температурой, изменениями солености воды 
и т. д. Может быть, правы Нэйрн и Торлей (Nairn, Thorley, 1961), 
предполагая, что каж дая пара максимумов и минимумов на бе-
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лемнитовых графиках не является годом, а представляет неизве
стный интервал времени?

Особенности строения ростров (в частности, линии нарастания) 
позволяют утверждать, что слагающие их карбонаты наращива
лись не в течение какого-либо одного сезона, а круглогодично, но 
с очень короткими остановками. По характеру «температурной 
записи» белемниты принадлежали к формам типа «а» (см. фиг. 15). 
О так сказать прерывисто-непрерывном процессе образования ве
щества ростров говорят также имеющиеся данные об обитании 
белемнитов на глубинах, на которых, очевидно, сезонные колеба
ния были не очень большими.

Белемниты обитали в нижней части толщи воды эпиконтинен- 
тальцых морей на глубинах порядка 100—200 м (Найдин и др., 1966; 
Н айдин,; 1969). На основании морфофункционального анализа 
скелета белемнитид Г. В. Зуев и В. 3. Махлин (1969) пришли 
к выводу о том, что белемниты, в отличие от пелагических каль
маров,-едва ли могли совершать периодические суточные верти
кальные миграции вследствие несовершенства их гидростатиче
ского аппарата; это сближает их с придонно-пелагическими кара
катицами.

О сезонных миграциях белемнитов мы не располагаем ника
кими прямыми данными. Можно лишь предполагать, что, как и у 
современных головоногих моллюсков, подобные миграции были 
и у белемнитов. Большинство современных головоногих принад
лежит к типичным стенотермным формам. Сезонные миграции сов
ременных кальмаров обусловлены в основном их стремлением 
оставаться в условиях одной и той же температуры. Однако, оче
видно, трудно даже в этом случае отбросить возможность влияния 
общего сезонного изменения температур, охватывающего все 
среды обитания. В целом перемещения белемнитов не выходили 
за границы областей распространения данного рода или вида.

Более высокие значения температуры, полученные по цент
ральным участкам (соответствующим ранним стадиям роста) ро
стров верхнемеловых белемнелл, по сравнению с остальными ча
стями ростров (фиг. 35), можно объяснить так: по-видимому, толь
ко что появившиеся животные обитали при температуре более 
высокой, чем в последующие стадии развития; возможно, подоб
ные температуры были связаны не только с сезоном года (вес
на — лето), но и с относительно мелководными условиями оби
тания; животные взрослых стадий, по которым не получены такие 
температуры, очевидно, никогда более не попадали в подобные 
мелководные зоны моря.

Конечно, действительная зависимость белемнитид от темпера
туры была более сложной по сравнению с предлагаемой интерпре
тацией получаемых цифр. В частности, не исключено влияние на 
белемнитовый температурный график температуры тела животно
го, которая должна быть немного выше температуры окружающей 
воды (Берлин и др., 1966; Берлин и Хабаков, 1969). И в совре-
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Ф и г. 35. Значение температур по отнош ению 0 1Э/ 0 1в в  послойно отобранных пробах 
кальцита ростров верхнемеловых белемнелл. П о Н айдину, Тейс, Задорожному (1966, рис. 1)
I  — Belem nella Ucharewi, экз. 953/2, основание Маастрихта, К уп ян ск  (Х арьковская обл.);
I I  — Belem nella sumensis occidentalism экз. 6197/8, ниж ний Маастрихт, Крымское (Воро- 
ш иловградская обл.); I I I  — тот ж е подвид, экз. 6104/8, ниж ний Маастрихт, Больш ая 
Чернечина (Сумская обл.); цифры 1— 9 — номера проб

менных морях и океанах зависимость головоногих от температуры 
еще до конца не расшифрована. Общепринято представление о 
них как о выдержанных стенотермных формах. Но, например, 
спирула обитает в очень широком диапазоне температур: от 
+ 3 —6° на глубинах 1500—1700 м  до + 19° С на глубинах 100— 
200 м  (Bruun, 1943).
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Стенотермность отнюдь не означает неизменность температур 
или очень узкого диапазона их изменения. Парр (по Н. И. Тара
сову, 1938) разделил стенотермные формы на гомостенотермные — 
с небольшими и плавными сезонными амплитудами и гетеросте- 
нотермные, характеризующиеся значительными различиями меж
ду зимними и летними температурами (см. фиг. 16). В соответст
вии с этой классификацией юрские и нижнемеловые белемниты 
были, очевидно, гетеростенотермными, а верхнемеловые белем
ниты — гомостенотермными животными.

Это заключение в целом согласуется с представлениями Ло- 
уенштама и Эпштейна (Lowenstam, Epstein, 1954) об изменении 
белемнитами отношения к температуре в течение мезозоя. Юрские 
и нижнемеловые белемнитиды, характеризовавшиеся широким 
пространственным распространением, были эвритермными орга
низмами. В альбе и позднемеловую эпоху отмечался сдвиг се
верных границ распространения белемнитов к северу; они ха
рактеризуют умеренный климатический пояс и окраину субтро
пического пояса; изменение пространственного распространения 
белемнитов было связано с резким сужением температурного диа
пазона их обитания,— они становятся стенотермными животны
ми.

Воздействия возможного изменения солености на получение 
меняющихся значений б вероятно, хотя белемниты, как и подав
ляющая часть современных внутреннераковинных головоногих 
моллюсков, были стеногалинными животными. Этот вопрос тесно 
связан с проблемой водного фона в геологическом прошлом (см. 
стр. 91—103).

Переходим к рассмотрению вопроса сохранности во времени 
графика сезонных изменений температуры. Выше уже отмечалось, 
что в отдельных случаях некоторые цифры б заведомо искажены 
вторичным обменом. В частности, обмен может происходить по 
осевой линии ростра и в его поверхностном слое. С обменом свя
зывали цифры б, получаемые по этим участкам ростра также 
Боуэн (Bowen, 1966), Клейтон и Стевенс (Clayton, Stevens, 1968а). 
По нашим наблюдениям, обмен в ряде случаев также возможен 
по кольцам ростра. Дело в том, что по зонам контакта соседних 
колец (эти зоны на поперечных сечениях представляют линии на
растания) связь вещества ростров, подвергшихся разрушению, 
ослаблена, ростры легко распадаются; конечно, по этим зонам 
могут проникать грунтовые воды. Однако далеко не у всех ростров 
(даже диагенетически измененных) упомянутые зоны являются ос
лабленными зонами. В этом отношении любопытные результаты 
получил Лонжинелли (Longinelli, 1969). В рострах с заведомо 
измененным общим изотопным составом кислорода (среднее зна
чение б достигает в некоторых рострах — 5,250/00) тем не менее 
регистрируются колебания значений бО18 в послойно взятых про
бах, причем эти колебания никак не связаны с линиями нараста
ния. Казалось бы, что вторичный обмен должен бы сглаживать и
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Ф и г. 36. К олебания значений 5 0 1В в послойно отобранных пробах ростров белемнитов. 
По Л онж инелли (L ong inelli, 1969, фиг. 1 и 4)
1 — Pachyteuthis cf. densus, келловей — Оксфорд США; 2 — A cro teu th is im pressa, валан- 
ж ин Канады; вертикальны е пунктирные линии — линии нарастания, видимые на рост
р ах  _

затушевывать первичные колебания. Но построенные кривые из
менения весьма напоминают графики сезонных колебаний 
(фиг. 36). По мнению Лонжинелли, какие-то диагенетические про
цессы имитируют сезонные температурные колебания. Спэт и 
другие (Spaeth et al., 1971) подобные колебания б также связы
вают с процессами диагенеза. По нашим представлениям, речь 
идет не об имитации сезонного эффекта, а о наложении на пер
вичный график колебаний изотопного состава равномерно прояв
лявшегося по всему радиусу ростра «вторичного фона».

Различия изотопных палеотемператур 
по белемнитам и другим организмам

В настоящем разделе сравниваются значения температур, 
полученных по средним пробам СаС03 ростров белемнитид, с од
ной стороны, и скелетных остатков некоторых других беспозво
ночных, с другой. В среднюю пробу по белемнитам включается 
вещество всех линий нарастания ростра, по двустворкам — все 
участки внешнего слоя раковины и т. д.

Б е л е м н и т ы  и д р у г и е  б е с п о з в о н о ч н ы е .  Ис
следования Лоуенштама и Эпштейна (Lowenstam, Epstein, 1954) 
показали, что многие организмы верхнего мела (серпулиды, бра- 
хиоподы, устрицы, иноцерамы) дают заметно более высокие зна
чения температур по сравнению с находимыми совместно с ними 
белемнитами. В частности, это хорошо видно при сопоставлении 
данных по верхнемеловым белемнитам и брахиоподам Западной 
Европы (фиг. 37). По верхнемеловым двустворкам (устрицы, 
пектиниды) Русской платформы и Крыма рассчитанные значения 
температур всегда выше по сравнению с температурами по соот-
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Ф и г .  37. Сравнение определений температур по ' 
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Ф и г .  38. Сравнение температур, полученных по 
верхнемеловым белемнитам и дву створкам. П о 
i  . В. Tefic и др. (1965, рис. 8 ))
1 — белемниты Русской  платформы, 2 — дву- 
створки Русской  платформы, 3— белемниты К ры 
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ветствующим белемнитам. Например, по двустворкам кампана 
и Маастрихта температуры в среднем на 4—7° С выше белемнито- 
вых температур (фиг. 38). Различия температур объясняются 
двумя причинами. Первая причина заключается в том, что беле
мниты населяли толщу воды на глубинах порядка 100—200 м, 
где температуры были нише Т мелководных хорошо прогреваемых
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зон моря. Именно в последних обитали все исследованные орга
низмы: например, толстостенные верхнемаастрихтские устрицы 
Крыма Gryphaea mirabilis (Rouss.), Alectryonia sp., Exogyra sp., 
по которым средние значения температур 21° С, а по сопутствую
щим рострам белемнелл 14,6° С. Интересно, что разница в значе
ниях температур по белемнитам и другим организмам в Крыму 
большая, чем в Поволжье. Вторая причина состоит в том, что 
температуры по белемнитам, с одной стороны, и по устрицам, 
пектенам и другим формам, с другой, имеют различный смысл: 
первые представляют среднегодовую температуру обитания, а вто
рые — температуру, вероятно, только летних сезонов (см. фиг. 15).

Б е л е м н и т ы  и п л а н к т о н .  Результаты определения 
отношения 0 18/ 0 16 в кальците ростров верхнемеловых белемнитов 
и во вмещающих карбонатных породах Русской платформы и 
районов ее обрамления показали, что б вмещающей породы всегда 
ниже б белемнита. Поэтому рассчитанные значения Т по б по
роды (табл. 22, фиг. 39) всегда выше, чем по б белемнита (Тейс 
и др., 1969).

Различия б и соответственно различия Т белемнита и породы 
связаны с тем, что последние в основном сложены остатками 
планктонных организмов, которые обитали в более теплых зо
нах моря по сравнению с белемнитами. В сложении верхнемело
вых карбонатных пород (и особенно мела) значительная роль при
надлежит кокколитофоридам. А. Д. Архангельский (1912) от
мечал, что более 50% писчего мела Русской платформы составля
ют остатки этих мельчайших водорослей. По Г. И. Бушинскому 
(1954), в сложении мергелей и мела принимают участие от 10 
до 75% остатков кокколитофорид. Если учесть, что порошковатый 
кальцит, составляющий от 5 до 60% меловых пород, также, оче
видно, в значительной своей части образован обломочками кок- 
колитов, то общее их содержание еще выше. Работы последних 
лет (Bram lette, 1958; Black, Barnes, 1959; Burnaby, 1961; Hancock, 
Kennedy, 1967, и др.) подтверждают исключительное значение 
кокколитофорид в сложении карбонатных пород верхнего мела.

Значительно меньшая роль в формировании карбонатных толщ 
верхнего мела принадлежит фораминиферам. Г. И. Бушинский 
указывает, 'что фораминиферы составляют обычно лишь 5—6 % 
писчего мела. В верхнекампанском мелу Белгорода их всего 
лишь 1%. Правда в отдельных разностях мела (например, в ту- 
рон-коньякском мелу Старого Оскола) содержание фораминифер 
достигает 40%. Вильямс-Митчелл (W illiams-M itchell, 1948) при
соединяется к заключению Иарланда (1939), опровергающему 
установившееся представление о меле как породе, в основном сло
женной остатками глобигерин. По данным Иарланда, доля фора
минифер не превышает 5% мела. Очевидно, процент фораминифер 
в карбонатных породах верхнего мела обычно несколько выше 
(это отмечает и Вильямс-Митчелл), но в среднем значительно 
уступает содержанию кокколитофорид. Даже если в породе уста-
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новлено более высокое содержание фораминифер, по сравнению 
с кокколитами, можно думать, что это связано с затруднениями, 
возникающими при исследовании мельчайших частиц, слагающих 
меловые породы.

Таким образом, можно ожидать, что получаемые при масс- 
спектрометрических определениях значения б О18 в значительной 
мере отражают изотопный состав кислорода в карбонатных ос
татках кокколитофорид.

Естественно возникает вопрос: в каких же условиях обитают 
эти водоросли? Исследованиями Ломана (Lohmann, 1902) пока
зано, что кокколитофориды предпочитают теплые прозрачные 
воды открытого моря. В Средиземном море кокколитофориды 
обитают в толще воды от поверхности до глубин порядка 1 0 0 — 
120 ниже которых они практически отсутствуют. Основная 
масса водорослей приурочена к интервалу глубин 25—75 м  с мак
симумом примерно на 50 м.

Недавние исследования Блейка (Black, 1965) подтверждают 
наблюдения Ломана. Так как развитие кокколитофорид связано 
с фотосинтезом, подавляющая их часть обитает в верхней 1 0 0 -мет
ровой толще океанических вод. В тропическом поясе максимум рас
пространения кокколитофорид приурочен к глубинам порядка 
50 м, так как сильный солнечный свет действует на них неблаго
приятно; в умеренных широтах водоросли в основном обитают 
на глубинах 10—20 м. В тропическом поясе кокколитофориды 
разнообразны в видовом отношении, но масса их меньше, чем 
в приполярных районах океанов. Макинтир и Be (McIntyre, Be, 
1967) выделяют в Атлантическом океане следующие климатиче
ские ассоциации современных кокколитофорид: тропическую, 
две субтропические, две переходные, субарктическую и субантарк
тическую. Ряд видов является стенотермным. Например, в тро
пиках стенотермные формы обитают при температурах 21—28°; 
в остальных климатических поясах водоросли развиваются при 
более низких температурах, изменяющихся в узких пределах. 
Кроме того, существуют кокколитофориды широкого космополит- 
ного распространения.

Рассчитанные значения температур по вмещающим породам 
изменяются от 18—19 до 26—28°, т. е. соответствуют в целом 
температурам обитания современных тропических и частично 
субтропических кокколитофорид. Нам представляется вполне 
возможным существование температур порядка 18—25° на глу
бинах нескольких десятков метров в позднемеловых бассейнах 
исследованной площади (южная часть Русской платформы и при
легающие области). Однако полученные цифры нельзя рассматри
вать как какие-то определенные средние значения (например, 
среднегодовые температуры). Дело в том, что развитие кокколи
тофорид существенным образом зависит от сезонов года. Так, 
например, Ломан (Lohmann, 1902) установил, что в Средиземном 
море близ Сицилии число особей кокколитофорид в мае примерно
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Изотопный состав кислорода СаСОз растров белемнитов, поверхности роотров и вмещающих пород и рассчитанные 
значения палеотемператур  '___________________ ________________

' Т а б л и ц а  22

№  на 
фиг. 39

№
образца М естонахождение Возраст Н азвание белемнита и породы

1 6086 с. Н иж нев (Иван-Фран- 
ковская обл.)

Сеноман Neohibolites u ltim us  — ростр 
Поверхность ростра 
Сильно песчанистый мергель 
с гравием фосфоритов

2 9317 д. Малодка (У льяновская 
обл.)

Турон A ct. verus — ростр 
П оверхность ростра 
П есчанистый известняк

3 5322 д. О больяниновка (Сара
товская обл.)

Верхний турон Act. verus — ростр 
Поверхность ростра 
Песчаный мел с мелкими фос
форитами

4 6164 Л утугино-Успепка (Воро- 
ш иловградская обл.)

Сантон A ct. verus — ростр 
Поверхность ростра 
Глинистый мергель

5 1025 Новгород-Северский 
(Черниговская обл.)

Кампап В. mucronata senior — ростр 
Писчий мел

6 5300 Р. Эмба (Актюбинская 
обл.)

Кампан B elem nitella  sp. — ростр 
Поверхность ростра 
Серый мергель

SO18, %о т , °с

- 0 , 7 0 17,7
—1,26 20,0
- 2 , 2 4 24,3

—0,75 17,8
—3,21 28,5
—3,22 28,6
- 2 , 9 5 ■ 27,3

- 0 , 2 8 15,8
—2,30 24,6
—2,73 26,5

- 0 ,8 1 18,0
- 0 ,7 1 17,6
—2,40 25,0

+ 0 ,1 1 14,2
—0,78 18,0

—0,08 14,9
—3,05 27,8
—2,94 27,5

т0Р- °с

28,0



и! Т а б л и ц а  22 (продолжение)

№
образца М естонахождение

1
Возраст Н азвание белемнита и породы 80<‘, «/„

7 7080 Ворошиловград Верхний кам- 
пан

8 9307 Вольск (Саратовская 
обл.)

Основание верх
него кампана

9 9304 Вольск (Саратовская 
обл.)

Верхний кам- 
пан

10 5400 Р. Утва (Западно-Казах
станская обл.)

Верхняя часть 
кампана

И 6004-1 М ангышлак К ровля кампа
на

12 6004-2 Мангышлак К ровля кампа
на

13 5535 Р. Цмурчай (Дагестан) Н иж ний Маас
трихт

В . langei m inor\— ростр - 0 , 1 5 15,3
П оверхность ростра —0,62 17,3
Слабо песчанистый мергель - 1 ,6 7 21,9

В. mucronata  — ростр —0,92 18,5
Поверхность ростра —3,21 28,5
Мергель —2,95 27,4

—3,49 29,8

В . mucronata — ростр —0,11 15,0
Мергель - 0 , 8 6 18,3

—0,94 18,6

В . langei langei — ростр —0,40 16,2
Поверхность ростра —0,80 18,0
Мел —2,02 23,4

В. langei langei — ростр - 0 , 2 3 15,6
Поверхность ростра —0,51 16,8
Белый мел - 1 , 6 8 22,0

В . langei langei — ростр - 0 , 2 0 15,5
Поверхность ростра —0,47 16,6
Белый мел —1,11 19,5

Belem nitella  sp. — ростр —0,18 15,4
Песчанистый известняк - 2 , 1 0 23,8



Т а б л и ц а  22 (продолжение)

№ на 
фиг. 39

№
образца Местонахождение Возраст Н азвание белемнита и 'породы 8 0 '» ,  % о Т, °С

14

15

16 

17

18

19

24/145

6005

9306

9308

9302

Р. Бодрак (Крым)

Мангышлак

Вольск (Саратовская 
обл.)
Вольск (Саратовская 
обл.)

Н иж ний Маас
трихт

То ж е

Саратов

Р. Северный Донец (Во- 
рош иловградская обл.)

В ерхняя часть 
ниж него Маас
трихта

Bel. lanceolate. — ростр 
Поверхность ростра 
Серый мергель

Bel. lanceolata — ростр 

Белый мел

B el. lanceolata — ростр 

Поверхность ростра 

Мергель
B el. lanceolata — ростр

Поверхность ростра 
Писчий мел

Bel. lanceolata — ростр 

Мергель
Belem nella  sp . — ростр

Поверхность ростра 
Желтоватый песчанистый мер
гель

+ 0 ,0 6
—0,07
—0,97
—0,97

—0,15
—0,23
—1,47

+ 0 ,0 6
+ 0 ,1 4
—1,19
- 4 , 0 0

+0,20
+ 0 ,1 4
- 1 , 9 2
- 1 , 7 9
—1,80
+ 0 ,8 0
+ 0 ,8 3
- 1 , 6 7

- 0 ,4 6
- 0 , 4 8
- 0 , 6 9
- 1 , 4 0

14,3
14,9
18,
18,

5,8].
5-8 J
Б3 ! 
5,6 )

15,
15,
21,0

14,2  0 
13,9 }  
19,7 
32 ,0

5.60
М /
2,9 
2,3-1 
M J  
1,0 1

W
1,6

5.60 
5,3 )

13.6 
13, 
22,9 
2 2 , 
2 2 , 

11,0 
10 ,
21.6  
16, 
16,
17.6
20.7

18,8

15,5

14,1

13.4

22.4 

11,0

16,7



Т а б л и ц а  22 (окончание)

№ на 
фиг. 39

20

21

22

23

№
образца Местонахождение Возрас Название белемнита и породы ' 50'», %„ т, °с

6 -2 Р. Северный Донец Во- В ерхняя часть Belem nella  sp .— ростр —0,07 14,9
рош иловградская обл.) ниж него Маас Брю ш ная поверхность ростра -0 ,34 16,1

трихта Спинная поверхность ростра -0 ,15 15,3
Желтоватый песчанистый мер —1,73 22,2 1
гель, прилегаю щ ий к  брюшной —1,41 20,8 (
стороне ростра
Желтоватый песчанистый мер —2,04 23,4 \
гель, прилегающ ий к  спинной —2,11 23,8 |
стороне ростра

6000 То ж е Н иж ний Маас Bel. lanceolata — ростр +0,06 14,3
трихт Поверхность ростра —0,41 16,4

Кремнеземистый мергель (про -1 ,59 21,6
ба соскоблена с поверхности
ростра)
Кремнеземистый мергель (про -1 ,62 21,7
ба на расстоянии 2—3 м м  от
рост р а

145/1 Хвалынск (Саратовская То ж е Bel. lanceolata  — ростр +0,21 13,7 1
обл.) +0,46 12,6 J

П исчий мел —2,37 25,0
145/2 То ж е » » Bel. lanceolata — ростр —0,28 15,8

П исчий мел -1 ,99 23,3

С ер , °т

21.5

23.6

13,2



в 80 раз превышает их число в декабре. Блейк (Black, 1965) также 
подчеркивает резкие колебания массы этих водорослей в зависи
мости от сезонов года и некоторых других условий. Поэтому мож
но думать, что значения температур, приведенные в табл. 2 2 , 
в основном обусловлены температурами какого-то определенного 
сезона года.

Но в каждой из полученных цифр, кроме того, суммируется 
влияние и многих других факторов. Прежде всего, в анализ посту
пают обломки карбонатных скелетов других организмов, в частно
сти фораминифер. Хотя фораминифер в карбонатных породах 
Русской платформы значительно меньше, чем кокколитофорид, 
тем не. менее их наличие должно быть учтено при оценке цифр. 
Так как планктонные фораминиферы обитают на различных глу
бинах, вплоть до значительных, СаС0 3 их скелетных остатков 
будет обогащен О18, и, следовательно, температуры по ним будут 
ниже, чем по кокколитам. Разумеется, примесь бентосных фора
минифер в осадке еще более снижает значение температур.

Наконец, не исключена возможность, указанная еще Лоуен- 
штамом и Эпштейном (Lowenstam, Epstein, 1954), некоторого 
изменения первичного отношения 0 18/ 0 16 еще в породе. Это из
менение прежде всего может быть вызвано циркуляцией грунто
вых вод, обедненных О18, что соответственно приводит к завыше
нию температуры. Этот вопрос должен быть исследован дополни
тельно.

О различиях значений температур в зависимости
от систематической принадлежности белемнитов

Установлены несколько различающиеся значения палеотемпе
ратур по верхнемеловым белемнитам различных родов, но про
исходящим из одного местонахождения (Найдин и др., 1966). 
Заметные различия значений Т получены по «мелким актинока- 
максам» (Actinocamax verus fragilis Arkh., Act. laevigatus Arkh. 
и др.) и сопутствующим им другим белемнитам (роды Belemni
tella, Goniocamax, Par actinocamax). Так, например, в Поволжье 
нижнесантонские «мелкие актинокамаксы» показали немного бо
лее высокие температуры (14,7—15,6°), чем ростры одновозрастной 
Belemnitella propinqua (Mob.) (12,9—14,6°). Нижнекампанские 
«мелкие актинокамаксы» бассейна р. Сыни (низовья Оби) пока
зали (фиг. 40) более высокие значения Т (14,4—15,6°), чем па- 
рактинокамаксы (9,1—9,3°). Эти различия, вероятно, обусловлены 
различиями в глубинах обитания. «Мелкие актинокамаксы» про
являющие, как правило, более высокие температуры, обитали, 
видимо, на меньших глубинах по сравнению с другими^белемни
тами. По той же причине нижнемаастрихтская Belemnitella junior 
Now. Украины проявляет более высокие Т (16,6—16,8°), чем 
одновозрастные белемнеллы (13,0—14,5°). Возможно, более вы-

6 Р. В. Тейс, Д. П. Н айдин 161



Ф и г. 40. Сопоставление

'о -
х / 
•  2

Р ан н и й  П о з д н и й  Р а н н и й  П о з д н и й  Н а ч а л о
ту.рон к о н ь я к  с а н т о н  с а н т о н  к а м п а н а

сокие температуры, полученные по белемнеллокамаксам, также 
связаны с тем, что они обитали на меньших глубинах по сравне
нию с одновозрастными белемнителлами.

Подобное объяснение нам представляется более вероятным, 
чем предположение Фритца (Fritz, 1964) о возможности объяс
нения различающихся значений Т по белемнитам швабской юры, 
происходящим из одного и того же горизонта (по белемнитам 
группы «paxillosi» получены несколько более высокие значения Т 
по сравнению с Т по белемнитам группы «clavati»), существова
нием среди белемнитов, как и среди двустворок, «летних» (нара
щивавших карбонат в основном летом) и «зимних» (образовывав
ших ростр преимущественно зимой) форм.

Лоуенштам и Эпштейн (Lowenstam, Epstein, 1954) приводят 
для коньяк-сантона Англии, Дании (о. Борнхольм) и Швеции 
значения палеотемператур от 18,5 до 23,2° (восемь цифр). Эти зна
чения получены главным образом по Actinocamax westfalicus 
Schliit. (Goniocamax westfalicus). Коньяк-сантонские белемнитовые 
температуры Русской платформы по Belemnitella propinqua (Mob.), 
Goniocamax lundgreni (Stoll.) 13,2—15,1°, а по «мелким актинока- 
максам» 14,0—15,6° С; между тем по подвиду Goniocamax west
falicus mujnakensis N ajd., но происходящему из бассейна Араль
ского моря, значения Т заметно выше (20,1—21,3° С) (Тейс и др., 
1965). Конечно, это прежде всего объясняется более южным по
ложением Аральского моря. Но может быть, что вид Gon. west
falicus и на северо-западе Европы также был приспособлен к оби
танию в более теплых прогретых зонах моря.

Обитанием в более теплых зонах моря, вероятно, можно объ
яснить высокие значения Т по неогиболитам сеномана юго-за
падной окраины Русской платформы. По ним получены цифры 
18,9; 20,6 и 20,8°, а по сеноманским преактинокамаксам близких

значении изотопных палес- 
температур по различным бе
лемнитам из одного место
нахождения. По Д. П . Haii- 
дину и др. (1966, рис. 8)
1 — «мелкие актинокамак-

сы»,
2 — другие белемниты



районов — всего лишь 16,2—16,7° С. Средиземноморские нео- 
гиболиты обитали только на юго-западной периферии платформы, 
очевидно, в теплых зонах моря, а преактинокамаксы — формы 
Европейской палеобиогеографической области — населяли более 
холодные участки этого же моря.

Может быть и такой случай, когда белемнитовые температуры 
оказываются примерно одинаковыми для весьма удаленных рай
онов, заведомо принадлежавших различным палеобиогеографи
ческим областям. Так, например, для поздней юры приводятся 
примерно одинаковые температуры как для ФРГ (Fritz, 1964), 
так и для Гренландии (Bowen, 1962а). Это, по-видимому, обус
ловлено тем, что для Гренландии определения проводились по 
пахитейтисам, обитавшим, очевидно, в прибрежных зонах моря, 
а для ФРГ — по гиболитам, обитавшим на больших глубинах.

Как видно, при оценке белемнитовых температур необходимо 
учитывать принадлежность форм той или иной палеобиогеогра
фической области, что совершенно справедливо подчеркивается 
Стевенсом (Stevens, 1965).

Д РУ Г И Е  М ОЛЛЮ СКИ

Колебания изотопного состава кислорода, которые можно свя
зать с сезонными процессами нарастания скелетных карбонатов, 
установлены не только в рострах белемнитов, но и по раковинам 
некоторых других моллюсков.

Двустворки и гастроподы

Тортело и Рай (Tourtelot, Rye, 1969; T ourte lo t et a l., 1970 
исследовали створки иноцерамов (Inoceramns sublaevis и' In,  
convexus) из верхнекампанских и маастрихтских отложений США. 
В створках сохранились как внутренний — арагонитовый, так 
и внешний — кальцитовый слои.

Так как иноцерамы фракционируют изотопный состав кисло
рода, то арагонитовый слой их створок обогащен О18 по сравне
нию с кальцитовым. Однако значения б О18 как по кальцитовому, 
так и по арагонитовому слоям проявляют циклические колебания, 
характерные для сезонных изменений. Значения 6 С13 также ис
пытывают циклические колебания, однако не имеющие видимой 
связи с колебаниями 8 0 18.

Упомянутые исследователи установили, что выявление се
зонного эффекта накопления О18 и С13 зависит от способа отбора 
проб. При точечном отборе проб карбонатов раковины иноцера
мов и бакулитов (см. далее) колебания между минимальными и 
максимальными значениями б оказываются небольшими, кривая 
получается сглаженной, неясной. Если же пробы отбирать по
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ф  и г. 41. Сезонные температуры роста раковин гребешков верхнего миоцена (этолонская 
свита) Камчатки
I — Chlamys cosibensis (Y ok.), Восточная К амчатка; I I  — Chlamys (Sw iftopecten) sw ifii 
kindei (D ali), Западная К амчатка

линиям нарастания, то различия между получаемыми минималь- 
ными и максимальными значениями 6  более отчетливы.

Из внешнего слоя раковины ископаемого представителя вида 
Chlamys (Swifropecten) sw ifti, принадлежащего подвиду kindei 
(Dali) и происходящего из отложений верхнего миоцена Запад
ной Камчатки, были отобраны пробы СаС03 в соответствии с зо
нами нарастания раковины. К сожалению, вследствие недостаточ
ной сохранности, получена неполная температурная кривая 
(фиг. 41). В целом характер кривой близок к кривым по рецент- 
ным Chi. swifti sw ifti, но кривая более сглажена: рассчитанные 
температуры изменяются в пределах 12,1—17,5° С.

По створке Chlamys cosibensis (Yok.) * из верхнего миоцена 
Восточной Камчатки получены в общем сходные колебания 6 0 18. 
Соответственно график изменения температур (фиг. 41) для взрос
лых стадий развития (высота раковины более 45 мм) принципиаль
но такой же как и для Chi. swifti swifti (фиг. 10 и 12), но амплиту
да колебаний значений температуры несколько меньше — от
12 ,1-14 ,3° до 17,5—18°.

Общий характер изменения температур взрослых стадий оди
наков как у рецептных, так и ископаемых гребешков. Сходным
* Эта форма ранее н азы валась  Chlam ys sw ifti (Ж ирм унский и д р ., 1967, 

стр. 545 —546, рис. 3).
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является и то, что характер изменения температур юных раковин 
отличается от характера изменения температур взрослых рако
вин. Но у Chi. cosibensis из верхнего миоцена для начальных ста
дий развития створки получены резко меняющиеся значения 
температур. Различия температур ранних стадий нарастания 
створок ископаемых и рецентных пектинид, видимо, объясняют
ся тем, что на ранних стадиях животные не нуждаются в опре
деленных температурах, наоборот, необходимых взрослым 
особям, особенно при размножении (Жирмунский и др., 1967, 
стр. 548).

Эмилиани и Маяда (Em iliani, Mayeda, 1964) определили по 
раковинам некоторых литоральных моллюсков плейстоцена Ма
рокко и Португалии колебания значений Т амплитудой 4—6 °, 
соответствующей диапазону изменения современных температур 
этих регионов. Опубликованы также некоторые данные о темпе
ратурах нарастания раковин позднечетвертичных гастропод Pa
tella и Trochus Средиземноморья (Em iliani, Cardini et al., 1964).

Аммониты

Шталь и Иордан (Stahl, Jordan, 1969; Jordan, Stahl, 197J) 
определяли 60 18 арагонита перегородок раковин некоторых юрских 
аммонитов. Оказалось, что изотопный состав кислорода в после
довательно расположенных перегородках изменяется цикличе
ски, что авторы связывают с сезонным характером нарастания 
перегородок. По перегородкам раковины Staufenia staufensis 
(Oppel) (верхний аален, ФРГ) амплитуда сезонных колебаний 
около 8 °; так как обнаружена примесь кальцита в перегородках, 
что свидетельствует о возможности вторичного обмена, то абсо
лютные значения рассчитанных палеотемператур, очевидно, нес
колько завышены (фиг. 42). По перегородкам раковины Quens- 
tedtoceras (Eboraciceras) sp. (верхний келловей, Польша) ампли
туда сезонных колебаний температур равна 9°.

Ф л г. 42. Изотопные температуры 
по перегородкам раковины аммонита 
S t a u f e n i a  s t a u f e n s i s , ^средняя 
юра (верхний аален), Нижняя Сак* 
сония (ФРГ). По Шталю и Иорда
ну (S tah l, Jordan, 1969, фиг. 3)

П ерегородки
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Данные Ш таля и Иордана свидетельствуют о том, что раковины 
аммонитов растут в течение всего года, т. е. так же как ростры 
белемнитов, но не как раковины большинства двустворок. Инте
ресно, что круглогодично растут и раковины, и перегородки. 
Следовательно, перегородки не являются сезонными образова
ниями.

Изучение содержания О18 в последовательно расположенных 
перегородках раковин некоторых юрских аммонитов позволило 
Шталю и Иордану определить темп нарастания этих раковин: 
Staufenia staufensis (Oppel) — 12 перегородок ( 2/ 5 оборота ра
ковины) в год; Quenstedtoceras (Eboraciceras) — 5 перегородок 
(от 1/ 3 до V4 оборота) в год.

Тан, Гадзон и Кейт (Tan, Hudson, Keith, 1970) установили, 
что арагонитовые раковины Kosmoceras sp. из оксфордских глин
о. Скай (Шотландия) обеднены О18 по сравнению с кальцитовыми 
рострами Cylindroteuthis sp. Если SO18 ростров изменяется от 
—0,96 до —1,60 %0(чтосоответствуетТ20,7—23,7°С), то 6  раковин 
аммонитов колеблется от —2,58 до —2,85% 0 (Т 28,5—29,9° С). 
Полученные различия пока не имеют удовлетворительного объ
яснения. Одно из возможных объяснений — это различные усло
вия обитания: аммониты обитали в прибрежных теплых водах, 
а белемниты — в более глубоких и холодных зонах моря.

По пробам арагонита последовательных участков нарастания 
раковины Baculites scotti (верхний мел США) Тортело и Рай (Тоиг- 
telo t, Rye, 1969) получили нечетко выраженные циклические 
колебания 8 0 18, которые, по всей видимости, связаны с сезон
ными изменениями Т.

С ЕЗО Н Н Ы Е И С РЕД Н Е ГО Д О В Ы Е  П А Л ЕО Т ЕМ П Е РА Т У РЫ .
И ЗО ТО П Н Ы Е П А Л ЕО ТЕМ П ЕРА ТУ РЫ

При оценке климатов прошлого крайне желательно получить 
представление о среднегодовых значениях температур определен
ного района и о тенденции изменения этих значений во времени. 
Связь между сезонными температурами наращивания скелетных 
карбонатов и среднегодовыми температурами, рассчитанными по 
ископаемым формам, принципиально, очевидно, должна быть 
такой же, как и для современных организмов. Средняя проба 
СаС03, взятая из скелета, формировавшегося только в течение 
одного сезона года, дает представление лишь об осредненном 
значении температуры этого сезона, но не о среднегодовой тем
пературе. Средняя проба карбоната скелета, развивавшегося 
круглосуточно, очевидно, дает представление о среднегодовой 
температуре. Понятно, что и в том, и в другом случае привязать 
получаемые цифры к определенному району можно только тогда, 
когда исследуется карбонат прикрепленных форм. Если же изу
чаются формы подвижные, то в таком случае следует говорить
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о температуре не района, а среды обитания. Например, по рострам 
белемнитов, нараставшим круглогодично, получаются среднего
довые температуры среды обитания, ибо, несомненно, белемниты 
в течение года перемещались в различные зоны моря.

Весьма осложняется интерпретация данных изотопного анали
за при наличии диморфизма у изучаемой группы. Например, 
у одного и того же вида фораминифер могут быть микро- и мега- 
сферические формы, причем зимой обычно наиболее распростра
нены микросферические, а летом — мегасферические формы. Как 
показали Эмилиани и Эпштейн (Em iliani, Epstein, 1953), это об
стоятельство необходимо учитывать при истолковании значений 
б О18. В частности, температуры, близкие среднегодовым значе
ниям, по подобным фораминиферам можно получить при равном 
числе мега- и микросферических форм.

Сделать вывод о температурном режиме того или иного бас
сейна геологического прошлого можно только по комплексу иско
паемых остатков. Наиболее пестрые значения температур дадут 
формы литоральные; в общем случае они не могут дать представ
ления о среднегодовых температурах. Более ценные данные о 
среднегодовых температурах могут дать пелагические организмы: 
планктонные фораминиферы, нектонные белемниты и т. п.

Мы применяем выражения «изотопные палеотемпературы» и 
«белемнитовые температуры» — правомерны ли они?

Как уже подчеркивалось ранее, определения палеотемператур 
основываются на допущении неизменности изотопного состава 
кислорода океанических вод в течение мезозоя и кайнозоя (см. 
главу V). Это допущение в известной мере является слабой сто
роной палеотермометрии. Крэг (Craig, 1961) показал, что даже 
современные океаны несколько отличаются от изотопного соста
ва «средней океанической воды». Максимально эти различия дос
тигают ОД4°/00, что соответствует температуре 0,6° С. Очевидно, 
и в бассейнах прошлого существовали местные колебания изотоп
ного состава кислорода. Так как мы принимаем изотопный состав 
мезозойских морей неизменным, тем самым осредняя полученные 
значения, эпитет «изотопные» в применении к палеотемпературам 
вполне уместен. Под термином «белемнитовые температуры» пони
маются изотопные температуры среды обитания белемнитов, т. е. 
изотопные температуры определенных зон мезозойских морей.

В Ы В О Д Ы

1. Основная масса определений мезозойских палеотемператур 
осуществлена по б О18 СаС03 ростров белемнитид. Особенности 
строения, химический и минеральный состав ростров, л  также 
имеющиеся сведения об условиях обитания белемнитов позволя
ют предполагать, что ростры белемнитов полной сохранности 
сложены первичным низкомагнезиальным кальцитом. Это обес
печивало сохранение в рострах первичного отношения 0 18/ 0 16.
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2. В пробах СаС03, отобранных по радиусу ростра последова
тельно от его осевой части к периферии, регистрируются колеба
ния значения бО18, которые связываются с сезонными изменениями 
температуры. Амплитуда колебаний рассчитанных значений тем
ператур хорошо выражена у юрских и нижнемеловых белемнитов 
Евразии, у которых она достигает 3—7° С. По рострам верхнемело
вых белемнитов в основном получены небольшие и плавные изме
нения сезонных температур.

3. По рострам белемнитов всегда получаются более низкие 
значения температур по сравнению со всеми остальными организ
мами. Это связано прежде всего с тем, что белемниты обитали в бо
лее глубоких и, следовательно, менее теплых зонах моря. В част
ности, по рострам верхнемеловых белемнитов Русской платфор
мы' получены температуры порядка 14—16° С, а по вмещающим 
карбонатным породам, сложенным в основном остатками кокколи
тофорид, рассчитанные значения температур достигают 26—28° С. 
Вторая причина различий в значениях температур по белемнитам 
и другим организмам состоит в том, что ростры белемнитов нара
щивались круглогодично (и при этом фиксировались температуры 
всего года), а скелеты других организмов (например, раковины 
двустворок) характеризовались накоплением СаС03 лишь в теп
лые месяцы года (следовательно, при этом регистрировались 
температуры только этих месяцев).

4. Верхпемеловые белемниты из одного местонахождения, но 
принадлежащие различным родам, показывают несколько отли
чающиеся значения палеотемператур. Это, вероятно, связано 
с различиями в глубинах обитания.

5. Сезонный эффект накопления О18 установлен также в скеле
тах некоторых других ископаемых моллюсков: в створках миоце
новых пектинид Камчатки; в раковинах иноцерамов верхнего мела 
Северной Америки (Туртело и Рай); в раковинах юрских аммони
тов Европы (Шталь и Иордан).

6 . Представление о среднегодовых палеотемпературах можно 
получить по б О18 средних проб карбоната кальция скелетов, 
формировавшихся круглогодично; по скелетам, которые росли 
с перерывами в течение года, можно получить лишь сезонные тем
пературы роста скелета. Полученные значения Т по прикреплен
ным формам можно интерпретировать как температуры (средне
годовые или определенного сезона) места обитания, а по подвиж
ным формам — как температуры среды обитания.

7: Так как при определении палеотемператур предполага
ется, что изотопный состав кислорода океанических вод в мезозое 
и кайнозое был постоянным и не учитываются возможные местные 
колебания этого состава, то получаемые средние значения Т 
уместно называть «изотопными палеотемпературами».

8 . К сожалению, часто на первичную «температурную за
пись» (и, в частности, отражающую сезонные колебания Т) нак
ладывается «вторичный фон» — первичный изотопный состав кис
лорода нарушается в процессе диагенеза.



Г л а в а  в о с ь м а я

ДА НН Ы Е О ТЕМ ПЕРАТУРНЫ Х УСЛОВИЯХ 
МОРЕЙ ПРОШЛОГО, П О ЛУЧЕН Н Ы Е МЕТОДОМ 
ИЗОТОПНОЙ ПАЛЕОТЕРМОМЕТРИИ

П А Л ЕО ЗО Й

Первичный изотопный состав кислорода в органогенных кар
бонатах палеозойского возраста, как правило, диагенетически 
существенно изменен. Поэтому по палеозойским органическим 
остаткам лишь в отдельных случаях удается получить значения 
6  О18, пригодные для палеотемпературиых определений.

Раннепермские температуры Австралии

Компстон (Compston, 1960) определял содержание О18 и С13 

в карбонатах пермских органических остатков Австралии (в част
ности, в раковинах брахнопод). По брахиоподам он получил зна
чения Т, изменяющиеся от 6,5 до 28° С. Дорман и Жилл (Dorman, 
Gill, 19596) приводят цифры 19,4; 21,4 и 22,5°, которые они полу
чили по пермским моллюскам Тасмании. Дорман (Dorman, 1968) 
приводит некоторые цифры определения палеотемператур по 
каменноугольным и пермским брахиоподам Нового Южного Вал
лиса — от 16 до 25,5° С. Но все это отрывочные данные.

Наибольший интерес представляют результаты, полученные 
Лоуенштамом (Lowenstam, 1964а) по брахиоподам из нижнеперм
ских отложений Западной Австралии. Экземпляр из отложений 
группы Лайонс (сакмарский ярус), развитых в бассейне Карнар
вон, показал Т 7,7°. В настоящее время поверхностная Т воды 
Индийского океана вблизи бассейна Карнарвон, находящегося на 
широте 23° ю. ш., равна 24°. Группа Лайонс сложена так назы
ваемыми тиллитами с прослоями морских отложений. По мнению 
Лоуенштама, полученная низкая температура подтверждает ледни
ковое происхождение основной части отложений этой группы. 
Из более высоких горизонтов нижней перми также были собраны 
брахиоподы для изотопного анализа. Это морские отложения 
группы Нункаиба (верхняя часть артинского яруса) бассейна 
Фицрой, расположенного в 750 милях северо-восточнее бассей
на Карнарвон. По четырем экземплярам были получены Т 17,4°; 
23,0°; 19—23°; 24—26° (последние два определения несколько 
неопределенны: они произведены с учетом водной поправки, т. к. 
экземпляры, очевидно, происходят из осадков бассейнов с повы-
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шенным испарением). Современная среднегодовая температура 
поверхностных вод Индийского океана близ устья р. Фицрой 27°. 
В позднеартинское время Австралия уже освободилась от покро
ва оледенения; по-видимому, континент тогда занимал свое сов
ременное географическое положение.

МЕЗОЗОЙ

Среди мезозойских ископаемых значительно больше (по срав
нению с палеозойскими) таких, в карбонатах которых отношение 
Q18/Q16 сохраняется неизменным или почти неизменным, и по ним 
можно рассчитывать изотопные палеотемпературы. Подавляющая 
часть определений мезозойских палеотемператур произведена по 
рострам белемнитов.

Температуры т'риаса Северных Альп

По арагонитовым рострам Austroteuthis kuehni Jel. et Zapfe 
из рэтских отложений Штирии (Австрия) Кальтенэггер (Kalte- 
negger, 1967) получил значения палеотемператур, которые ко
леблются от 21,5 до 24,5° С. Подобные цифры получены по рострам 
хорошей сохранности, в которых всего лишь 2,5—2,8% каль
цита, а в шлифах не заметны следы перекристаллизации. По ара
гонитовой раковине рэтского аммонита Arcestes sp. была определе
на температура 21,6° С.

Фабрициус и его коллеги (Fabricius, Friedrichsen, Jacobshagen, 
1970а, б) опубликовали результаты определения палеотемператур 
по 172 пробам (кальцитовым рострам белемнитов и вмещающим 
карбонатным породам), собранным в полосе от Зальцбурга на 
востоке до Рейна на западе. Стратиграфический диапазон отбора 
проб: норийский ярус верхнего триаса — средний лейас. Отме
чается некоторое снижение температур североальпийского бас
сейна от иорийского века (Т порядка 25—26°) к раннему лейасу 
(21—22°).

Температуры юрских морен

За рубежом основные публикации по юрским палеотемперату
рам различных районов мира — Европы, Гренландии, Северной 
и Южной Америки, Индии, Австралии, Новой Гвинеи — принад
лежат Боуэну (Bowen, 1961а, б, в, 1962а, б, 1963а, в, 1964, 1966). 
Имеются публикации других авторов по Европе (Мауг, 1964; 
Fritz, 1964; Bowen, F ritz , 1963; Fabricius, Friedrichsen, Jacob
shagen, 1970a, б) и Новой Зеландии (Clayton, Stevens, 1968a,6; 
Stevens, 1967, 1971).
170



Основные результаты, к которым приходит Боуэн, следующие. 
В мезозое существовали значительно более однообразные клима
тические условия, чем в настоящее время. Отсутствие постоянных 
ледниковых шапок у полюсов обусловливало менее значитель
ные колебания изотопного состава кислорода воды палеоокеанов 
по сравнению с современными. Однако климатическая зональ
ность существовала. В целом юрский период был более теплым 
и менее разнообразным климатически по сравнению с меловым. 
Боуэном сделано обобщение изменения температур в течение 
этих двух периодов. Опираясь главным образом на европейские 
данные, Боуэн представляет ход изменения температур так: усло
вия теплого моря в начале юры сменяются затем более холодными, 
а в дальнейшем вновь более теплыми в конце юры и опять более 
холодными условиями в раннемеловую эпоху. Окончание мезо
зойской эры знаменуется постепенным понижением температуры 
в течение маастрихтского века.

В - течение юрского периода тропические и субтропические 
пояса были очень широкими, а районы полюсов много теплее, 
чем ныне. Юрские температуры, полученные для большинства 
районов, являются тропическими или субтропическими (напри
мер, для Австралии от 18,5 до 29,2°, Франции от 19,5 до 24,9°, 
Польши в поздней юре 27—28,4° и т. д.). Аляска (в средней юре 
16,9°), Индия (18,2—19,1°), Новая Гвинея (в поздней юре 15,9°) 
принадлежали к умеренным поясам.

Д ля отдельных районов в течение юрского периода отмеча
лись значительные температурные колебания. Так в Западной 
Европе в плинсбахе морские бассейны были умеренно теплыми 
{16—24°), в тоаре было повышение температуры (23—30°), а затем 
заметное снижение значений температур в позднем байосе (14— 
18°) (Bowen, Fritz, 1963). В Восточной Гренландии (Земля Джек
сона и Земля Милна) в течение юрского периода происходило сна
чала постоянное повышение температуры от байоса (19,1; 20,3°) 
до конца кимериджа (25,2°), а затем понижение в портланде,. 
продолжавшееся и в раннемеловую эпоху.

В течение мезозоя в большинстве районов земного шара, по 
Боуэну, происходило понижение температуры. Но для Южной 
Америки по немногим измерениям отношения 0 18/ 0 16 в рострах 
аргентинских белемнитов Боуэн дает следующую последователь
ность изменения температур: в позднем лейасе от 16,6 до 29,6°, 
для среднего байоса 19,7—28,6°, для мелового периода 30,7— 
32,7°. На этом основании делается вывод о повышении темпера
тур в Южной Америке в течение мезозоя.

Боуэн не согласен с высказываемым некоторыми исследова
телями (Аркеллом, Шварцбахом и др.) утверждением о более хо
лодных климатических условиях в лейасе по сравнению со сред
ней и поздней юрой. Это утверждение обычно основывается на 
относительно нешироком распространении в лейасе карбонатных 
фаций. По данным Боуэна, в лейасе Западной Европы темпера
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туры были не ниже, чем в последующую среднеюрскую эпоху. 
Наоборот, на окончание лейаса приходится повышение темпера
тур — тоарский максимум (Bowen, Fritz , 1963).

В этой связи интерес представляют результаты определения 
Фритцем (Fritz, 1964) изотопных палеотемператур по рострам 
белемнитов из юрских отложений (южная часть ФРГ). На осно
вании полученных отношений изотопов кислорода Фритц ус
танавливает следующие значения температур юрских морей юж
ной части ФРГ. Д ля раннего синемюра 21,1—26,9°, позднего си- 
немюра 16,7—26,4° (четыре значения 16,7—19,6, два значения 
24,7 и 26,4°), раннего плинсбаха 21,2—22,6°, раннего тоара 20,0— 
22,6°. В позднем тоаре — раннем байосе (под ранним байосом 
автор понимает аален) определены самые высокие для Швабской 
Юры значения Т — от 22—23 до 28—29°. Затем, в среднеюрскую 
эпоху отмечается заметное снижение Т — в позднем байосе — 
бате до 13,2 — 18,1°.

По заключению Фабрициуса и его соавторов (Fabricius, Frie- 
drichsen, Jacobshagen, 1970a), раннелейасовое снижение темпера
туры североальпийского моря (см. выше) привело к исчезновению 
кораллов, имевших широкое развитие в позднем триасе. В целом 
это похолодание, по их мнению, имело региональное значение и, 
в частности, подтверждается данными Фритца об относительно 
низких белемнитовых температурах в синемюре Швабии. По Фаб
рициусу и другим, повышение температуры началось не в конце 
лейаса, как это предполагает Фритц, а раньше, уже в среднем 
лейасе (23—24°).

Фритц обращает внимание на тот факт, что в верхнем тоаре — 
нижнем байосе юга ФРГ резко преобладают толщи обломочных 
осадков, лишь с одиночными тонкими карбонатными прослоями 
и не обнаруживающие никаких палеонтологических доказательств 
образования их в условиях повышенных Т. С другой стороны, 
именно в верхнебайосских отложениях (по белемнитам из которых 
определены наименьшие значения Т) появляются рифостроящие 
кораллы, крупные устрицы и другие двустворки, значительно 
возрастает роль карбонатов — все как будто бы говорит о более 
высоких температурах их формирования. Поэтому Фритц допус
кает, что определенные им значения 6  О18 в ряде слуцаев не отра
жают температурные условия. Так, в позднем тоаре — раннем 
байосе в южной части ФРГ располагалась прибрежная зона моря, 
изотопный состав кислорода, несомненно, изменялся в резуль
тате притока пресных вод. В эпиконтиненталыюм бассейне, су
ществовавшем в южной части ФРГ в позднем байосе, обособлен
ном от открытого Северогермапского моря и Тетиса, изотопный 
состав кислорода также отличался от среднего изотопного соста
ва океана; в этом случае, возможно, происходило повышение со
держания О18 вследствие испарения.

В поздней юре в южной части ФРГ, по Фритцу, преобладали 
температуры 18—24°, т. е. такие же, как и в раннем и среднем
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лейасе; однако в течение поздней юры наблюдалось общее незна
чительное повышение температуры. Следовательно, по Фритцу, 
общая тенденция изменения температур морей Западной Европы 
была такой же, какую предлагает Боуэн. Подобного же порядка 
температуры (от 18,8 до 25,3°; среднее из 11 определений 22° С) 
рассчитали Тан, Гадзон и Кейт (Tan, Hudson, Keith, 1970) по 
рострам келловейских и оксфордских Cylindroteulhis о. Скай 
(Шотландия).

Энгст (по Майру, 1964) изучал палеотемпературы по белемни
там мальма-дельта Франконской Юры. Оп получил значения 
температур от 19,3 до 31,6° С, в среднем 26,4 ±  2,6° С. Подавля
ющая часть определений (несколько десятков) лежит в интервале 
22,2—29,8° С. Крайние значения («дезертиры», по Майру) Энгст 
не учитывает, считая, что они отражают изотопный обмен или 
загрязнение белемнитов.

Полученные высокие значения температур для позднеюрского 
шельфового моря Баварии (по Майру, его глубины не превышали 
150 м) согласуются с другими данными (наличием кораллов, при
знаками аридного климата на прилежащих участках суши).

Клейтон и Стевенс (Clayton, Stevens, 1968а, б; Stevens, 1967) 
приводят рассчитанные по 6  О18 значения палеотемператур по 
верхнеюрским белемнитам (Belemnopsis alfurica) Новой Зеландии 
(ростры происходят из отложений в основном соответствующих 
кимериджу; широта района сбора 38,5° ю. ш.), изменяющиеся 
от 14,7 до 30° С (фиг. 43). Несомненно, при таком разбросе за
вышенные значения б обусловлены вторичным обменом. Поэтому 
Клейтон и Стевенс отбрасывают все значения выше полученного 
наименьшего как недостоверные (см. стр. 118) и принимают цифру 
14,7° в качестве наиболее вероятного значения Т. По их данным, 
сезонные колебания Т по ростру Belemnopsis alfurica заключены 
в диапазоне от 12,5 до 17,2°, а по ростру Belemnopsis aucklendica 
trechmanni — от 11,1 до 19,8° С. Диапазон сезонных колебаний 
11—20°, исходя из современных гидрологических условий Ти
хого океана у берегов Новой Зеландии, по Стевенсу (1967), можно 
истолковать двояко. Первое объяснение — белемниты мигриро
вали горизонтально; Т порядка 11° характерна для поверхностных 
вод на широте около 52° ю. ш. летом и на широте примерно 
45° го. ш. зимой. Второе объяснение — белемниты перемещались 
вертикально; диапазон 1 1 —2 0 ° соответствует разнице между по
верхностной температурой воды и Т на глубине 300—400 м к се
веру от Новой Зеландии. Оба объяснения свидетельствуют, что 
Новая Зеландия в юрском периоде, вероятно, находилась в средних 
широтах с умеренным климатом.

Приведенный краткий обзор зарубежной литературы пока
зывает, что юрские данные отрывочны и не позволяют составить 
обоснованное представление о характере изменения температур 
в течение периода (быть может, исключение составляют европей
ские материалы).
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Мы присоединяемся к той критической оценке, которую дал 
Стевенс (Stevens, 1963, 1965) результатам определения мезозой
ских температур, полученным Боуэном. Белемниты, по которым 
определялись температуры, часто не обработаны палеонтологи
чески (иногда без указания видов и даже родов; например, из 
верхнеюрских и верхнемеловых отложений Польши приводятся 
Belemnites sp.). Материал, которым располагал Боуэн, обычно 
крайне неточно привязан стратиграфически. При интерпретации 
изотопных данных Боуэн часто не различает принадлежность 
образцов к определенным фаунистическим областям. Кроме того, 
некоторые выводы Боуэна основываются на весьма ограниченном 
числе определений (в частности, для Южного полушария).

Неполноценность юрских данных в значительной мере объ
ясняется тем, что помимо Европы, неизвестны относительно не
большие районы, в которых разрезы юрских отложений достаточ
но полно были бы охарактеризованы белемнитами. Кроме того, 
ростры юрских белемнитов часто бывают плохой сохранности.

Этими причинами обусловлена фрагментарность и отечествен
ных, данных по юрским палеотемпературам (Берлин и др., 1966, 
1970; Сакс, 1969; Тейс и др., 1968).

Наиболее полные сведения получены по юрским палеотемпера
турам Севера СССР от Печоры до Лены по рострам белемнитов, 
собранным В. Н. Саксом. Определения проводились как по 0 18/0 16, 
так и по Ca/Mg. Для ростров, происходящих из осадков открытого 
моря, получено удовлетворительное совпадение результатов обоих 
методов. Однако по 0 18/ 0 16 ростров из заведомо прибрежных от
ложений рассчитанные значения Т выше (обычно на 5—10° С) 
цифр, даваемых кальций-магниевым методом.

По лейасовым белемнитам практически данные отсутствуют. 
ПоЛученные значения 60  18 по нескольким рострам тоарских 
Passaloteuthis и Nannobelus из бассейнов Анабара и Вилюя несом
ненно не представляют «температурную запись»: они изменяются 
от —3,57° / 00  до —7,10°/00, что соответствует изменению «темпе
ратуры» от 30,1 до 45,6°. Очевидно, это следует объяснить, как 
и в случае с белемнитами Швабской Юры, тем, что исследованные 
ростры происходят из осадков заливов, вода которых была опрес
нена. Для среднего тоара бассейна .Анабара и низовьев р. Лены 
по отношению Ca/Mg получены Т 20—23°, что согласуется с широ
ким распространением в это время фауны в Арктическом бассейне 
(Гольберт и др., 1968).

Средне-^и позднеюрские изотопные температуры Севера СССР 
определялись главным образом по рострам представителей Су- 
lindrotheuthis, Pachyteuthis и Lagonibelus. Для средней юры зна
чения изотопных температур несколько снижаются, но в целом 
они представляются более высокими по сравнению с предполага
емыми по палеонтологическим и литологическим данным, что, 
возможно, отражает какие-то отклонения в гидрохимическом ре
жиме Арктического бассейна (Гольберт и др., 1968).
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На севере Средней Сибири изотопные температуры постепенно 
повышались с конца средней юры (14—15°) к ранневолжскому 
и средневолжскому времени, когда средние Т были порядка 16— 
17°. Затем с конца средневолжского времени и особенно в поздне
волжское время происходит некоторое понижение температуры 
воды, продолжавшееся и в берриасе — валанжине. Это похоло
дание, по мнению В. Н. Сакса (1969), возможно, было обуслов
лено ослаблением связи Арктического бассейна с южными морями 
в результате разрастания мезозойских складчатых структур Се
веро-Востока Азии.

При сопоставлении палеотемпературиых данных удаленных 
друг от друга районов возникает проблема их стратиграфической 
привязки. Особенно большие затруднения могут появиться при 
сопоставлении материалов различных авторов. Но уже сейчас 
можно в первом приближении намеченную выше направленность 
изменения температур воды со второй половины средней юры 
и в-течение поздней юры проследить также в Европе и в Восточ
ной Гренландии (см. выше). Конечно, имеются и некоторые не
соответствия полученных данных. Так, например, белемнитовые 
температуры для первой половины поздней юры выше в бассейне 
Печоры, чем в средней части Русской платформы; кимериджские 
температуры Прикаспия и бассейна Печоры примерно одинаковы 
и т. п. * Это может быть связано с воздействием различных при
чин (действием течений, колебаниями водного фона и т. п.), но 
в равной мере быть случайным явлением, ибо данных пока очень 
мало.

Интересно, что при общей направленности изменения Т в позд
ней юре абсолютные их значения на востоке ниже, чем на западе. 
Так, средне- и позднеюрские температуры севера Средней Сибири 
на 4—5° ниже, а ранневолжские Т даже на 7° ниже гренландских 
температур. Возможно, это различие связано с влиянием тепло
го течения, предположительно вторгавшегося в Арктический бас
сейн с юга, затем направлявшегося на восток вдоль берега Евра
зии; это течение, естественно, прежде всего сказывалось на тем
пературах воды у берегов Гренландии, а к берегам Средней Си
бири оно приходило уже охлажденным (Тейс и др., 1968).

Мы уже неоднократно подчеркивали, что по материалу из за
ливов и прибрежных зон моря, находящихся под воздействием 
континентальных вод, нельзя получить достоверные значения 
палеотемператур по отношению 0 18/ 0 1С. Кроме того, и солевой 
состав воды Арктического бассейна в целом, как полагают 
И. С. Грамберг и Н. С. Спиро (1965), в мезозое отличался от 
солености современных океанов. Галлам (Hallam , 1969) считает, 
что юрские бассейны северной части Северного полушария могли 
быть опресненными (до 30°/00). Поэтому не исключено, что раз

* Цифры ю рских изотопных палеотем ператур для  СССР приведены в статье 
Р. В. Тсйс и др. (1968).
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личия рассчитанных значений Т для Севера СССР и для более 
западных регионов связаны также и с действием этого фактора. 
Тем не менее значения палеотемператур в общем хорошо увязыва
ются с представлениями о среднегодовых температурах воды 
(полученными на основании изучения морской фауны и процессов 
морского осадконакопления) и температурах воздуха (по палеобо
таническим данным, по условиям выветривания на суше). Это 
позволяет считать, что белемнитовые температуры лишь незна
чительно отличаются от реальных (Гольберт и др., 1968).

Среднегодовые температуры воды до 15° и сезонные колебания 
порядка 5—7° (см. фиг. 33), которые можно принять для поздней 
юры севера Евразии, в современных морях примерно соответ
ствуют условиям полосы, пограничной между субтропической 
и умеренной зонами; это заключение вполне согласуется с разно
образием морской фауны (много головоногих моллюсков, двуст
ворок, в частности, устриц и т. п.) и характером осадконакопле
ния (в частности, широко образовывался глауконит) в пределах 
этого региона в поздней юре (Сакс, 1969; Тейс и др., 1968; Голь
берт и др., 1968).

Температуры раннемеловых морей

Некоторые данные по раннемеловым температурам Европы со
держатся в статьях Боуэна и Фонте (Bowen, 19616, 1961 г; Bowen, 
Fontes, 1963). Единичные определения приведены Боуэном для 
Мозамбика (19636), Индии, Японии (1961г-), Австралии (1961а). 
Общие выводы о меловых температурах приведены в других ра
ботах этого автора (19626, 1964, 1966).

Д ля Европы, по результатам определения 0 г8/ 0 16 в рострах 
белемнитов и в аптихах аммонитов, Боуэн и Фонте (1963) намеча
ют снижение температуры с берриаса (2 0 —2 2 ,8 °) до баррема (17— 
20,5°), а затем постепенное повышение Т к альбу. Для апта Фран
ции характерны температуры 19,2; 20,5; 28,0; 23,7°. Для альба 
Франции и Англии Т изменяются от 20 до 25,1°, по Боуэну (1961г), 
и от 21,8 до 24,5° по Лоуенштаму и Эпштейну (1954), достигая 
на юго-востоке Франции 27,7—28,1° (Бэуэн, Фонте, 1963). Повы
шение температуры от апта к альбу составляет около 7° (Bowen, 
1964). Затем в сеномане (см. далее) намечается снижение Т.

По Эпгсту (Мауг, 1964), в раннемеловую эпоху температуры 
морей Германии были значительно ниже (в среднем на 13°), чем 
в поздней юре. Затем в поздиемеловую эпоху вновь было теплее, 
но температуры не были такими высокими, как в позднеюрскую 
эпоху.

Американские исследователи (Lowenstam, Epstein, 1959; Lo
wenstam, 1964а; Bowen, 1961а, б, г, 19636, 1964, 1966), опираясь 
в целом на единичные определения по различным континентам, 
придают альбскому максимуму почти глобальный характер.
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Лоуенштам и Эпштейн (1959) для альба Калифорнии приводят 
цифру 19,4°. Еще более высокие значения Т (21,4; 22,1; 22,4°) 
приводит Боуэн (1961г) для позднего альба Индии (Тричинополи). 
Правда, для альба Японии Т только 16,8°. По предположению 
Боуэна, альбский климатический максимум прослеживался в пре
делах весьма широкого пояса, охватывавшего Северную Америку, 
Европу, Индию, но не включавшего Дальний Восток. По Африке 
имеются лишь цифры белемнитовых температур 14,3; 16,1 и 17,4° 
для апта Мозамбика (Bowen, 19636). Австралия, как полагает 
Боуэн, в альбе входила в полосу высоких температур. Для альба 
Южной Австралии Боуэн (1961а) рассчитывает Т от 20,3 до 27,9°, 
тогда как для апта (группа Рома) этого региона Дорман и Жилл 
(19596) опубликовали значения, меняющиеся от 12,2 до 16,5°, 
а для альба (группа Тамбо) 15°. Лоуенштам и Эпштейн (1954) 
для альба (группа Тамбо; Квинсленд) сообщают значения темпе
ратур такого же порядка: 15,2 и 16,6°. Как видно, альбский мак
симум для Южной Австралии намечается только по данным Боуэ
на. Малоубедительны его данные о высоких температурах альба 
в Западной Австралии. Из распространенных здесь отложений 
группы Арлинга, соответствующей альб-турону, было исследова
но 13 ростров, давших температуры от 17,5 до 20,6°. Вот как 
Боуэн устанавливает положение этих ростров в разрезе: так как 
в Европе минимальные температуры приходятся на сеноман, 
а максимальные на альб, то и в Австралии, очевидно, белемниты, 
давшие низкие значения температур, происходят из сеномаиской 
части, а остальные образцы — из альбской части группы Ар
линга (!?). На графике Клейтона и Стевенса (см. фиг. 43) данные 
Боуэна по Западной Австралии отнесены к сеноману.

Низкие значения альбских температур, полученные другими 
авторами, Боуэн (1966) связывает с возможным влиянием холод
ного течения. Лоуенштам (1964а) полагает, что эти значения за
нижены, так как образцы происходят из осадков бассейнов с по
вышенным испарением. По его мнению, испарение должно было 
возрастать во время климатических максимумов, подобных альб- 
скому. Предлагаются также иные объяснения. Так, Людбрук 
(Ludbrook, 1966) низкие значения палеотемператур по белемни
там объясняет тем, что эти животные обитали на относительно 
больших глубинах порядка 180 м. Другие авторы (Clayton, Ste
vens, 19685; Day, 1969) полагают, что белемниты обитали на мень
ших глубинах (и, в частности, по этой причине по рострам авст
ралийских димитобелид Дорман и Жилл получили сезонные коле
бания Т). Дей (Day, 19б9) отвергает предположение Лоуеннгга- 
ма о повышенной солености воды бассейнов Рома и Тамбо, так 
как населявшая их фауна обладает всеми признаками нормально 
морской.

Наконец, Клейтон и Стевенс подчеркивают, что Лоуенштам, 
допуская существование альбского максимума, недооценивает 
неблагоприятное воздействие вторичного обмена: возможно,
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высокие значения альбеких Т, рассчитанные американскими авто
рами, обусловлены именно этой причиной.

В СССР определения палеотемператур по нижнемеловым 
белемнитам проводились для северных районов (бассейн Печоры, 
восточные склоны Северного У рала, р. Хета на Таймыре, бас
сейн Анабара) и для Крыма.

Д ля Севера СССР были исследованы ростры, принадлежащие 
преимущественно роду Acroteuthis и происходящие из нижней 
части разреза нижнего мела (берриас — готерив) (Берлин и др., 
1966, 1970; Тейс и др., 1968). Установлено, что понижение тем
пературы, начавшееся в конце юрского периода, продолжалось 
в берриасе. В позднем валанжине — раннем готериве температу
ры были на уровне 14—16°. Опубликованные высокие значения 
изотопных температур для валанжина севера Средней Сибири — 
порядка 21—23° (Тейс и др., 1968), возможно, связаны с тем, 
что исследованные ростры происходят из осадков хорошо прогре
ваемого, теплого прибрежного^мелководья. Конечно, не исклю
чено также влияние континентальных вод на водный фон, хотя 
общий облик фауны (белемниты, аммониты, двустворки) не поз
воляет предполагать существенное опреснение.

Крымский разрез нижнего мела (реки Кача и Бодрак) хорошо 
охарактеризован белемнитами. Из готеривских извёстковистых 
песчаников известны представители Conobelus, Pseudobelus, Hi- 
bolites; из цефалоподовых известняков баррема — Mesohibolites\ 
для аптских глин характерны дювалии, неогиболиты (Neohibo-
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lites ewaldi, N . inflexus), мезогиболиты (Mesohibolites elegans); 
для верхнеальбских известковистых песчаников — неогиболиты. 
По рострам этих белемнитов было определено отношение 0 18/0 16. 
Опубликованные рассчитанные значения изотопных температур 
(Тейс и др., 1957, 1960) в дальнейшем были пересмотрены после 
сопоставления нашего стандарта с чикагским стандартом (Тейс 
и др., 1964). По рострам готеривских, барремских и аптских бе
лемнитов, происходящим из литологически разнородных отло
жений, в общем получены одинаковые значения Т порядка 14,6°, 
что, вероятно, является одним из доказательств обитания белем
нитов на одинаковых глубинах без связи с донными осадками. 
По неогиболитам верхнего альба получены заметно более высокие 
значения: 19,8; 21,6; 22,8°. Подобного же порядка цифра (20,8°) 
рассчитана по ростру верхнеальбского неогиболита Северного 
Кавказа (р. Хэу).

Имеющиеся данные по раннемеловым температурам очень 
малочисленны и отрывочны — определения произведены по раз
личным единичным формам, принадлежащим различным палео
биогеографическим областям. Многое неясно. Например, почему 
аптские белемнитовые температуры Крыма (14,6°), Мозамбика 
(14,3—17,4°), Австралии (12,2—16,5°) примерно одного уровня, 
а для апта Франции сообщаются заметно более высокие цифры 
(19,2—23,7°)? Причины могут быть самыми разнообразными: 
различные формы дают различные Т, действие течений, колеба
ния водного фона, вторичный обмен, но какие именно должны 
быть привлечены для объяснения этого явления — неизвестно. 
Достаточно определенно можно говорить лишь, во-первых, о бо
лее холодных условиях раннемеловых морей (валанжин — ант) 
по сравнению с позднеюрскими и, во-вторых, о повышении темпе
ратуры в конце раннемеловой эпохи, в течение альбского века.

Температуры позднемеловых морей

Данные об изотопных палеотемпературах позднего мела Евра
зии и Северной Америки и в меньшей степени некоторых других 
регионов опубликованы американскими исследователями (Urey 
et a l . , 1951; Lowenstam, Epstein, 1954, 1959; Lowenstam, 1964a; 
Bowen, 19616, г , 1963a; Tourtelot, Rye, 1969; Tourtelot et a l., 1970). 
Некоторые сведения имеются о белемнитовых температурах позд
него мела Австралии (Bowen, 1961а; Dorman, Gill, 19596) и Новой 
Зеландии (Clayton, Stevens, 19686).

По представлениям американских авторов (Lowenstam, Epstein, 
1954; Bowen, 19616, г) после альбского максимума в Европе 
следовало отчетливое снижение Т: 15,4° в Дании; от 13,5 до 16,9° 
в Англии; 16,8° в Польше. Затем происходило повышение средних 
температур. Наибольшие значения Т регистрируются для конь
як — сантонского интервала по различным актинокамаксам. Так,
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по рострам Actinocamax westfalicus из Дании и Швеции (7 экземпля
ров) определены Т от 18,5 до 21,7°; по одному образцу Actinoca
max sp. из Англии 23,2°; по ростру Actinocamax verus из Франции 
21,9°; по шести рострам белемнитов Польши среднее значение 
температуры 21,5°. После достижения максимума в коньяк — 
сантоне, во вторую половину позднемеловой эпохи, по данным 
Лоуенштама и Эпштейна (1954, 1959), температуры понизились 
к Маастрихту (фиг. 37, 44). Так, по нижнемаастрихтским белемни- 
тидам Западной Европы (около 10—12 определений) изотопные 
температуры порядка 15—17°. Боуэн (19616) даже высказывает 
предположение, что понижение Т в конце позднемеловой эпохи 
было причиной вымирания динозавров.

Основываясь главным образом на европейских данных (как 
видно, не слишком обширных) и привлекая разрозненные мате
риалы по другим регионам (например, по двум рострам коньяк- 
ского Actinocamax berriensis из Монтаны определена Т 22,5— 
22,8°, а по нескольким десяткам ростров Belemnitella americana 
из маастрихтских отложений восточных штатов США Т в среднем 
17—20°), температурному максимуму в середине позднего мела 
Лоуенштам и Эпштейн придают глобальный масштаб. Боуэн 
(19616) также на своей температурной кривой показывает макси
мум в коньяк — сантоне (фиг. 44).

Ф и г. 44. Графики меловых 
изотопны х палеотемператур 
I  — по Лоуснш таму и Эп

ш тейну (Lowenstam» 
E p ste in , 1954, фиг. 20); 

I I — п о  Б оуэну (Bow en, 
196 1 б, фиг. 2)

Лоуенштам (Lowenstam, 1964а) разделяет приведенные выше 
представления о двух максимумах белемнитовых температур в 
послеаптское время: в альбе и в коньяк — сантоне. Для Восточ
ного полушария Лоуенштам сдвигает второй максимум на сан- 
тон — начало кампана. Общая тенденция изменения температур 
в послеаптское время, по Лоуенштаму, прослеживается во всем 
мире.

Несомненно, и в позднемеловую эпоху в некоторых бассейнах, 
как и в течение юры и раннего мела, водный фон был изменчивым. 
По Тортело и Раю (Tourtelot, Rye, 1969, Tourtelot et al., 1970), 
рассчитанные изотопные температуры для моря Пьерр, занимавше
го в позднем кампане — Маастрихте центральную часть Северной

Т,°С

йльб Сеноман турон Коньяк-Кампом Маас- Даний 
сантон mpuxm
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Америки (изучен материал, происходящий с территории, охваты
вающей штаты Ю жная Дакота, Монтана, Вайоминг, Небраска 
и др. и прилегающие участки Канады; 35—50° с. ш.), выше, чем 
для морей, заливавших окраины современного континента. Изо
топные температуры для центра (измеренные главным образом 
но бакулитам) 21—30°, а для восточного побережья США (глав
ным образом по белемнитам) 17—23°. Предполагается, что полу
ченные различия в определенной мере отражают действительно 
существовавшие температурные условия. Однако основная при
чина, по-видимому, связана с более легким изотопным составом 
вод моря Пьерр, вследствие обильного притока пресных вод.

Д ля Южного полушария материалы по изотопным палеотем
пературам позднего мела весьма ограниченны. Очевидно, недосто
верны значения Т, приведенные Боуэном (1963а) для стратигра
фически непривязанных двух верхнемеловых образцов Арген
тины: 30,7 и 32,7° С.

Для Австралии некоторые цифры, сообщенные Боуэном (1961а), 
возможно, должны быть отнесены к сеноману (см. выше).

Больший интерес представляют данные Клейтона и Стевепса 
(Clayton, Stevens, 19686) по верхнемеловым димитобелидам Но
вой Зеландии. В альбе — сеномане температуры постепенно по
вышались. В туроне — сантоне температуры были наибольшими, 
порядка 2 2 ° (эта цифра соответствует современным среднегодовым 
значениям Т на широте 30° ю. ш.; ростры же собраны в районах, 
широта которых 40°45' — 42° ю. ш.). В кампане — Маастрихте Т 
постепенно понизилась до 14—16° (изученный материал собран 
в пунктах, широта которых 43—46° ю. ш.; современная средне
годовая Т воды 14,3° наблюдается на широте 42°25' ю. ш.). По 
мнению Вебба (Webb, 1968), цифры Клейтона и Стевенса по рост
рам маастрихтского Dimitobelus hectori отражают температуры 
мелководных прибрежий. Эти температуры не являются характер
ными для маастрихтского бассейна в целом, так как бентосные 
и планктонные фораминиферы, происходящие из осадков более 
глубоководных и удаленных от берега участков маастрихтского 
моря, по-видимому, свидетельствуют о температурах порядка 2 0 °. 
По предположению Вебба, в маастрихтских бассейнах Новой 
Зеландии на коротких расстояниях существовал заметный пере
пад вертикальных значений Т, подобно тому как это ныне харак
терно для этого региона.

В Советском Союзе произведены определения позднемеловых 
изотопных температур для Русской платформы и ее обрамления 
(Найдин и др., 1956, 1964, 1966; Тейс и др., 1957, 1960, 1964, 
1965, 1968, 1969; Tejs, N ajdin, 1969).

Для сеномана Русской платформы мы почти не располагаем 
значениями 6  О18, которые можно было бы трактовать'как «тем
пературную запись». Это связано с тем, что сеноманские ископа
емые платформы обычно сильно изменены. Очень немногие изме
рения по белемнитам (преактинокамаксам) из сеномана Брянской
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Ф и г .  45. Определение изотопны х температур по верхнемеловым белемнитам Европы 
и прилегающ их районов Азии
А  — ниж ний турон  (точками показана ю ж ная граница распространения преакти- 
нокамаксов), Б  — кон ьяк  — сантон. В  — кам пан, Г  — ниж ний Маастрихт, Д  — 
верхний Маастрихт; 1 — наш и данные (Н айдин и  др ., 1964, 1966; Тейс и  др ., 1964, 1965); 
2 — данные Л оуенш тама и  Эпштейна (1954, 1959); з  — данные Б оуэна (19616, г); 4 — еди
ничные находки  рудистов; 5 — то ж е для  белемнителл и белемнелл; 6 — то же для бслсу- 
неллокамаксов; 7 — белемниты; s  — Belem nitella  ju n io r ; 9 — Belemnella arhhangelshii 
(последние три  зн ака  только для Д ). В каж дом  пункте даны средние значения Т° С



области показали, по-видимому, реальные значения Т 16,2— 
16,7°. Единичные определения по сеноманским неогиболитам юго- 
запада Русской платформы показали Т от 18,9 до 20,8°. Различия 
температур по неогиболитам и преактинокамаксам вполне объ
яснимы (см. главу VI). По неогиболитам верхнего альба и сенома
на Крыма получены примерно одинаковые и притом достаточно 
высокие цифры: 19,8—22,8° и 17,8—22,0°.

Белемниты нижнего турона были исследованы из нескольких 
районов. По преактинокамаксам из бассейна Суры получены сред
ние температуры 12,8—13,4°; близкие температуры дали ростры 
«мелких актинокамаксов». Несколько более высокие значения 
температур рассчитаны по единичным рострам преактинокамак- 
сов других районов платформы. Наиболее высокие изотопные 
температуры для раннего турона получены по закаспийским и 
амударьинским белемнитам (17,4—18,1°). Это связано с более 
теплыми климатическими условиями, несомненно, существовав
шими в туронский век в Закаспии и Приаралье.

Верхнетуронские белемниты удовлетворительной сохранности 
имелись только из Саратовского Поволжья. По рострам Gonioca- 
тах intermedins получены значения температур от 14,5 до 15,1°.

Верхнеконьякские белемниты были исследованы из трех рай
онов: 1 ) р. Сожа (54° с. ш.), 2) р. Суры (54° с. ш.) и 3) южного 
берега Аральского моря (43° с. ш.). В первых двух районах го- 
ниокамаксы показали температуры от 13,2 до 15,1°. По рострам 
Actinocamax verus subfragilis выявлены ощутимо более высокие 
температуры (четыре измерения от 15,1 до 18,4°; одно несколько 
выпадающее измерение 14,0°; в среднем по пяти определениям 
15,8°). Заметно более высокие значения температур показали 
ростры Goniocamax westfalicus mujnakensis с южного побережья 
Аральского моря — 20,1—21,3°. Таким образом, разница в тем
пературах между платформенными районами и районом Араль
ского моря равна 6 —7° (фиг. 45—47).

Нижнесантонские белемниты, которые были исследованы на 
0 18/0 16, происходят только из Поволжья. По рострам «мелких 
актинокамаксов» температуры немного более высокие (14,7— 
15,6°), чем по Belemnitella propinqua (от 12,9 до 14,6°).

Верхнесантонские белемнителлы центральных областей Рус
ской платформы показали в основном довольно устойчивые тем
пературы в интервале 14,4—16,6°; однако имеется два замера 
с выпадающими значениями температур: 13,2 и 17,3°.

По ростру Actinocamax verus из верхнего сантона Крыма по
лучено значение температуры 18,9°.

Белемниты основания нижнего кампана (из «птериевых слоев»), 
которые были исследованы методом изотопной палеотермометрии, 
происходят из заведомо различных климатических поясов: 1 ) бас
сейна р. Сыни (65° с. ш.), 2) Прикаспия (48° с. ш.) и 3) верхнего 
течения Дона (50° с. ш.).

По белемнитам р. Сыни (левый приток Оби) получены отчет
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ливо различные значения в зависимости от их систематической 
принадлежности. Парактинокамаксы показали более низкие Т 
(9,1—9,3°), чем «мелкие актинокамаксы» (14,4—15,6°). По белем- 
нителлам верхнего течения Дона Т 14,5—15,6°, по белемнителлам 
и парактинокамаксам Прикаспия Т 13,9—15,6°.

По двустворкам основания нижнего кампана (Oxytoma te- 
nuicostata) определены более высокие Т по сравнению с одновоз
растными белемнитами (см. фиг. 38).

Из более высоких горизонтов нижнего кампана было определе
но отношение О18/О 16 в рострах Belemnitella mucronata mucronata 
и В . т. senior из Подвалья на Волге и Пушкарей на Десне. Опре
деленное отношение изотопов соответствует Т 13,8—14,7°.

. По рострам белемнителл (В. mucronata senior, В . langei) верх
ней части нижнего кампана и верхней части верхнего кампана 
Русской платформы (включая Прикаспий) и Крыма рассчитан
ные значения Т изменяются от 14,3 до 16,3°. Среднее значение Т 
многих измерений по белемнитам из верхних горизонтов верхне
го кампана равно 15,4°.

По белемнеллам (Belemnella licharewi) основания нижнего 
Маастрихта Волги и Десны средние значения Т 14,5° (фиг. 46, 
47)..

По нижнемаастрихтским белемнеллам (Bel. lanceolata, Bel. 
sumensis) средняя температура по многим замерам 12,9°. Доста
точно отчетливо регистрируются широтные различия в значениях 
температур (см. далее).

Температуры по нижнемаастрихтским двустворкам всегда выше 
значений по белемнителлидам (см. фиг. 38).

По рострам верхнемаастрихтской Belemnella arkhangelskii, 
происходящим из различных регионов Евразии — из Крыма, 
с Русской платформы (Сура, Волга), из Урало-Эмбенской области, 
Зауралья (Аят), Мангышлака, Туаркыра, Устюрта, — получены 
в общем достаточно однородные температуры, лежащие в интерва
ле 13,9—15,9°. Среднее значение для платформы 14,2°. На край
нем востоке исследованной территории позднемаастрихтские Т 
по белемнеллам несколько ниже по сравнению с западными рай
онами: в низовьях Амударьи и в Северном Приаралье по рострам 
Belemnella arkhangelskii получены Т 11,7—12,6°.

По белемнителлам (Belemnitella junior) из верхней части ниж
него Маастрихта окрестностей Ворошиловограда и из нижних 
горизонтов верхнего Маастрихта района Львова изотопные темпе
ратуры соответственно равны 16,6—16,8° (среднее значение 16,7°) 
и 14,2—16,6° (15,7°). Следовательно, по белемнителлам Т выше, 
чем по белемнеллам (см. главу V II).

В целом по белемнеллам филогенетического ряда jB el. licha
rewi Bel. lanceolata Bel. sumensis — Bel. arkhangelskii) наме
чается снижение T в течение раннего Маастрихта и затем повыше
ние в позднем Маастрихте (фиг. 47). Это совпадает с данными 
Лоуенштама и Эпштейна (Lowenstam, Epstein, 1954, стр. 242,
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Ф и г. 4в. Изотопные температуры по верхнемеловым белемнитам Русской платформы и сопредельных областей. По Найдину и др.(1906, фиг. 2)
Белемниты: 1 -  Русской платформы (без Пр'икаспия), 2 -  Русской в  -  Закаспия, 7 -  Крыма. Д вустворки: 8 -  Русской платформы,
платформы (только по Belem nitella junior), 3 — П рикаспия, 9 Крыма
4 _  Зауралья ; 5 — Северного П ри уралья и низовьев А мударьи,



Ф иг. 47. Температурные кривы е для позднего мела Русской платформы по данным рааличвых авторов. По Найдину и др. (1966 рис. 3)
Д анны е Н айдина, Тейс, .Задорожного (1966): 1 — единичные эначе- б— Ф ранция, А нглия, Б ельгия, Голландия; 6 — Д ания, Ш веция,
ни я по неогиболитам, 2 — единичные значения по преактинока- Польш а, СССР; 7 — температурная кривая для Дании, Швеции
максам , з  —средние значения по различным белемнитам (для маа- Польши и СССР. Данны е Боуэна (Bowen, 19616, г) — Фран-
стрихта только по бслемнеллам), 4 — температурная кривая. Д ан- ция, А нглия, Б ельгия; 9 — Польша
ные Лоуенш тама и Эпштейна (Low enstam , E pste in , 1954, 1959);



фиг. 15, 20), а также с выводами, сделанными Елецким (Jeletzky, 
1951) по белемнитам и Бичером (Wicher, 1953) по фораминиферам. 
В частности, Вичер, основываясь на исчезновении теплолюбивых 
глоботрункан в нижнемаастрихтских отложениях северо-запада 
Европы, предполагал понижение Т в раннем Маастрихте, сменив
шееся затем в позднем Маастрихте потеплением, что доказывается 
распространением тепловодной Pseudotextularia elegans. По Елец
кому, на рубеже раннего и позднего Маастрихта в связи с развити
ем белемнителл (В. junior) отмечалось некоторое кратковременное 
повышение температуры. Вероятно, белемнителльт, в отличие от 
белемнелл, обитали в более теплых зонах моря. Поэтому получен
ные по ним цифры не нарушают общей картины изменения тем
ператур в течение Маастрихта по белемнеллам,

Резко различаются Т по белемнеллам и двустворкам 
(см. фиг. 38). Так, для Крыма средние значения по двустворкам 
21,0°, а по белемнеллам 14,6°.

По датским двустворкам Крыма изотопные температуры при
мерно на уровне значений для позднего Маастрихта (средняя Т 
22 ,2°).

В целом для Русской платформы, Крыма, Закаспия, Зауралья 
в течение позднемеловой эпохи (сеноман — Маастрихт) амплитуда 
колебания белемнитовых температур не превышала 10—11° С: 
от 9—11° (начало кампана; р. Сыня, нижнее течение Оби) до
20,1—21,3° (поздний коньяк; низовья Амударьи). В пределах 
только платформы, в северной полосе Европейской палеобиогео
графической области амплитуда колебания составляла всего 3—4°. 
Общий ход температурной кривой для позднего мела очень спо
койный (фиг. 47). Лишь для раннего Маастрихта фиксируется 
незначительное, но довольно устойчивое, прослеживаемое на 
большом числе определений снижение температур.

По нашим данным, кратко изложенным выше, не подтвержда
ется существование ни сеноманского минимума, ни максимума 
в середине позднемеловой эпохи на Русской платформе и ее бли
жайшем обрамлении. Так, сеноманские температуры по преакти- 
нокамаксам платформы даже несколько выше, чем по белемнитам 
из более высоких горизонтов. Кроме того, по неогиболитам альба 
и сеномана Крыма получены одинаковые температуры. В нашей 
интерпретации и данные американских авторов по Европе не 
подтверждают существование максимума в середине позднего 
мела (см. фиг. 47). Наши американские коллеги говорят о «коньяк- 
сантонском» максимуме или оптимуме. На их графиках «коньяк- 
сантон» дается как нечто единое (см. фиг. 37, 44, 50). Между тем 
коньякские и сантонские отложения Русской платформы и сопре
дельных областей резко отличаются друг от друга литологиче
ским составом. Несомненно, эти отличия — отражение различных 
условий, существовавших в коньякский и сантонский века в мор
ских бассейнах платформы. В туроне и коньяке они были тесно 
связаны с южными морями. Начиная с сантона и до раннего кам-
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пана, отмечается связь с северными морями (кремнистые осадки, 
появление окситом и т. п.). Следовательно, говорить о «коньяк- 
сантонском» максимуме нельзя.

Привлекают внимание более низкие (на 2—5°) абсолютные 
значения Т нашей кривой по сравнению с американской (см. 
фиг. 47) при общем сходном их характере для турон—маастрихт
ского интервала.

Лоуенштам (1964а) специально рассмотрел этот вопрос. Объяс
нение различий белемнитовых температур запада и востока (аме
риканские данные относятся преимущественно к Западной Евро
пе, а паши — к Европейской части СССР) обитанием белемнитов 
на различных глубинах должно быть отброшено, ибо все опреде
ления осуществлялись по одним и тем же видам, населявшим 
в различных районах позднемеловых морей Европы одни и те же 
интервалы глубин. Возможная стратиграфическая неувязка об
разцов, исследованных различными лабораториями, не могла 
быть большой и не сказывалась на характере генерализованных 
температурных кривых.

Остаются еще два объяснения. Первое: наш стандарт отли
чается от стандарта PDBj. Лоуенштам (1964а) не исключает по
добную возможность. Сравнивая единичные цифры определения 
изотопных температур по рострам Gonioteuthis quadrata из нижне
го кампана окрестностей с. Маяки (Донецкая обл.), которые при
ведены в статьях Д. П. Найдина, Р. В. Тейс и М. С. Чупахина 
(1956) и Г. А. Лоуенштама и С. Эпштейна (1959). он приходит 
к выводу, что наши определения занижены на 4°. Нами (Тейс 
и др., 1964) были опубликованы результаты пересмотра нашего 
стандарта, а также данные определения температур верхнемело
вых белемнитов из тех же местонахождений (Львов, с. Маяки, 
некоторые пункты Черниговской и Сумской областей), из которых 
происходят ростры, исследованные Лоуенштамом и Эпштейном 
в 1959 г. Эти определения хорошо совпали (в частности, по ростру 
Gonioteuthis quadrata из с. Маяки была получена цифра 18,6°, 
близкая значениям 18 и 19,5°, приводимым Лоуенштамом и Эпш
тейном по этой форме из того же местонахождения), на основании 
чего мы пришли к выводу, что наши цифры можно рассматривать 
как значения, отнесенные к стандарту PDBj, и считать их сравни
мыми с цифрами американских авторов.

Второе объяснение затрагивает самое уязвимое место метода 
изотопной палеотермометрии — изменение водного фона. Более 
низкие Т, полученные для восточных районов (в частности, по 
сантонским белемнитам), по Лоуенштаму, возможно, связаны 
с некоторым возрастанием солености и соответственно с обога
щением О18 вод позднемеловых бассейнов Русской платформы в ре
зультате повышения испарения.

Разумеется, вероятность подобного эффекта нельзя отрицать. 
Однако в равной мере необходимо допустить возможность изме
нения позднемеловых бассейнов в обратную сторону: их опресне
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ние вследствие притока континентальных вод и понижение отно
шения 0 18/ 0 16 (кстати, напомним, что именно подобный вариант 
предполагают Тортело и Рай для бассейна Пьерр центра Северной 
Америки).

В сантоие — раннем кампане моря Русской платформы были 
обширными. Именно в это время они были связаны как с север
ными, так и со средиземноморскими бассейнами. Едва ли колебания 
водного фона были значительными, хотя несомненно они были 
и в какой-то степени сказывались на значениях б О18. Но в основ
ном более низкие значения Т, полученные нами, по сравнению 
с данными Лоуенштама и Эпштейна, по-видимому, следует свя
зывать с действительно существовавшими различиями температур
ных условий востока и запада позднемеловых бассейнов Европы 
(см. далее).

В. М. Синицын (1966) также отмечает, что сантонский макси
мум американских авторов не подтверждается геологическими 
материалами.

Стевенс (Stevens, 1963, 1965) не согласен с заключением аме
риканских авторов об относительно высоких температурах в аль- 
бе и копьяк-сантоне. Особенно серьезные возражения он высказы
вает относительно построений Боуэна. Прежде всего Боуэн опе
рирует точно не определенными и не привязанными стратиграфи
чески рострами белемнитов; его выводы основываются на весьма 
ограниченном количестве определений.

По мнению Фогта (Voigt, 1964), если предлагаемая Лоуеншта- 
мом, Эпштейном и Боуэном кривая изменения послеаптских тем
ператур верна, то все ее значительные перегибы должны отразить
ся на фауне. В морских бассейнах севернее Тетиса, т. е. в Евро
пейской палеобиогеографической области, теплолюбивые группы 
фауны (рудисты, рифовые кораллы, некоторые фораминиферы 
и др.) наиболее широко были распространены в сеномане и позд
нем Маастрихте. Фогт подчеркивает, что подобный характер рас
пределения фауны не связан с широким распространением отно
сительно мелководных условий в указанные отрезки времени, 
так как теплолюбивые элементы прослеживаются и в относительно 
глубоководных фациях сеномана и верхнего Маастрихта. Таким 
образом, снижение Т в сеномане, существование которого прини
мается американскими исследователями, палеонтологическими 
данными не только не подтверждается, но и отрицается.

Цесьлинский (Cieslinski. 1964, фиг. 7; Cieslinski, Witwicka, 
1962, фиг. 2) построил температурную кривую для позднего мела 
Средней Европы на основании предположения, что толщина 
створок иноцерамов возрастает с повышением температуры в мо
менты широких трансгрессий. Наиболее крупные и толстоствор- 
чатые ипоцерамы жили в позднетуронское — коньякское время. 
Именно в это время, по Цесьлинскому, позднемеловые бассейны 
Средней Европы были наиболее теплыми. Фогт (Voigt. 1964) 
не согласен с предполагаемой Цесьлипским упрощенной зави-
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«имостыо между температурой и толщиной раковины моллюсков. 
Следует добавить, что Цесьлинский одно из доказательств су
ществования высоких значений Т в туроне—коньяке видит в 
отсутствии ростров белемнитов в турой — коньякских отложениях 
Польши. Однако, по-видимому, отсутствие белемнитов в отложе
ниях этого возраста на юго-западной окраине Русской платформы 
обусловлено не воздействием температурного фактора, а сущест
вованием здесь в туроиский и коньякский века относительно 
больших глубин, неблагоприятных для обитания белемнитов 
(Найдин, 1969).

П р о с т р а н с т в е н н о е  р а с п р е д е л е н и е  т е м 
п е р а т у р .  Изотопный палеотемпературный анализ подтверж
дает высказанные ранее представления о существовании в Евра
зии на одной и той же широте более холодных условий на востоке 
по сравнению с западом. Именно подобное распределение тем
ператур обусловливает субширотные простирания границ рас
пространения белемните л лид, рудистов и ряда других организмов 
(Найдин, 1954; см. фиг. 45). В формировании климата позднеме
ловой эпохи, очевидно, значительную роль играли морские тече
ния. В частности, несомненно, именно с воздействием сильного 
южного течения («Гольфстрима» Рёмера — R5mer, 1852; Sc-hwarz- 
bach, 1961), проходившего примерно вдоль западного побережья 
современной Европы, далеко на север проникали рудисты, орби- 
тоиды и другие южные формы. Особенно заметны различия в зна
чениях изотопных температур восточных и западных районов 
по раннемаастрихтским белемнеллам. Формы из Дании, Швеции, 
Англии и Голландии (0—15° в. д.), по Лоуенштаму и Эпштейну 
(1954), дают соответственно 15,6; 17,7; 17,6 и 19,7°. По тем же ав
торам (1959), белемнеллы из Сумской и Черниговской областей 
дали температуры 13,6 и 14,1°. По нашим данным (Найдин и др.. 
1964, 1966), в пределах Украины (30—40° в. д.) раннемаастрихт
ские белемнеллы показали значения Т от 12,2 до 15,5 . Восточнее 
(55 в.д.) значения белемнитовых температур для раннего Мааст
рихта 10,6—12,4"; еще восточнее, в Зауралье (62° в. д.) 11,4° 
(фиг. 48). Низкие температуры Зауралья, возможно, в какой-то 
мере связаны с влиянием Зауральского холодного течения, на
правленного вдоль восточного склона Урала (Балабанова и др., 
1959).

К сожалению, лишь из немногих стратиграфических горизон
тов верхнего мела Русской платформы и ее обрамления можно 
добыть ростры, происходящие из районов, местоположение ко
торых значительно различается по широте. Так, по нижнетуроп- 
ским и верхнеконьякским белемнитам Закаспия и низовьев Аму
дарьи рассчитаны более высокие значения Т по сравнению с Т 
Русской платформы (фиг. 49, правый график). Это прежде всего 
связано с более южным положением Закаспия и Приаралья, но 
не исключена также возможность влияния теплого Ферганского 
течения, которое, но предположению А. Д. Архангельского
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Ф и г. 48. Ш иротное распределение белемнитовых температур в  М а а с т р и х т е  в  западной 
части Евразии. П о Нандину и др. (1966, рис. 7) ;
i  — раннемаастрихтские белемнеллы; 2 — Belemnella arhhangelshii и близкие формы (позд
ний Маастрихт); 3 — Belem nitella  jun ior  (поздний Маастрихт). Тс ж е и  близкие формы по 
Л оуснш таму и Эпштейну (Low enstam , E p ste in , 1954, 1959) показаны  соответстенно пря
мыми крестиками, черными круж кам и  и треугольникам и.

(1916), в первую половину позднего мела направлялось из района 
Ферганы к Аральскому морю и далее на запад и северо-запад 
в пределы Мангышлака и Уральской области.

Широтным положением, очевидно объясняются различия в 
значениях белемнитовых температур основания кампана («пте- 
риевые слой»): для бассейна Сыни (65° с. ш.) по парактинокамак- 
сам получены цифры 9,1—9,3Р; для верхнего течения Дона (50— 
52° с. ш.) по белемнителлам 14,5—15,6 ; для Прикаспия (48— 
50° с. т . )  по белемнителлам и парактинокамаксам 13,9—15,6 .

Лоуенштам и Эпштейн (Lowenstam, Epstein, 1959; Lowens
tam , 1964а) для ряда горизонтов верхнего мела располагали

Градусы docmovpoa долготы Градусы седгроод широты

Ф и г .  49. Географическое распределение белемнитовых температур в туронский и конь-
якскин века для  Европейской части СССР и прилегающ их областей Азии
Ранний турон: 1 — Praeactinocamax plenus', 2 — Actinocam ax verus antejragilis. Поздний
коньяк: 3 — Goniocamax lundgreni\ 4 — Gon. westfalicus m ujnakensis; 5 — A ct. verus sub-
fragilis
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определениями палеотемператур из точек, существенно различаю
щихся по широте. Построены интересные графики широтного 
распределения температур. Один из графиков Лоуенштама и 
Эпштейна здесь воспроизводится (фиг. 50). Обращают внимание 
высокие значения белемнитовых температур (16,8; 17,3; 17,7е) 
для Восточной Гренландии (о-ва Географического общества). 

т°с

•
Калифорния

• •

•
• • Восточная

Гренландия
•

1530 40 50 ,6 0  70 80
Г радусы  северн ой  ш ироты

Ф и г. 50. Ш иротное распределение белемнитовых температур в течение коньякского и 
сантонского веков в Северном полуш арии. П о Л оуенш таму и Эпштейну (L o w e n s ta m , 
E p s t e i n , 1959, фиг. 2)

З а м е ч а н и я  о к л и м а т и ч е с к и х  у с л о в и я х  Е в р о п е й 
с к о й  п а л е о б и о г е о г р а ф и ч е с к о й  о б л а с т и .  Реконструк
ция климатических условий позднемеловой эпохи обширных площа
дей Русской платформы и сопредельных регионов, заливавшихся 
морем, может быть осуществлена только после изучения особенно
стей расселения различных групп морских организмов, выяснения 
характера распределения различных типов осадков, анализа особен
ностей распространения флоры на окружающих участках суши. 
Изотопные температуры могут дать представление лишь о весьма су
щественной слагающей палеоклимата — о температуре воды мор
ских бассейнов. Температура среды обитания белемнитов, т. е. 
толщи воды на глубинах порядка 1 0 0 — 2 0 0  м  в позднемеловых 
бассейнах Русской платформы и некоторых соседних районов, 
составляла примерно 12,5—16,5°. Температуры поверхностных 
вод были более высокими. Так, в прибрежных мелководьях Кры
ма в позднем Маастрихте летние температуры (по-видимому, 
температуры сезона наращивания раковин двустворок, по кото
рым производилось определение 0 18/0 16) были порядка 2 0 —2 2 °. 
Они несколько выше значений средних зимних температур Атлан
тического океана у Бермудских островов (Epstein, Lowenstam, 
1953).

Еще Генниг (Hennig, 1899) предполагал, что температуры 
поверхностных вод позднемеловых бассейнов Западной Европы 
были близки температурным условиям современного'  Атланти
ческого океана примерно на параллели 40е с. ш. у берегов Пор
тугалии. Цесьлинский и Витвицкая (Cieslinski, W itwicka, 1962) 
приходят к выводу о существовании в позднемеловую эпоху на тер-
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ритории Польши климатических условий сходных с условиями 
современной Португалии. Палеоботанические данные (Nowak, 
1907; Kostyniuk, 1952) позволяют предполагать существование 
в Средней Европе в позднем мелу умеренно-теплого до субтропи
ческого климата. Субширотные простирания границ распростра
нения ряда поздиемеловых организмов (в частности, белемнитов; 
см. фиг. 45), а также некоторые данные пространственной приуро
ченности изотопных палеотемператур свидетельствуют о том, 
что, как и ныне, в позднемеловую эпоху на востоке Европейской 
палеобиогеографической области было холоднее, чем на западе. 
Палеоботанические данные также в общем подтверждают это. 
По флоре граница между теплым и субтропическим поясами в 
позднемеловую эпоху проходила через Среднюю Англию, к югу 
от Скандинавии, через центр Европейской части СССР и далее 
вдоль Волги спускалась к югу (Байковская, 1959; Вахрамеев, 
1959).

Достаточно уверенно можно предсказать, что посленакопле- 
иня данных массовых палеотемпературных определений на схемах 
недалекого будущего позднемеловые изотермы эпиконтиненталь- 
ных бассейнов западной части Евразии будут иметь простирание 
ЗСЗ — ВЮВ. Разумеется, это общее простирание в ряде районов 
и в различные отрезки позднемеловой эпохи осложнялось дейст
вием течений.

Об общей тенденции изменения поверхностных температур 
позднемеловых морей можно судить по кривой белемнитовых 
температур (см. фиг. 47). Однако абсолютные значения поверх
ностных температур были на несколько градусов (очевидно, на 
5—7°) выше.

К А Й Н О З О Й

Основная масса определений температур кайнозойских морей 
проведена по фораминиферам. В меньшей степени были использо
ваны моллюски и некоторые другие группы организмов.

Температуры палеогеновых морей Европы

Аллегре и другие (Allegre et al., 1963) определяли SO18 в рако
винах эоценовых и олигоценовых (от ипрского до стампийского 
яруса) нуммулитов Аквитании. Было изучено 8  популяций 
(в каждой от 2 до 4 образцов), причем оказалось, что значения тем
ператур колеблются от 23 до 31 (если отбросить ненормально 
высокие цифры по двум образцам, что, очевидно, связано с накоп
лением заключающих эти образцы отложений в условиях регрес
сии). Намечается общее снижение Т от ипрского (29,4—31е) к 
стампийскому веку (23,1) . Эти цифры, полученные по нуммули
там — бентосным обитателям мелководных морей (глубины 2 0 —
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40 м) ,— свидетельствуют, по мнению авторов, об условиях тропи
ческого климата на юго-западе Европы.

Весьма осторожно подходят к оценке температурных условий 
палеогеновых морей Парижской котловины Летолль и Тиволье 
(Letolle, Tivollier, 1966; T ivollier, Letolle, 1968). Степень связи 
этих морей с океаном на протяжении палеогена непрерывно изме
нялась. Изотопный состав кислорода их вод, несомненно, не был 
функцией только температуры. В моменты возрастания испарения 
воды обогащались О18, а при увеличении притока пресных вод 
концентрация тяжелого изотопа кислорода уменьшалась. Летолль 
и Тиволье, опираясь на известные палеогеографические данные, 
для Каждого века палеогена (от танетского до стампийского) 
предприняли попытку подсчета возможной величины водной 
поправки А к определениям 6018 по карбонатам раковин мол
люсков. По их предположению, фаунистические и флористические 
материалы свидетельствуют о существовании на протяжении 
всего палеогена в Парижской котловине тропических условий. 
Средняя Т вод морей, заливавших котловину была порядка 
25. ±  3°С.

На юго-востоке Европы (Нижнее Поволжье, р. Урал), по дан
ным ■ определения отношения 0 18/ 0 16 в раковинах нуммулитов 
и оперкулин (Подгорецкий, Поповин, 1968), эоценовые бассейны, 
так же как и в Западной Европе, характеризовались высокими 
температурами, причем в течение эоцена здесь, по-видимому, 
также происходило снижение Т: ранний эоцен 30,6° (среднее 
из 10 определений), средний эоцен 27,3° (2 определения), поздний 
эоцен 25,7° (9 определений). Для Крыма имеются лишь отрывоч
ные данные определения кайнозойских изотопных палеотемпе
ратур (Тейс и др., 1957, 1964). В частности, по толстостенным 
устрицам Gryphaea rarilamella и нуммулитам среднего эоцена по
лучены одинаковые значения Т —23—24°.

Температуры кайнозойских морей Австралии 
и Новой Зеландии

На основании изучения изотопного состава кислорода в ра
ковинах мелководных моллюсков из палеогеновых и неогеновых 
отложений штата Виктория (38° ю. ш.) Дорман и Жилл (Dorman, 
Gill, 1959а, б) приводят следующие изотопные палеотемпературы. 
По палеоценовым представителям кардид Lahilla  получены низкие 
температуры (11—12°), для эоцена по остреям и пектенам 12—13°. 
В олигоцене получены более высокие значения температур (по 
Chlamys порядка 20°, по Ostrea 17—18°, по Glycymeris 13 — 14°). 
Примерно такие же цифры получены для первой половины мио
цена (Chlamys около 20°, Glycymeris около 16°). Во вторую поло
вину миоцена отмечался спад температур (Chlamys примерно 
16 , Glycymeris около 13—14°). В плиоцене температуры были
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еще более низкими (Glycymeris 11—12°, острей 12—14°). Амплиту
да колебания средних кайнозойских температур для Виктории 
была примерно 10° С (Gill, 1961).

В дальнейшем были произведены дополнения и уточнения 
ранее опубликованных данных (Dorman, 1966, 1968; Gill, 1968). 
Был построен ряд палеотемпературных кривых по отдельным 
группам моллюсков (устрицам, пектинидам). Хотя в деталях 
отмечается несовпадение этих кривых и иногда регистрируется 
значительный разброс получаемых значений изотопных палео
температур (например, для олигоцеиа), тем не менее можно на
метить следующие общие особенности развития в кайнозое тем
пературных условий мелководных бассейнов Южной Австралии: 
а), на рубеже эоцен — олигоцен температуры были минимальными 
для кайнозоя (за исключением, конечно, плейстоцена); б) затем 
следовало повышение температуры — наиболее высокие Т (20— 
25 С) установились в самом конце олигоцена и в раннем миоцене; 
в) к'середине миоцена приурочено заметное снижение Т; г) в плей
стоцене — резкое падение температуры. Положение переломов 
кривых пока лишь примерно сопоставлено с международной гео
хронологической шкалой (фиг. 51).

Определения кайнозойских изотопных палеотемператур для 
Новой Зеландии произвел Девере (Devereux, 1967а, б, в; 1968). 
На основе изучения многочисленных образцов органогенных 
известняков, моллюсков (D entalium , Ostrea, Cucullaea, Limopsis 
и др.) и планктонных фораминифер им была построена темпера
турная кривая (фиг. 52-II). Образцы были собраны из всего раз
реза кайнозойских отложений различных пунктов Новой Зелан
дии. Установлено, что максимальные температуры существовали 
в позднем эоцене (2 0 —2 2 °), после чего наступило очень быстрое 
и резкое похолодание: в раннем олигоцене установилась Т по
рядка 13—14°. Затем в общем теплело (хотя в раннем миоцене и бы
ло кратковременное похолодание): высокие Т характерны для 
среднего миоцена (2 0 —2 1 °), затем температуры неуклонно сни
жались. Если не считать раннеолигоценового и раннемиоценового 
минимумов, то график, построенный Девере, свидетельствует об 
общей тенденции снижения температуры воды мелководных бас
сейнов Новой Зеландии, начиная с эоцена. Графики кайнозой
ских температур Дормана и Девере принципиально схожи: после 
достижения максимума (по Дорману — в конце олигоцена — на
чале миоцена, по Девере — в позднем эоцене; возможно несовпа
дение объясняется неточностью стратиграфической корреляции 
разрезов Австралии и Новой Зеландии) происходило снижение Т. 
Если, по Дорману, снижение Т происходило равномерно, то 
Девере намечает значительные колебания температурив олиго
цене — миоцене, причем в середине миоцена Т были лишь не
много ниже позднеэоценового максимума.

Специально проведенный анализ распространения в разрезе 
кайнозойских отложений Новой Зеландии форм-индикаторов тем-
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Ф и г .  51, Палеотемпературы юры, мела и кайнозоя. П о Дорману (D orm an, 1968, фиг. 5) 
с  упрощ ениями и сокращ ениями
В ерхняя кри вая  — по белемнитам; кри вая  Б оуэна (19616), пунктирная часть кривой со
ставлена Дорманом по данным Б оуэна и Ф ритца; 2 — та  же кривая; з  — по двустворкам 
(устрицам и пектинидам); пунктирная часть кривой  — предполагаемый ход изменения Т в 
ближ айш ие 5 млн. лет; 4 — изменение Т донных вод Тихого океана, по Эмилиани (1961а).

Стрелками показаны  максимальные значения температур, повторяющ иеся через 
30 млн. лет: 25 млн. лет назад в А встралии, 85, 115, 145, 175 млн. лет назад в Европе. 
Д л я  предполагаемого максимума 55 млн. лет назад  нет данных.
J ,  — .1 ( — эпохи юры; ранний мел; пс — неоком, ар — апт, a l — альб; поздний мел: cm — 
ссиоман, t  — турон, с — кон ьяк , s — сантон, ср — кампан, m  — Маастрихт; кайнозой: 
Рс — палеоцен, Е с — эоцен, Ос — олигоцен, Мс — миоцен, Р1с — плиоцен.

Ш кала абсолютного времени по К альп у  (1961). Палеош ироты определены по И рвингу 
(1964). При составлении кривы х использованы данные Юри и др. (1951), Лоуенш тама и 
Эпштейна (1954, 1959), Д орм ана и Ж илла (1959а, б), Боуэна (1961а, б, в, г, 1962а, 
1963а, 0), Боуэна и Ф ритца (1963), Боуэна и Фонте (1963), Н айдина и  др. (1956, 1964), 
Тейс и др. (1957)

пературных условий показал (Вей, 1966; Keyes, 1968), что в кай
нозое наибольшие температуры были в начале миоцена, когда 
Новая Зеландия располагалась па рубеже тропического и суб
тропического поясов. Затем происходило неуклонное поншкение 
температур: субтропические в миоцене, умеренно-теплые в плио
цене, умеренно-холодные до субантарктических в плейстоцене.

Пересмотр возраста ряда горизонтов миоцена Новой Зеландии 
и новые сведения о температурных условиях обитания многих 
индо-тихоокеанских родов моллюсков позволили Бю и Максвеллу 
(Beu, Maxwell, 1968) построить температурную кривую, своим 
характером поразительно напоминающую изотопную-палеотем- 
пературную кривую Девере (фиг. 52). Различия абсолютных зна
чений этих двух кривых вполне понятны (использовались различ
ные группы фауны, различный подход к оценке абсолютных зна
чений и т. п.). Палеотемпературная кривая Хорниброка (Ног-
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Tt °C

Ф и г ;  52. Температурны е кривые д л я  кайнозойских морей Новой Зеландии
I  — предполагаемые температуры по данным распространения индо-тихоокеанских родов

моллю сков в разрезе о. Ю жного. По Бю  и М аксвеллу (Beu, M axw ell, 1968, фиг. 4).
I I  — изотопные палеотемпературы. П о Д евере (D evereux, 1967в, фиг. 1). 1 — по планктон

ным фораминиферам, 2 — по макрофауне и зоогенным известнякам . Кажды й отрезок 
представляет определенный стратиграфический диапазон, из которого отобраны образ
цы. Температуры  приведены к ш ироте Веллингтона (41° ю .ш.)

nibrook, 1967) для кайнозоя Новой Зеландии, основанная на па
леонтологических данных, принципиально близка рассмотренным 
двум кривым: наиболее теплые условия предполагаются в конце 
эоцена и в первую половину миоцена; максимальные температу
ры были в раннем миоцене.

Дюрхэм (Durham, 1952, 1959), основываясь главным образом 
на результатах изучения кайнозойских моллюсков Тихоокеанско
го побережья Северной Америки, рисует следующую картину 
(которой придается глобальный масштаб) изменения температуры 
морских бассейнов кайнозоя: в палеоцене-эоцене тропические 
пояса были очень широкими; после максимума в эоцене на про
тяжении остальной части кайнозоя происходило снижение тем
пературы.

По Ш варцбаху (Schwarzbach, 1968), кайнозойская темпера
турная кривая Австралии и Новой Зеландии существенно отли
чается от кривой для Европы и Северной Америки. Если в Евро
пе Т постепенно понижались с начала кайнозоя (точнее, с эоцена, 
так как о палеоценовых температурах сведений мало) и эта же 
тенденция в целом характерна и для Северной Америки, то в Авст
ралии и Новой Зеландии максимальные Т были в середине кайно
зоя. По мнению Ш варцбаха, снижение температуры в кайнозое — 
тенденция глобального масштаба, а искажение этой картины 
новозеландскими и австралийскими данными связано с явлением 
дрейфа континентов, особенно интенсивно проходившим именно 
в кайнозое.

Новозеландские данные в целом, по-видимому, подтверждают 
представление об эоцене как очень теплой эпохе, но эти же данные
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свидетельствуют также и о том, что после эоцена снижение Т не 
было равномерным. Высокие значения Т для послеэоценового 
времени в Новой Зеландии и Австралии, очевидно, не совпадают 
с выводом Эмилиани (Em iliani, 1954, 19566, 1961а и др.) 
о постепенном снижении поверхностных температур высоких 
широт и абиссальных температур экваториальной части Тихого 
океана в течение кайнозоя (см. далее).

Значительные колебания Т в плиоцене и раннем плейстоцене 
Новой Зеландии установлены как методом изотопной палеотермо
метрии (по 6 0 18 в раковинах некоторых моллюсков, планктонных 
и бентосных фораминифер), так и по микропалеонтологическим 
данным (по соотношению холодноводкых и тепловодных форами
нифер, по характеру завивания раковин Globigerina pachyderma) 
(Devereux et a l., 1970). Исследованный материал происходит 
из карбонатно-терригенного разреза плиоцена (450 м) и плейсто
цена (300 м) южной части о. Северного. В раннем плиоцене этот 
регион был частью открытого океана с глубинами более 300 м, 
а в позднем плиоцене и в раннем плейстоцене здесь существовал 
обширный залив. Температуры поверхностных вод никогда не 
были ниже современных значений, характерных для этих широт 
(40^42° ю. ш.). В середине плиоцена, в начале плейстоцена и, 
возможно, в позднем плейстоцене были значительные понижения Т, 
обусловленные развитием плиоценового и плейстоценового оле
денения в Южном полушарии.

Температуры поверхностных и донных вод океанов 
в плейстоцене

П о в е р х н о с т н ы е  т е м п е р а т у р ы .  Шотт (Schott, 
1935) обратил внимание на циклическую смену комплексов пе
лагических фораминифер в колонках четвертичных осадков эк
ваториальной части Атлантики, поднятых во время экспедиции 
«Метеор» в 1925—1927 гг. В частности, Шоттом было установлено 
чередование в колонках горизонтов, обогащенных и, наоборот, 
обедненных раковинками Globorotalia menardii. Подобную смену 
он объяснил температурными колебаниями поверхностных вод 
Атлантического океана, обусловленными чередованиями леднико
вых и межледниковых эпох. Шотт пришел к выводу, что по 
планктонным фораминиферам донных колонок океанов можно 
получить данные о колебаниях климата в четвертичном периоде.

Эриксон и Воллин (Ericson, W ollin, 1956а, б; Ericson et al., 
1956; 1961) развили эти представления Шотта. Для оценки коле
баний Т поверхностных вод экваториальной Атлантики и Кариб- 
ского моря в течение четвертичного периода они произвели подсчет 
содержания относительно холодноводных и тепловодных фора
минифер в последовательных сечениях колонок донных осадков. 
К группе тепловодных форм принадлежат, в частности, подвиды
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Globorotalia menardii, а к группе холодноводных — Globigerina 
inf lata и др. По процентному содержанию представителей этих 
двух групп Эриксон и Воллин для каждой колонки строили 
«климатические кривые». В пределах исследованного ими страти
графического диапазона донных осадков, накапливавшихся на 
протяжении последних 250 тыс. лет, установлено 6  фаунисти- 
ческих зон. Эти зоны отражают климатические изменения, про
исходившие на акватории экваториальной Атлантики и Карибского 
моря после окончания канзасского (миндельского) оледенения.

Эриксон и Воллин, а также М. С. Бараш  (Бараш, 1964, 1970) 
применяли и некоторые другие модификации указанного метода 
оценки поверхностных температур воды по планктонным фора- 
миниферам.

Эмилиани (Em iliani, 1954,1955а, б, 1966а, б и другие его работы) 
разработал метод температурного анализа по 0 18/ 0 1в карбонатов 
раковин планктонных и бентосных фораминифер. Получение 
среднегодовых значений температур по планктонным форамини- 
ферам, согласно Эмилиани, возможно при соблюдении двух основ
ных условий: обитанием фораминифер на строго определенной 
глубине и наращиванием СаС03 их раковин при отсутствии се
зонных колебаний температуры. В частности, 90% особей видов 
Globigerinoides sacculifera и Gl. rubra, по которым Эмилиани в 
основном проводит палеотемпературные определения, в низких 
широтах, по его данным, обитает в поверхностном слое воды, 
не спускаясь глубже 50 м. Сезонные температурные колебания 
в пределах этого слоя в тропиках весьма невелики. Так, напри
мер, в центральной части Карибского моря летняя Т поверхност
ных вод 27°, а зимняя 26°, причем Т на глубине 50 м всего на 1° 
ниже поверхностной температуры. Поэтому по упомянутым видам, 
обитающим в низких широтах, можно получить среднегодовые 
температуры поверхности воды. В умеренных и высоких широ
тах, где сезонные колебания Т воды значительны, этими видами 
регистрируются летние значения Т.

Пробы фораминифер отбираются через каждые 10 см колонок 
из слоя осадка толщиной 2 см. Вес моиовидовой пробы для масс- 
спектрометрического анализа 5 мг. Число особей вида в такой 
пробе может быть различным: от 60 экземпляров толстостенных 
крупных раковин Globorotalia menardii tumida до 600 экземпля
ров тонкостенных мелких раковин Globigerina bulloides. По колон
кам, из которых отбирались пробы, проводилось определение абсо
лютного возраста различными методами (по С14, Pa 231/Th230, по 
скорости накопления ТЮ 2 и др.).

Так как значения среднегодовых температур можно получить 
по низкоширотным фораминиферам, обитающим в верхних го
ризонтах толщи воды (см. выше), то для оценки климатических 
колебаний, отмечавшихся в течение плейстоцена, Эмилиани (Emi
liani, 1955а, 1956а, 1958а, 19616; Rosholt et a l., 1962) исследовал 
колонки донных осадков тропического и субтропического поясов
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Тихого и Атлантического океанов, Карибского и Средиземного 
морей. Исследованные колонки охватывали отрезок времени, 

.соответствующий последним 600 тыс. лет. Были получены цикли
ческие колебания Т периодичностью примерно в 40 тыс. лет. 
Наиболее отчетливо они регистрировались по Globigerinoid.es 
sacculifera и Gl. rubra; менее отчетливо по формам, обитающим 
на больших глубинах (до 120—150 .«), — Globorotalia tumida, 
Pulleniatina obliquiluculata и др.

Д ля восточной части экваториальной Пацифики отмечено 
уменьшение Т на 3 с позднего плиоцена до раннего плейстоцена; 
в плейстоцене следовали колебания с амплитудой около 3е, од
нако в целом нет ясной картины температурных колебаний, вслед
ствие наложения локального влияния вертикальной циркуляции 
вод. Тем не менее Эмилиани намечает для Тихого океана 15 пол
ных температурных циклов, из которых семь последних кор- 
релируются с ледниковыми и межледниковыми эпохами, устанав
ливаемыми на суше. По представлениям Эмилиани, наиболее 
древнее гюнцское оледенение (оледенение Небраска Северной 
Америки) происходило 300 тыс. лет назад (1955а, фиг. 15; 19616) 
(фиг. 53-11).

Более ясная картина климатических изменений плейстоцена 
получена для экваториальной Атлантики и Карибского моря. 
Это объясняется тем, что Атлантический океан в плейстоцене, 
как и ныне, был непосредственно связан с Северным Ледовитым 
океаном, что обеспечивало прямой тепловой обмен. Амплитуда 
температурных колебаний, регистрируемая по планктонным фо- 
раминиферам, здесь достигала 6 —7°.

В дальнейшем Эмилиани (Em iliani, 1964, 1966а, б, 1967а, б) 
основное внимание уделял определению изотопных температур 
плейстоцена главным образом по планктонным формам из колонок
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Ф иг. 53. Графики колебания температуры поверхностных вод Атлантического океана и 
Карибского моря в  плейстоцене, полученные по данным изучения изотопного состава 
кислорода в  карбонате планктонных фораминифер. П о Эмилиани (E m ilian i)
1 — для центральной части К арибского моря (19666, фиг. 5); I I  — обобщенный график 
д л я  экваториальной части А тлантического океана (19616, фиг. 9)
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Карибского моря и в меньшей мере из колонок Атлантического 
и Тихого океанов.

По Globigerinoides sacculifera из колонок Карибского моря для 
последних 425 тыс. лет построена температурная кривая, состоя
щая из восьми полных циклов, продолжительность которых около 
40—50 тыс. лет: от 21—22° (ледниковые эпохи) до 26—27° (меж
ледниковые эпохи) (фиг. 53-1). По предположению Эмилиани, 
полученные минимумы изотопных палеотемператур соответствуют 
минимумам циклов инсоляции Миланковича. Изучение колонок 
глубоководных осадков, по мнению Эмилиани, заставляет су
щественно пересмотреть укоренившиеся представления о том, 
что в плейстоцене было четыре главных оледенения, начавшихся 
0 ,6 —1 , 0  млн. лет назад, продолжительностью 1 0 0  тысяч лет и 
более каждое. Теперь, очевидно, можно говорить о 16 крупных 
температурных колебаниях, каждое из которых, возможно, со
ответствует ледниково-межледниковому циклу. Действительное 
число оледенений во время плейстоцена пока не может быть оце
нено, прежде всего потому, что неизвестно точное положение гра
ницы плиоцен-плейстоцен. Во всяком случае, позднекайнозой
ские оледенения не ограничивались только плейстоценом, но были 
уже и в плиоцене. Очень низкие температуры были получены 
по итальянским разрезам для их заведомо плиоценового отрезка 
(Em iliani, 19676). В разрезе скважины, пробуренной в Карибском 
море юго-западнее о. Ямайки, колебания SO18 раковин форами
нифер достигают полной ледниково-межледниковой амплитуды 
как выше, так и ниже плио-плейстоценовой границы, устанавли
ваемой здесь на рубеже 700 тыс. лет (Bolli et a l., 1968).

М. С. Бараш  и Т. С. Громова (1969) опубликовали результа
ты одновременного изучения колонок донных осадков Северной 
Атлантики методом количественного микропалеонтологического 
анализа и методом изотопной палеотермометрии. Климатические 
кривые, построенные по соотношению холодноводных и тепло
водных видов планктонных фораминифер, и изотопные палео- 
температурные кривые в общем совпадают (был исследован от
резок разреза, охватывающий верхние горизонты плейстоцена 
и голоцен). Во время рисс-вюрмского межледниковья темпера
туры поверхностных вод изменялись от 10,5 до 14°. По формам, 
обитавшим в течение последнего вюрмского оледенения, заре
гистрированы два температурных минимума — около 5°, а также 
один максимум (до 10,3°).

В работе японского исследователя Оба (ОЬа, 1969) сообща
ются результаты изотопного палеотемпературного анализа по 
фораминиферам из трех колонок осадков Индийского океана 
(к югу от Индостана между 2—6 ° с. ш., глубины 2,5—4,3 км, 
длина колонок 123—384 см). По раковинам Globorotalia тепаг- 
dii были построены палеотемпературные кривые с двумя осцил
ляциями, амплитуда которых порядка 6 ° С (колебания значений 
Т от 14,6—17,7 до 20,4—23,6° С). Эти кривые в общем совпадают
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с  кривыми, построенными по данным количественного подсчета 
теплолюбивых форм, и, кроме того, весьма напоминают изотопные 
палеотемпературные кривые Карибского моря и тропической 
части Атлантического океана.

Появились сведения об изотопном составе кислорода форами
нифер Ледовитого океана (van Donk, M athieu, 1969). По планк
тонным фораминиферам из колонок Чукотского моря (длина 27 см, 
интервал времени 25 тыс. лет) выявлено резкое обеднение О18 

(на 4°/00) поверхностных слоев воды и достижение нормального 
для океанов отношения 0 18/ 0 16 на глубине 350 м\ изменение кон
центрации О18 с глубиной весьма тесно коррелируется с измене
нием солености: 0,8 ° / 0 0  на 1° / 00 солености. Оказалось, что 6 0 18 
в раковинах Globigerina pachyderma равна прим ерно+ 1,15°/00. 
Это значение оставалось постоянным с конца последнего оледе
нения, что рассматривается как свидетельство неизменности 5 
и Т воды Чукотского моря в течение указанного интервала време
ни.

Очевидно, крупные циклы, выявляющиеся по палеотемпера- 
турным кривым, основанным на б планктонных фораминифер 
различных океанов, должны совпадать. Одним из доказательств 
этого вывода являются данные Оба (см. выше). Конечно, полного 
и точного совпадения по всем океанам вряд ли следует ожидать. 
В частности, несомненно, что поверхностные воды Атлантическо
го океана в плейстоцене были несколько холоднее вод Тихого 
океана.

Однако асинхронность плейстоценовых колебаний поверхност
ных Т различных океанов едва ли была такой значительной, 
как это допускается Эриксоном и Воллином (Ericson, W ollin, 
1970). На основе количественного подсчета раковин комплекса 
Globorotalia menardii в колонках Атлантического (эти данные ими 
опубликованы ранее; см. выше) и Тихого океанов (район к югу 
от о. Пасхи) они пришли к выводу о неодновременности колеба
ний Т поверхностных вод двух океанов. Морин и другие (Morin 
et a l., 1970) оспаривают этот вывод. Как и Эмилиани (Em iliani, 
1970) и ряд других исследователей, они подчеркивают недосто
верность климатических заключений, основанных только на 
Globorotalia menardii. По их мнению, количественный подсчет 
какого-либо одного вида вне области его типичного развития 
может привести к заключениям, не совпадающим или даже проти
воположным выводам, основанным на количественном анализе 
всей планктонной ассоциации.

Д о н н ы е  т е м п е р а т у р ы .  Производились также оп
ределения Т по 6 0 18 карбонатов раковин бентосных фораминифер 
Тихого и Атлантического океанов (Em iliani, 1955а).

Как показали исследования Смита и Эмилиани (Smith, Em i
liani, 1968), изотопные Т, полученные по раковинам донных фо
раминифер (ffanzawaia , Angulogerina, Bolivina, Uvigerina) Тихого 
океана (близ берегов Н икарагуа, глубина от 20 до 3200 м), хорошо
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совпадают с непосредственно наблюдаемыми значениями темпе
ратур.

В целом пики графиков, построенных по бентосным и планк
тонным формам, совпадают, но, естественно, резко различаются 
абсолютными значениями Т. Так в колонке № 234 (экваториальная 
Атлантика, 5°45' с. ш., 21°43' з. ш., глубина 3577 м) амплитуда 
колебаний Т по бентосу от 0 до 3—4°, а по планктону — от 19—20 
до 25—27° С (Em iliani, 1958а, фиг. 5).

Изотопный температурный анализ проводился главным об
разом по представителям Nodosariinae и некоторым Rotaliidae. 
Для ледниковых эпох получены следующие значения Т: в эква
ториальной части Тихого океана от 0,4 до 2,3°, в среднем 1,6°, 
что почти совпадает с современными донными температурами мес
та обитания (1,7°); в экваториальной Атлантике от 0,4 до 0,7°, 
в среднем 0,4°, т. е. примерно на 2° ниже современных донных Т. 
Для межледниковых эпох: в Тихом океане значения донных Т 
в среднем равны 2,4° (от 1,5 до 3,7°), т. е. повышаются всего на 
0,8° по сравнению с ледниковыми Т; в Атлантическом океане 
средние значения Т —4,4° (от 3,3 до 5,7°), т. е. на 2—3° выше совре
менных температур.

Таким образом,, донные температуры Тихого океана почти 
не изменялись в течение плейстоцена, в то время как в Атланти
ческом океане амплитуда колебаний Т донных вод достигала 4°. 
Это объясняется тем, что Атлантический океан, объем воды ко
торого значительно меньше объема Тихого океана, получал боль
ше межледниковых талых вод, так как он открыт на север. Умень
шение к настоящему времени рассчитанных значений изотопных 
температур донных вод Атлантики, возможно, также связано 
с тем, что изотопный состав вод океана во время межледниковпй 
был легче, чем ныне; поэтому применяемая поправка должна быть 
больше — 0,3 ° / 0 0  (о поправках см. главу V).

Лидз и другие (Lidz et a l . , 1968) по Карибскому морю, Оба 
(ОЬа, 1969) по Индийскому океану, ван Донк и Мэтью (van Donk, 
Mathieu, 1969) по Ледовитому океану получили различные значе
ния бО18 для бентоса и планктона, причем тенденция изменения 
б во времени по обеим группам фораминифер оказывается в об
щем одинаковой. Полученные различия б трактуются как пока
затель различий Т, обусловленных различными глубинами оби
тания.

По ван Донку и Мэтью, за последние 11 тыс. лет (т. е. с конца 
последнего оледенения) б донных фораминифер Чукотского моря 
изменилась с +  4,3 ° / 0 0  до +  3,1 °/00. Большая часть разницы 
(1 ,2 °/00) обусловлена температурным фактором; допускается, что 
в ледниковую эпоху Т донных вод Чукотского моря былашример- 
но на 5° ниже современных значений Т (т. е. была порядка —5°).

Иные результаты были получены Дюплесси, Лало и Вины» 
(Duplessy, Lalou, Vinot, 1970а). По их данным, различные бен- 
тосные фораминиферы из одного и того же слоя одной из колонок
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Северной Атлантики обладают различными значениями б. Рас
считанные по полученным цифрам б «температуры» изменяются 
в интервале от 4,4 до 6,6° С, тогда как действительные донные 
температуры воды 2,8—3,2° С. Эти различия 6 Дюплесси и его 
коллеги связывают с биологическим фракционированием изото
пов кислорода фораминиферами. По их данным, совпадающим 
с наблюдениями упоминавшихся выше исследователей, можно 
отметить, что: 1) бентосные формы обогащены б О18 по сравнению 
с планктоном, 2) графики изменения бО18, построенные по бен
тосу и планктону, имеют одинаковый характер. Но, по их мнению, 
кривые изменения б, построенные по разрезам колонок, отражают 
не палеотемпературные колебания четвертичного периода, а ва
риации изотопного состава кислорода океанов в результате рас
ширения или, наоборот, сокращения полярных ледников.

Н е к о т о р ы е  к р и т и ч е с к и е  з а м е ч а н и я .  Ме
тод изотопного палеотемпературного анализа по фораминиферам, 
разработанный Эмилиани, может быть применен при изучении 
не только плейстоценовых осадков океанов, но и толщ другого 
возраста. Поэтому прежде всего несколько общих замечаний
0 методе. Среднегодовые Т по планктонным формам метод Эмилиа
ни может дать только для пояса низких широт, в пределах которо
го фораминиферы могут обитать в верхнем слое воды с почти по
стоянной в течение года температурой. В умеренных и высоких 
широтах по планктонным фораминиферам можно получить лишь 
температуры определенных сезонов года. Кроме того, здесь Т 
даже небольших глубин отличаются от температур собственно 
поверхностных.

Серьезной критике подвергаются со стороны ряда исследо
вателей как метод, применявшийся Эмилиани, так и полученные 
им результаты по плейстоценовым температурам.

Только для верхней части глубоководных колонок Атлантики 
и Карибского моря, исследованных Эмилиани, получаются ре
зультаты, совпадающие с «климатическими кривыми» Эриксона 
и Воллина (см. ранее). По нижним горизонтам оба метода дают 
не совпадающие результаты. Эриксон и Воллин (Ericson, Wol- 
lin , 1964; Ericson, 1961) не согласны с «короткой» хронологией 
Эмилиани. По их мнению, гюпцское оледенение началось примерно
1 млн. лет, а не 300 тыс. лет назад, как полагает Эмилиани. Эриксон 
и Воллин считают, что в исследованных колонках представлены 
осадки, соответствующие в основном только двум последним оле
денениям. Ими критикуются, как мало обоснованные, представле
ния Эмилиани об аккумуляции СаС03 фораминиферами, которые он 
использует в изотопном палеотемпературном анализе, только в верх
них слоях воды. Эриксон и Воллин полагают, что СаС03преимущест
венно секретируется планктонными фораминиферами, обитающими 
набольших глубинах; но, как известно, различные слои океаничес
ких вод отличаются не только температурой, но и изотопным 
составом кислорода.
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Эмилиани (Em iliani, 1964, 1967а, 1970), возражая своим 
оппонентам (Ericson, 1961; Ericson, W ollin, 1956а, б; 1964; 
Ericson et al., 1956, 1961 и другие работы ламонтских авторов), 
критикует их за нежелание понять основы применяемого им мето
да. Он еще раз подчеркивает, что обитание определенных видов 
пелагических фораминифер в верхнем слое океанической воды 
несомненно, что по подобным формам в областях, где отсутствуют 
значительные сезонные изменения Т, можно определять средне
годовые температуры. В частности, Эмилиани указывает, что 
Лидз (Lidz, 1966) произвел, микропалеонтологический анализ 
карибских колонок, которые были исследованы на 0 18/0 1G (Emi
lian i, 1966а), и нашел, что результаты, полученные обоими мето
дами, удовлетворительно совпадают для последних 225 тыс. лет.

Как Эмилиани, так и Лидз не согласны с выбором ламонтски- 
ми авторами в качестве одного из основных видов при оценке 
температурных колебаний в плейстоценовых колонках Globoro- 
talia menardii. Различные подвиды этого вида могут существовать 
при различных температурах. Эмилиани считает принципиально 
неверным оценивать смену температурных условий по изменению 
относительных количеств фораминифер, так как эти количества 
контролируются влиянием не только Т, но и других факторов. 
В частности, заключение о том, что число экземпляров вида G. 
menardii прямо пропорционально Т, неверно. В значительной 
мере именно этим обстоятельством объясняется несовпадение 
результатов микропалеонтологического и изотопного анализов 
для нижних участков атлантических и карибских колонок.

С иных позиций критикуют Эмилиани Донн и Шоу (Donn, 
Shaw, 1967).

По Донну и Шоу, температурная кривая, предлагаемая Эми
лиани для последних 435 тыс. лет, вряд ли верна для всех отрез
ков этого интервала времени. Эмилиани, прежде всего, неверно 
определяет ( в сторону завышения) темп накопления в плейсто
цене глобигериновых илов. Слабо или вовсе отсутствует статис
тическая увязка этой кривой с кривой инсоляции Миланковича. 
Эмилиани (1967а) обвиняет Донна и Шоу в предвзятости, в заведо
мо неверной интерпретации фактов и искажении опубликованных 
им выводов. Дискуссия между Эмилиани, с одной стороны, и Дон
ном и другими авторами, с другой, это прежде всего дискуссия 
о причинах возникновения оледенений. Эта проблема — далеко 
за рамками нашей работы, поэтому мы оставляем дальнейшее 
рассмотрение существа спора между Эмилиани и его противни
ками.

Серьезные возражения, направленные против принципиальных 
основ метода построения палеотемпературных кривых по £Ю18 фо
раминифер, были высказаны рядом ученых (Olausson, 1965, 1969; 
Shackleton, 1967; Dansgaard, Tauber, 1969; Duplessy et al., 1970a). 
Суть этих возражений заключается в том, что колебания 5 рако
вин плейстоценовых фораминифер в основном зависят от коле
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баний изотопного фона, но не от температурных колебаний океа
нических вод. Последние, конечно, также отражались на изотоп
ном составе кислорода раковин фораминифер, но часто маскиро
вались более значительными колебаниями SO18 воды.

Олауссон (Olausson, 1965, 1969) на основании изучения коло
нок глобигериновых илов тропического и субтропического поясов 
Северной Атлантики оценивает амплитуду температурных коле
баний в течение позднего плейстоцена примерно 3°. Причем он 
отмечает, что меняющиеся значения содержания О18 раковин 
планктонных фораминифер в колонках могут отражать колеба
ния поверхностных температур или (и) могут быть связаны с из
меняющейся способностью донных вод растворять СаС03 рако
вин*. В экваториальной части Тихого океана, по Олауссону, 
в течение плейстоцена если и были какие-либо температурные 
колебания, то они, вероятно, были весьма незначительными (±1° С 
или даже меньше), чтобы влиять на распространение планктонных 
фораминифер. По подсчетам этого исследователя, колебания 
бО18 донных вод экваториальной части Тихого океана в плей
стоцене, обусловленные чередованием ледниковых и межлед
никовых эпох, были большими (1,05—1,31°/00), чем предполагает 
Эмилиани (0,5°/00) (см. стр. 108). Эти-то колебания б донных 
вод и являются причиной изменения значения б в раковинах 
бентосных фораминифер, которые Эмилиани связывает с темпера- 
турнымиколебаниямиплейстоцена. По мнению Эмилиани (Emiliani, 
1966а, 1970), более высокие колебания б, подсчитанные
Олауссоном для восточной части экваториальной Пацифики, 
объясняются тем, что Олауссон не учел быстрое выравни
вание значений б в этом океане, вследствие интенсивного и 
быстрого вертикального перемешивания вод.

При подсчете колебаний б океанических вод, в связи с чере
дованием ледниковых и межледниковых эпох, Дансгаард и Тау
бер (Dansgaard, Tauber, 1969) исходили из несколько иных оценок 
размеров материковых ледовых шапок плейстоцена и среднего 
значения б льдов последнего оледенения по сравнению с теми 
цифрами, которые были приняты Эмилиани. В частности, по их 
данным, среднее значение б континентальных льдов во время 
оледенения было равно — 30°/00 (а не — 15°/00, по Эмилиани). 
По оценке Дансгаарда и Таубера, изотопный состав кислорода 
океанов при переходе от ледниковых эпох к межледниковьям 
изменялся на 1,2°/00 (по Эмилиани, на 0,5°/00). По их мнению,

* Рю диман и Х изен  (R u d d im an , H eezen, 1967) отмечают, что в результате 
дифференцированного растворения раковин  различного вида фораминифер 
на дне происходит наруш ение первичного планктонного комплекса: сохра
няю тся виды с устойчивой раковиной и устраняю тся формы,'скелетные к ар 
бонаты которы х быстро растворяю тся. Это обстоятельство, по их мнению, 
может я в л я ться  причиной несовпадения результатов определения палео
температур методом Эмилиани с данными, получаемыми Эриксоном и Вол- 
лином при  подсчете отдельных видов.
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лишь примерно 1/3 колебаний изотопного состава кислорода 
СаС03 раковин фораминифер связана с изменениями Т, а осталь
ные 2/3 отражают вариации водного фона. По Эмилиани (Emi- 
liani, 1966а, 1970), наоборот, только 30% общей амплитуды ко
лебания 6018 ледниковая эпоха/межледниковье могут быть свя
заны с колебаниями водного фона. Если же изотопная амплитуда 
полностью отражает колебания Т, то эти последние для Карибско
го моря и экваториальной части Атлантического океана по зна
чениям 6 в раковинах мелководных фораминифер (Globigerinoides 
sacculifera, G. rubra) равны 7—8° С (амплитуда значений 6018 
1 ,6 —1 ,8°/00).

Шекльтон (Shackleton, 1967) разделяет представления Олаус- 
сона, Даисгаарда и Таубера о том, что основной причиной изме
нения 6 0 18 СаС03 раковин плейстоценовых фораминифер являют
ся колебания изотопного состава кислорода океанических вод 
в результате чередования ледниковых и межледниковых эпох. 
Он определил по материалу, полученному в западной части эк
ваториальной Атлантики, что амплитуды изменения 6 0 18 бентос- 
ных и планктонных фораминифер примерно одинаковы и равны 
1,4—1,6°/00. Подобные изменения не могут быть объяснены дейст
вием только Т, ибо в настоящее время в условиях межледниковья 
донные температуры всего лишь -(- 2—3°. Если бы указанная 
выше амплитуда создавалась действием лишь одного температур
ного фактора, то это соответствовало бы понижению донных Т 
в ледниковую эпоху на 6—7°, что невозможно. Шекльтон связы
вает изменение SO18 карбонатов раковин фораминифер с колеба
ниями изотопного состава кислорода океанов в результате вариа
ций объема материковых льдов.

Дюплесси и другие (Duplessy et al., 1970а) в колонках четвер
тичных осадков восточной части Северной Атлантики нашли, 
что различные виды фораминифер из одного и того же горизонта 
обладают различным изотопным составом кислорода; это явление, 
по их мнению, обусловлено метаболическим фракционированием 
О18. Однако в целом амплитуды колебания 6018 планктонных и бен- 
тосных видов (бентосные формы обогащены О18 по сравнению с 
планктонными) в пробах последовательно отобранных из раз
личных горизонтов колонок, как и по данным Шекльтона, пример
но одинаковы, что объясняется воздействием одного и того же фак
тора. Как и Шекльтон, французские авторы, в качестве такого 
фактора рассматривают колебания изотопного состава океаниче
ской воды.

Летолль и другие (Letolle et a l., 1971) полагают, что выявлен
ные ими колебания изотопного состава кислорода четвертичных 
органогенных карбонатов Западного Средиземноморья в основном 
контролируются воздействием климатических колебаний, но в 
определенной степени зависят также и от изменений местных 
гидрологических условий.

Специально разработанная методика изучения структуры по
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пуляций планктонных фораминифер верхнечетвертичных осадков 
Атлантического океана близ Багамских островов позволила Линтсу 
и Джаду (Lynts, Judd, 1971) выявить колебания видового состава 
популяций, которые они связывают с климатическими флюктуа
циями плейстоцена. По их подсчетам, в позднем плейстоцене 
в западной части экваториальной Атлантики колебания темпе
ратур межледниковых и ледниковых эпох составляли 3—4°. 
На этом основании Линтс и Джад полагают, что колебания 6 0 18 
воды Атлантического океана в позднем плейстоцене было больше 
предполагаемого Эмилиани и меньше рассчитанного Шекльто- 
ном, Дансгаардом и Таубером.

По С. А. Горбаренко (1971), эти колебания составляли не ме
нее 0,9—1,0°/00.

Лидз и ее коллеги (Lidz et a l., 1968) не согласны с теми оп
понентами Эмилиани, которые связывают изменения бО18 рако
вин фораминифер в основном или даже полностью с колебаниями 
водного фона. По их данным, в Карибском море амплитуда коле
баний значений б у глубоководных видов вдвое меньше, чем 
у мелководных форм; на этом основании предполагается, что ко
лебания изотопного состава кислорода воды не могут составлять 
более половины изотопных колебаний, измеренных в раковинах 
фораминифер.

Шекльтон обращает внимание на известный факт влияния 
солености воды на расселение планктонных фораминифер. Он 
присоединяется к заключению Броекера о том, что распростра
нение фораминифер в большей степени зависит от солености, чем 
от температуры воды. Эмилиани (1954) показал, что вертикальное 
распространение планктонных фораминифер контролируется 
плотностью воды. Как известно, плотность растет с повышением 
солености. В ледниковые эпохи при возрастании солености воды 
растет и ее плотность. Следовательно, заключает Шекльтон, 
виды, обитавшие в межледниковые эпохи на глубине с определен
ной плотностью (например, Globorotalia menardii), в ледниковые 
эпохи вынуждены были мигрировать в более высокие слои воды, 
обладавшие необходимой для них плотностью. Но эти более вы
сокие слои были, кроме того, и более теплыми. Таким образом, 
получается парадокс: подобные виды в ледниковые эпохи должны 
были жить в более теплой воде по сравнению с межледниковыми.

Все изотопные кривые Эмилиани, а также «климатические кри
вые» Эриксона и других авторов, как полагает Шекльтон, долж
ны быть пересмотрены: вместо «холодно» на них следует читать 
«обширные континентальные оледенения», а вместо «тепло» — 
«ледники уменьшились до современных размеров». Дансгаард 
и Таубер также считают, что кривые Эмилиани отражают изме
нения объема материковых льдов и поэтому их следует называть 
«палеогляциальными кривыми».

Как видно, получение сведений о характере изменения тем
пературных условий океанов в плейстоцене на основании изуче
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ния фораминифер — задача очень трудная. В такой сложной 
биогеохимической системе, как океан в плейстоцене, картина из
менения водного фона была особенно пестрой. И это — основное 
осложнение интерпретации цифр изотопных определений. Кроме 
того, как при изотопном анализе, так и при проведении микро- 
палеонтологического анализа по принципу Шотта затруднения 
возникают вследствие неполноты наших знаний о влиянии тем
пературы, солености, плотности, глубины и других факторов на 
распространение фораминифер.

Полностью можно присоединиться к тем исследователям (Ver- 
gnaud Grazzini, 1968 и др.), которые подчеркивают необходимость 
тщательного изучения экологии, биологии и морфологии совре
менных фораминифер, собранных на точно фиксированных глу
бинах, с целью получения представлений о закономерностях 
накопления изотопов кислорода их скелетными карбонатами. 
Только на подобной основе возможны надежные интерпретации 
ископаемого материала.

Значение для палеотемпературного анализа приуроченности 
отдельных видов планктонных фораминифер к определенным 
глубинам и роль сезонного эффекта в формировании СаС03 рако
винами фораминифер отмечались еще Эмилиани и Эпштейном 
(Em iliani, Epstein, 1953), а в последнее время подчеркивались 
рядом исследователей (Lidz et a l., 1968; Douglas, Savin, 1971; 
Hecht, Savin, 1970, 1971; Vergnaud Grazzini, 1968 и др.). Один 
и тот же вид в различные сезоны года и на различных стадиях 
развития может обитать на различных глубинах. Существенны 
также суточные перемещения фораминифер по вертикали. По
этому отдельные слои каждой раковины будут отличаться друг 
от друга значениями SO18 и соответственно цифрами рассчитан
ных Т. По раковинам одного и того же вида, но принадлежащих 
различным стадиям развития можно получить различные значе
ния бО18 и Т (Be, van Donk, 1971; Douglas, Savin, 1971; Hecht, 
Savin, 1971 и др.). Накопление CaC03 в основном осуществляется 
в верхних горизонтах толщи воды. Но вследствие вертикальных 
миграций, по средней пробе карбоната раковины, включающей 
все стадии развития, очевидно, будут рассчитаны Т, несколько 
ниже температуры поверхностных слоев воды. Более существен
ны отличия (в сторону занижения) средних температур, подсчи
танных по комплексу видов (Douglas, Savin, 1971).

Все сказанное свидетельствует о значительных затруднениях, 
возникающих при осуществлении палеотемпературного анализа 
по фораминиферам. Осложнения вносят также горизонтальные 
перемещения планктона. Так, на основании изучения отношения 
0 18/0 16 в раковинах некоторых планктонных организмов Персид
ского залива, установлено, что раковины птеропод формируются 
непосредственно в заливе, а скелетные карбонаты многих форами
нифер образуются преимущественно в Индийском океане (Hoefs, 
Sarnthein, 1971).
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И з о т о п н ы е  т е м п е р а т у р ы  п л е й с т о ц е н а  
у ч а с т к о в  с у ш и ,  о б р а м л я ю щ е й  Т и х и й  о к е а н .  
Эмилиани и Эпштейн (Em iliani, Epstein, 1953) изучали отноше
ние 0 18/ 0 16 в кальците раковин фораминифер «ломитских мерге
лей» нижнего плейстоцена Сан-Педро в Южной Калифорнии. 
Оказалось, что абсолютные значения по представителям различ
ных фораминифер (Cassidulina, Elphidium  и Miliolidae) различны, 
но колебания температур по всем группам одинаковы с порази
тельным совпадением пиков максимальных и минимальных тем
ператур. Различия абсолютных значений Т связаны прежде всего 
с различными глубинами обитания исследованных форм, а также 
с сезонным характером накопления СаС03 их раковинами. Но 
в целом температурные кривые по всем формам регистрируют 
похолодание в первую половину раннего плейстоцена (отвечает, 
очевидно, эпохе оледенения), сменившееся затем потеплением 
(соответствует межледниковой эпохе).

Изотопные палеотемпературы по СаС03 раковин большинства 
плейстоценовых пелеципод и гастропод Калифорнии лежат в диа
пазоне современных температурных колебаний (Valentine, Meade,
1960).

Д ля Австралии и Новой Зеландии по данным изотопных ис
следований отмечается значительное понижение Т поверхност
ных вод в плейстоцене (Devereux, 1967в, Dorman, 1966).

Температуры Средиземноморья
в позднем плиоцене и в плейстоцене

Определения изотопных температур плиоцена и плейстоцена 
Средиземноморья проводились Эмилиани и его коллегами. Ис
следованный материал — моллюски и фораминиферы из несколь
ких пунктов юга Франции, Италии и Северной Африки, а также 
фораминиферы из донных осадков восточной части Средиземного 
моря.

По раковинкам Globigerinoides rubra и Gl. sacculifera, послойно 
собранным из непрерывного разреза плиоценовых и плейстоце
новых отложений (глины с прослоями песков и диатомитов) Лека- 
стелла в Калабрии (Южная Италия), получены следующие зна
чения Т (Em iliani et al., 1961): для позднего плиоцена от 21 до 
30°; для позднего плиоцена — раннего плейстоцена от 16 до 30°; 
для позднего плейстоцена от 12 до 28°.

Эти цифры истолковываются авторами как возможно средне
летние температуры. По донным фораминиферам получены сле
дующие Т: для позднего плиоцена 14—20°; для позднего плио
цена — раннего плейстоцена 11—22°.

Таким образом, фиксируется общее снижение температуры 
от позднего плиоцена к позднему плейстоцену. В позднем плио
цене, по предположению Эмилиани (Em iliani, 19666, 19676), имели
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место холодные эпизоды; это предположение обосновывается, 
в частности, тем фактом, что по позднеплиоценовой Arctica (Сур- 
rina) islandica (Lam.) из района Пизы получены очень низкие зна
чения Т.

По 8 0 18 раковин Globigerinoides rubra и других планктонных 
фораминифер из колонки донных осадков восточной части Сре
диземного моря намечается 10 стадий изменения поверхностных 
Т в плейстоцене (Em iliani, 19556): максимальные значения равны 
современным августовским Т (25—26° С), минимальные — очень 
низкие, примерно такие, как ныне у берегов Ньюфаундленда 
(8—13° С). Следовательно, на акватории Средиземного моря в 
плейстоцене в основном было холоднее нежели ныне, а условия, 
подобные современным, существовали в относительно короткие 
отрезки времени.

Герман и другие (Herman et a l., 1969) по б планктонных фо
раминифер колонок донных осадков Ионического моря (интер
в а л '— последние 100 тыс. лет) различают последнее оледенение, 
во время которого было 11 теплых стадий; Т поверхности во 
время этих стадий не слишком значительно отличалась от со
временных средних значений.

Любопытные данные о характере изменения температуры в 
бассейне Средиземного моря за последние несколько десятков 
тысяч лет получены в результате определения 0 18/ 0 16 в раковинах 
гастропод Trochus и Patella (Em iliani, Cardini et al., 1964). Ра
ковины были собраны из «кухонных куч» пещер Итальянской 
Ривьеры (отложения в пещере накапливались в течение 40 тыс. 
лет) и Киренаики (100 тыс. лет). Наиболее древние горизонты 
киренаикской пещеры дали Т последнего рисс-вюрмского меж- 
ледниковья. Более высокие слои этой пещеры и нижняя часть 
отложений итальянской пещеры содержат раковины, по которым 
рассчитаны более низкие Т, очевидно, соответствующие времени 
последнего вюрмского оледенения. Примерно 10 тыс. лет назад 
началось общее повышение Т, достигшее максимума между 6,5 
и 4,5 тыс. лет назад. Затем в период 4800—4000 лет назад Т пони
зилась примерно на 2°, а затем произошло повышение на 1°, что 
привело к установлению современных значений Т.

Д ля различных горизонтов плейстоценовых отложений Ма
рокко, Португалии, Франции и Италии по раковинам литораль
ных моллюсков определены значения б О18, соответствующие лед
никовым и межледниковым эпохам (Em iliani, Mayeda, 1964). 
Однако расчет значений палеотемператур не производился вслед
ствие неопределенности локальных колебаний изотопного состава 
кислорода.

Шекльтон (Shackleton, 1970), исследовавший изотопный состав 
кислорода карбонатов раковин Cardium edule неолитических стоя
нок Македонии (Северная Греция), также не определял темпера
туры, вследствие неустойчивости изотопного водного фона. Но 
колебания значений 8 0 18 позволяют определить сезон сбора не
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олитическим человеком отдельных раковин (летом, зимой, в дожд
ливый сезон года).

На основании определения отношения 0 18/ 0 16 в скелетных 
карбонатах четвертичных морских моллюсков Западного Среди
земноморья (Испания, Ю жная Франция, Италия) Летолль и его 
коллеги (Letolle et al., 1971) установили различия в изотопном 
составе кислорода раковин, происходящих из отложений, син
хронных ледниковым и межледниковым эпохам. Кроме того, ока
залось, что от оледенения к оледенению происходило постепенное 
возрастание значения 6 0 18: нижний калабрий +  2,60/ 0<ъ мин- 
дель и рисс I I I  +  3,0°/0<ъ наконец, вюрм IV от + 4 ,0  до +  5,0°/Оо- 
На этом основании предполагается, что температурные условия 
каждой последующей ледниковой эпохи в Западном Средиземно
морье становились все холоднее и холоднее.

Кайнозойские температуры поверхностных и донных вод
Атлантического и Тихого океанов

Отношение 0 18/ 0 16 было исследовано в раковинах все тех же 
Globigerinoides sacculifera и Gl. rubra из палеогеновых и неогено
вых осадков Атлантического океана (Em iliani, 1956„). Экземпля
ры этих форм из олигоценовой части колонки А-167-22 показали 
Т 28,3°, совпадающую с современной среднеавгустовской тем
пературой места взятия колонки (29°50' с. ш., 76°28' з. д., глу
бина 2215 м). Д ля миоценовых проб получены значения палео
температур 22,8° (колонка № 234, 5°45' с. ш., 21°43' з. д., глуби
на 3577 м, современная Т августа 26,5°) и 24,1° (колонка NA- 
164-30, 30°04' с. ш., 76°57' з. д., глубина 1120 м, Т августа 28°). 
Следовательно, рассчитанные значения изотопных палеотемпера
тур миоцена примерно на 4° ниже современных среднеавгустов
ских Т поверхности океана в местах отбора проб.

Данные, полученные на североамериканском континенте (по 
флоре, характеру отложений) свидетельствуют о том, что в районах 
етбора проб в миоцене, наоборот, должно было быть теплее, чем 
ныне. Это расхождение Эмилиани объясняет воздействием ряда 
факторов: иным характером Флоридского течения, вероятной 
связью с Тихим океаном, возможным смещением полюсов.

Более определенны результаты, полученные по разрезу сква
жины, пробуренной в Карибском море близ о. Ямайки. Здесь по 
пелагическим фораминиферам установлено снижение Т примерно 
на 6° с олигоцена к позднему плиоцену — плейстоцену (Bolli 
et al., 1968). По донным фораминиферам восточной части эквато
риальной Пацифики как будто бы намечается снижение темпера
туры с олигоцена к плиоцену (Em iliani, Edwards, 1953; Em iliani, 
1954) (табл. 23).

Так как температуры абиссальных вод океанов на всех широ
тах определяются температурой поверхностных вод полярных
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Т а б л и ц а  23

Кайнозойские среднегодовые температуры придонных вод тропической 
части Тихого океана, определенные по бентосным фораминпферам
По Эмилиани (E m iliafli, 1954, стр. 853)

№  ко
лонок Место взяти я  пробы Г лубина,

(•и) В озраст Средние тем
пературы  (°С)

58 • С. ш. 6°44 ', з. д. 129°28' 4440 В ерхний плиоцен 2 ,2 + 0 ,5
57 С. ш. 8 ° 2 5 ',з . д. 128°48' 4607 Н иж ний •— средний 7 ,0 + 0 ,5

миоцен
53 С. ш. 15°34', з. д. 127°1Г 4725 Средний олигоцен 1 0 ,4 + 0 ,5

областей, то полученные данные должны отражать соответствую
щее снижение температур поверхностных вод в высоких широтах.

Эмилиани (1961а, б, 19666) полагает, что определенное по фо- 
раминиферам глубоководных осадков снижение Т в течение 
кайнозоя началось раньше, еще в конце мелового периода. По его 
мнению, в высоких широтах в конце позднемеловой эпохи поверх
ностные температуры были порядка 14° (подобные значения, 
рассчитанные по 0 18/ 0 16 ростров белемнитов Сибири и Аляски, 
приводит Эпштейн, 1959). Следовательно, с конца мезозоя по
верхностные Т океанических вод в высоких широтах (и соответст
венно абиссальных вод открытых океанов в низких широтах) 
понизились с 14° до 2°, т. е. на 12°. Этот вывод оспаривается мно
гими исследователями (см. главу IX).

Дуглас и Савин (Douglas, Savin, 1971) подвергли изотопному 
палеотемпературному анализу пробы кайнозойских планктонных 
фораминифер, полученные при бурении в Тихом океане. Были ис
следованы пробы, происходящие из трех районов: подводного
хребта Шатского (32° с. ш.), участка к западу от Гавайских остро
вов (19° с. ш.) и Каролинского подводного хребта (9° с. ш.). Как 
указывают авторы, температурные изменения в течение кайно
зоя на акватории северо-западной части Тихого океана принци-^ 
пиально были такими же, как и на юго-западе океана (Dorman, 
1966; Devereux, 1967в). В целом регистрируется понижение Т 
в течение кайнозоя. Так, в районе хребта Шатского регистрируе
мые значения Т для палеоцена 19—21°, а для плиоцена 10—12°.

ОБЩИЕ ЗАМЕЧАНИЯ О ПОЛУЧЕННЫХ РЕЗУЛЬТАТАХ

Изотопные палеотемпературы — это температуры воды морей 
прошлого. Они имеют весьма большое значение при реконструк
ции древних климатов. Но ставить знак равенства между палео
температурами и палеоклиматами, конечно, нельзя. Дюрхэм 
(Durham, 1959) совершенно прав, отмечая, что палеоклиматичес- 
кие интерпретации часто сводятся лишь к палеотемпературному
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анализу морской фауны, тогда как палеоклиматология должна 
изучать изменение в пространстве и во времени всех других сла
гающих климата. В работах ряда авторов намечается тенденция 
придавать изотопным определениям исключительное значение- 
для широких палеоклиматических построений. Между тем, даже 
после устранения затруднений, возникающих ныне при интерпре
тации получаемых изотопных цифр (прежде всего, после устране
ния влияния водного фона), и получения массовых изотопных 
определений на обширных площадях и для какого-то интервала 
времени т о л ь к о  по изотопным определениям нельзя будет 
составить полное представление о палеоклимате этого интервала. 
Необходимо также иметь в виду, что реальные температуры да
лёко не всегда прямо и непосредственно отражают климатическую 
зональность. Например, у  противоположных берегов одного и 
того же моря, лежащего в пределах одного климатического пояса, 
температуры воды могут различаться, вследствие влияния течений 
различной температуры или в результате отличий в характере- 
вертикальной циркуляции. Полную картину древнего климата 
можно получить лишь при всестороннем анализе всех палеокли
матических индикаторов (особенностей осадконакопления и фауны 
в морских бассейнах, характера выветривания, осадконакопле
ния, флоры и фауны на суше и т. п.), среди которых палеотемпе
ратурам принадлежит далеко не последнее место.

Н. С. Шатский (1955) отмечал, что геологам важно знать кон
кретные климатические условия прошлого, «хотя бы порядок 
величин». Изотопная палеотермометрия предоставляет возмож
ность получить конкретную информацию об одном из важнейших 
параметров палеоклимата — температуре воды древних морей.

Сообщенные в настоящей главе сведения следует понимать 
именно с учетом приведенных замечаний. В настоящее время мы 
располагаем данными о температурах обитания н е к о т о р ы х  
морских организмов (которые можно истолковать либо как сред
несезонные — летние, либо как среднегодовые температуры среды) 
в пределах н е к о т о р ы х  регионов в течение н е к о т о р ы х  
эпох геологического прошлого. По белемнитам получены темпе
ратуры тех слоев воды, которые они населяли в юрских и ме
ловых бассейнах различных районов мира; поверхностные тем
пературы этих бассейнов были на несколько градусов выше белем
нитовых температур. Двустворки позднего мела и кайнозоя, как 
правило, позволяют оценить летние температуры мелководных 
зон моря. Изотопные данные либо подтверждают уже существую
щие представления о палеоклимате (таковы данные Лоуенштама 
о раннепермских температурах Австралии), либо значительно 
расширяют и дополняют эти представления (например, данные 
Эмилиани и других исследователей о четвертичных температурах 
океанов).

Метод изотопной палеотермометрии подтверждает в общем дав
но известные представления о необычайной ширине теплых поясов
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в мезозое, но кроме того дает оценку порядка температур вод бас
сейнов этих поясов.

Крайне важное место в исторической палеоклиматологии при
надлежит выяснению изменения климата в ходе геологического 
времени. Метод изотопной палеотермометрии предоставляет важ
ные сведения об изменении температуры воды морей геологиче
ского прошлого.

В настоящее время мы располагаем некоторыми данными об 
изменении температурных условий морей в течение отдельных 
интервалов мезозоя и кайнозоя. Эти данные изложены на преды
дущих страницах главы. Так как цифры палеотемператур для 
отдельных интервалов были рассчитаны на основании изучения 
изотопного состава кислорода скелетных остатков различных 
организмов, обитавших в различных условиях и в разных палео
биогеографических (палеоклиматических) областях, то построение 
общей палеотемпературной кривой пока еще невозможно. Данные 
по отдельным интервалам свидетельствуют об ощутимых колеба
ниях температурных условий, несомненно, отражавших клима
тические изменения.

Эмилиани (Em iliani, 19666) полагает, что за последние 
150 млн. лет, т. е. с поздней юры, средняя температура земной 
поверхности понизилась на 5—10°, вследствие уменьшения сол
нечной радиации. Возможно, эти 150 млн. лет составляют часть 
последнего крупного климатического цикла. Существование та
ких циклов предполагается многими исследователями (Синицын, 
1967; Шейнманн, 1963 и другие авторы).

По-видимому, общая тенденция изменения температуры, пред
полагаемая Эмилиани, верна. Она особенно отчетливо проявля
лась в течение кайнозоя. Но на фоне этого направленного измене
ния происходили колебания температур, о которых говорилось 
выше. Возможно, они были периодическими. Однако предлагае
мая Дорманом (Dorman, 1968, см. фиг. 51) периодичность сомни
тельна. Сомнения в реальности палеотемпературной кривой Дор
иана вызваны прежде всего тем, что положенные в ее основу мате
риалы — различные органические остатки — принадлежат раз
личным палеобиогеографическим (и, следовательно, палеокли- 
матическим) областям. Между тем даже представители одной и 
той же группы (например, белемнитиды) населяли различные па
леобиогеографические области. Необходимый палеоэкологический 
и палеобиогеографический анализ обобщаемого материала (Дорман 
учел результаты 893 измерений изотопных палеотемператур, 
полученные в различных лабораториях) отсутствует. Поэтому рас
пространять полученные на ограниченной площади и на ограни
ченном материале закономерности на весь мир вряд ли возможно. 
Здесь уместно привести совершенно верное высказывание JI. Б . Ру- 
хина (1959, стр. 338): «....понять особенности древнего климата 
невозможно без изучения данных палеогеографии». По Дорману, 
периодичность колебаний палеотемператур 30 млн. лет. Он наме-
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Ф и г .  54. П алеотемпературы, определенные по 6 О18 ростров юрских и м ею вы х белемни
тов различных районов мира. П о Стевенсу (Stevens, 1971, фиг. 1)
М инимальны е зн ач ен и я  изотопных палеотем ператур: i  — Н овая Зел ан д и я , 2 — А встра
л и я  и Н овая Г ви н ея, 3 — З ап ад н а я  Европа, 4 — Ф РГ, 5 — Ф ран ц и я, 6 — Е вропейская 
часть СССР. Средние значения изотопных палеотем ператур: 7 — Е вропа, 8 — СССР 
Ш кал а  абсолю тного времени по «Phanerozoic tim e-scale» (1964). Д л я  Новой Зеландии 
новые данные; д л я  остальных районов использованы  данны е различны х авторов (см. 
фиг. 51) !

чает следующие максимумы палеотемператур (млн. лет назад): 
25, 85, 115, 145, 175. Максимум на отметке 55 млн. лет назад не 
выявлен из-за отсутствия данных (это ранний кайнозой). Экстра
поляция позволяет предполагать существование максимумов 205, 
235, 265 млн. лет назад, а также предсказать очередной максимум 
через 5 млн. лет. Такая идеально закономерная периодичность 
возможна, но имеющимися данным она вряд ли доказывается. 
Прежде всего возможны некоторые различия в абсолютных зна
чениях изотопных палеотемператур, определяемых различными 
лабораториями. Стратиграфическая корреляция обобщаемых ма
териалов, происходящих из удаленных друг от друга регионов 
и принадлежащих различным авторам, не всегда может быть 
осуществлена с необходимой детальностью. Абсолютная продол
жительность подразделений геохронологической шкалы по раз
личным источникам различна. Следовательно, и абсолютная про
должительность интервалов между соседними пиками палеотемпе- 
ратурной кривой может быть оценена различно. Дорман строит
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свою температурную кривую на основе шкалы Кальпа (Kulp,
1961). По шкале Кальпа продолжительность сеномана 20 млн. лет, 
тогда как на долю всех остальных веков позднемеловой эпохи он 
оставляет 27 млн. лет. На Симпозиуме по фанерозойской шкале 
(Phanerozoic time-scale, 1964) предположено, что все века поздне
го мела были равной продолжительности. По Кальпу, отметка 
рубежа триас—юра 181 млн. лет назад, по Симпозиуму отметка этого 
рубежа — 190—195 млн. лет назад, т. е. разница между цифрами 
двух шкал порядка 10 млн. лет, что составляет 1/3 общей продол
жительности предполагаемого «температурного периода».

И, наконец, последнее замечание о палеотемпературной кривой 
Дормана. Эта кривая увязана с предполагаемыми для данного 
континента (Европа и Австралия) палеоширотами в данный интер
вал времени (см. главу IX). При выяснении общего характера 
изменения температурных условий во всем мире в будущем, оче
видно, если доказано перемещение континентов, следует строить 
подобные кривые для определенного климатического пояса, а не 
для отдельных регионов.

Недавно Стевенс (Stevens, 1971) графически обобщил резуль
таты определений палеотемператур по юрским и меловым белем
нитам, опубликованные различными авторами за последние 15 лет 
{фиг. 54). Кривые белемнитовых температур даны для отдельных 
регионов мира. Стевенс, предполагая, что высокие значения рас
считанных палеотемператур могут являться следствием вторичного 
изотопного обмена (см. стр. 118), строит кривые только по мини
мальным значениям изотопных температур. Ось абсолютного вре
мени на графиках Стевенса нанесена по материалам Симпозиума 
по фанерозойской шкале. Поэтому, если сопоставить фиг. 51 и 
фиг. 54, то окажется, что альбский максимум, предполагаемый 
Дорманом на абсолютной отметке 115 млн. лет, по Стевенсу, имеет 
абсолютную отметку 100—105 млн. лет.



Г л а в а  д е в я т а я

ИЗОТОПНЫЕ ПАЛЕОТЕМПЕРАТУРЫ 
И НЕКОТОРЫЕ ПРОБЛЕМЫ ГЕОЛОГИИ 
И БИОЛОГИИ

ВВОДНЫЕ ЗАМЕЧАНИЯ

Некоторые проблемы истории древних бассейнов получают 
сбвершенно неожиданное освещение при получении конкретных 
данных о температуре воды этих бассейнов. К числу подобных 
проблем относятся проблема происхождения глубоководной фау
ны _и определение глубины накопления в бассейнах прошлого 
карбонатных осадков. Палеотемпературный анализ может предо
ставить дополнительную информацию (а иногда, быть может, 
и основную) при решении некоторых частных палеогеографиче
ских задач (например, при реконструкции глубины бассейна), 
а также при проведении стратиграфических исследований. При 
этом напрашивается вопрос: а как же увязываются результаты 
палеотемпературных определений с материалами палеомагнитных 
исследований, с данными мобилизма, с представлениями о пере
мещении полюсов? Именно с рассмотрения этого вопроса мы на
чинаем главу.

ПАЛЕОТЕМПЕРАТУРЫ И ГИПОТЕЗЫ ДРЕЙФА КОНТИНЕНТОВ
И ПЕРЕМЕЩЕНИЯ ПОЛЮСОВ

Критерием достоверности как мобилистских моделей, так и 
построений, предполагающих перемещение полюсов, являются 
достоверные реконструкции древних климатов и прежде всего 
палеоклиматической зональности. Достоверность палеоклимати- 
ческих реконструкций в свою очередь зависит от того, как обеспе
чена расшифровка характера изменения во времени и в простран
стве в с е х  климатических факторов. Температура древних морей 
является одним из таких факторов. Только одни палеотемператур- 
ные определения, взятые в отрыве от других палеоклиматических 
показателей, не могут быть использованы для оценки противо
речивых данных о континентальном дрейфе и движении полюсов. 
Мы не можем полностью согласится с утверждением Лоуенштама 
(Lowenstam, 1964а), что палеотемпературные данные^ имеют не
зависимое значение при установлении положения географических 
полюсов и континентов. Независимое значение имеют палеоклима- 
тические данные в целом. Что же касается палеотемпературного
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анализа, то он может предоставить ценную информацию о темпе
ратурной зональности, соответствующей климатической, лишь 
после выявления вертикальной зональности и пространственного 
смещения изотерм, прежде всего вследствие действия течений.

Примером того, как одни только данные измерения изотопных 
палеотемператур могут быть применены для мобилистских интер
претаций, являются ранние работы Боуэна (Bowen, 1961а, г, 
19626, 1963а,б). На том основании, что для кимериджа Индии 
получены более низкие температуры (18,5°), чем для мела, он до
пускал перемещение Индии с юга на север в течение мезозоя 
(1961г). Основываясь на приведенных выше (см. главу VIII) 
палеотемпературиых данных по Аргентине, Боуэн предполагал, 
что Ю жная Америка в течение юрского и мелового периодов пере
двигалась к северу в пределы тропического пояса, а в четвертич
ном периоде вновь переместилась к югу (1963а). Единичные 
палеотемпературные цифры позволили ему разместить в мезозое 
Новую Гвинею в районе не очень удаленном от Южного полюса 
(19626). Опираясь на результаты немногих палеотемпературиых 
определений по юрским и меловым белемнитам Австралии, Боуэн 
рисует довольно сложную картину движения этого континента 
в мезозое (1961а). В юрском периоде Северный полюс располагался 
в пределах Восточной Азии, а в меловом периоде — в районе 
Берингова пролива (1961г). Цифры изотопных палеотемператур 
по аптским белемнитам Мозамбика, как считал Боуэн несколько 
позже (19636), подтверждают те палеомагнитные данные, соглас
но которым Северный полюс в меловом периоде находился в районе 
п-ова Сьюард (северо-западная Аляска).

В обобщающем труде Боуэна (Bowen, 1966) подобные прямо
линейные попытки сопоставления результатов изотопных палео- 
температурных определений с палеомагнитными данными отсут
ствуют. Конечно, не истолкованные палеоклиматически (к тому 
же единичные и разрозненные) подобные определения не могут 
служить серьезной основой для выводов о перемещении полюсов 
и дрейфе континентов.

Лоуенштам (Lowenstam, 1964а) крайне осторожен при сопос
тавлении палеотемпературиых и палеомагнитных данных по пер
ми Австралии. Позднеартинские Т по брахиоподам группы Нун- 
канба близки современным среднегодовым температурам воды 
Индийского океана близ района сбора материала (см. главу V III). 
Поэтому можно было бы полагать, что Австралия в ранней перми 
занимала свое современное географическое положение. Однако 
по палеомагнитным данным Австралия располагалась южнее. 
Район сбора материала по этим данным находился примерно 
посредине между полюсом и экватором. Температуры поверх
ностных вод океана порядка 24—26° на подобных широтах вполне 
возможны для таких эпох как позднемеловая. Но в данном случае 
речь идет о раннепермской эпохе. Между временем накопления 
отложений группы Нунканба (артинский ярус) и сакмарским оле
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денением, по оценке Лоуенштама, прошло всего около 5 млн. лет. 
В течение такого короткого отрезка времени температура океа
нов, теплоемкость которых огромна, не могла так резко измениться. 
Лоуенштам не склонен также связывать резкие изменения в зна
чениях сакмарских (порядка 8°) и артинских температур (порядка 
24—26°) с дрейфом. По его мнению, нет оснований приписывать 
какого-либо значения видимому соответствию высоких Т для 
брахиопод группы Нунканба положению Австралии по палео- 
магнитным данным.

Палеомагнитные данные по мезозою и кайнозою очень разноре
чивы. Весьма велик разброс точек положения магнитного полюса, 
определенных даже по материалам только одного региона, напри
мер для Сибири (Гольберт и др., 1968). Суммирование палео- 
магнитных данных, а также данных о простирании растительных 
зон на суше и о зоогеографической зональности в море позволяет 
наметить положение полюса в юре и раннем мелу в районе Край
него Ееверо-Востока СССР; в позднемеловую эпоху полюс, оче
видно, уже сместился в Арктический бассейн (Гольберт и др., 
1968). Имеющиеся изотопные определения палеотемператур для 
юры и раннего мела в целом не противоречат упомянутому поло
жению полюса.

Субширотное распространение верхнемеловых белемнитов 
(Найдин, 1954), а также имеющиеся данные о положении поясов 
осадконакопления как в море, так и на суше, о простирании 
палеоботанических зон, все палеогеографические материалы сви
детельствуют о расположении климатических зон в позднемело
вую эпоху в пределах Евразии близком к современному (Шатский, 
1955; Синицын, 1966, 1967 и работы многих других авторов). 
Это в свою очередь определяет нахождение Северного полюса 
в позднем мелу в пункте, находящемся где-то недалеко от его ны
нешнего положения. Простирание поясов глауконитизации в 
позднем мелу, как отмечает Н. С. Шатский (1955), свидетельствует 
о возможном смещении Северного полюса не более чем на 5°. 
Цифры изотопных палеотемператур позднего мела Русской плат
формы и ее обрамления укладываются в намечаемую по литологи
ческим и палеонтологическим данным зональность.

Лоуенштам и Эпштейн (Lowenstam, Epstein, 1959; Lowenstam, 
1964а), располагавшие данными палеотемпературных измерений 
для некоторых веков мелового периода по двум и более континен
там, также пришли к выводу, что положение полюсов в поздне
меловую эпоху мало отличалось от современного. Это заключе
ние в целом согласуется с палеомагнитными результатами. Так, 
по Ранкорну (Runcorn, 1956), Северный полюс в меловом периоде 
располагался на расстоянии 16° от современного географического 
полюса, а по Коксу и Доллу (Сох, Doell, 1960),— всего лишь 
на 10°.

Австралийские авторы (Dorman, 1968; Irving, 1964), призна
ющие значительные перемещения континентальных блоков в мезо
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зое и кайнозое, предлагают для получения сопоставимых значений 
палеотемператур учитывать палеошироты. Действительно, если 
дрейф континентов был, то температурная кривая, построенная 
по образцам какого-то региона, не представляет изменение во 
времени температуры воды определенного климатического пояса, 
а отражает перемещение континентального блока в пределах 
различных поясов. Дорман (1968) на своих температурных графи
ках для мезо-кайнозоя Европы и Австралии (см. фиг. 51) наносит 
заимствованные у Ирвинга (1964) значения палеоширот Парижа 
(ныне 48,5° с. ш.) и Канберры (ныне 35° ю. ш.) в различные эпохи 
мезозоя и кайнозоя.

По Стевенсу (Stevens, 1967), данные изотопных палеотемпера
турных определений, а также палеобиогеографические материалы 
по юре Южного полушария противоречат палеомагнитным рекон
струкциям. В частности, по его мнению, в юрском периоде Новая 
Зеландия находилась в средних широтах с умеренно-теплым кли
матом, а не в высоких широтах, как это предполагается упомяну
тыми реконструкциями. Одно из доказательств нахождения Новой 
Зеландии и  южных материков (Австралиин др.) в  юрском  периоде 

на достаточном удалении от Южного полюса он видит в отсутствии 
на них следов австральной (антибореальной) фауны. В меловом 
периоде, как показывают имеющиеся фаунистические материалы, 
Новая Зеландия и Австралия находились в пределах Австраль
ной палеобигеографической области с умеренно-холодным климатом 
(Stevens, 1971). Эти материалы, а также данные изотопных палео
температурных определений (в частности, низкие значения палео
температур порядка 12—16° по белемнитам апта и альба Австра
лии— Dorman, Gill, 19596) свидетельствуют, как полагает Стевенс 
(Stevens, 1971), о перемещении в меловом периоде континентальных 
блоков Южного полушария в южном направлении.

Основываясь на палеомагнитных материалах, Ирвинг (Irving, 
1964) предполагает несколько иное, чем ныне, взаимное располо
жение Северной Америки и Европы в позднемеловую эпоху. Имею
щиеся значения палеотемператур (Ирвинг использует данные 
американских авторов по белемнитам) по обоим континентам 
примерно одного порядка: соответственно 14—24° С и 16—23° С, 
хотя европейский район сбора материала по широте расположен 
примерно на 20° севернее, а в целом оба района располагаются в 
интервале 30—60° с. ш. современных широт. Но если эти значения 
привести к позднемеловым палеоширотам, то тогда они располо
жатся более компактно в интервале 30—40° с. ш. (фиг. 55). Белем
нитовые температуры позднего мела Австралии, как отмечает 
Ирвинг, очень низки для современной широты района сбора рост
ров (20—30° с. ш.). Но если учесть палеошироты, то эти значения 
попадут в интервал более высоких широт порядка 60° ю. ш., в пре
делах которого они вполне реальны (фиг. 55).

Различия кайнозойских температурных кривых Северного 
полушария, с одной стороны, Австралии и Новой Зеландии, с дру
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гой, Шварцбах (Schwarzbach,
1968) связывает с дрейфом конти
нентов. Если в Европе и Северной 
Америке температуры постепен
но понижались с начала кайнозоя, 
то в Австралии и Новой Зелан
дии максимальные температуры , 
были в середине кайнозоя (Вей,
Maxwell, 1968; Devereux, 1967а, б,
1968). По мнению Ш вардбаха, 
снижение температур в кайно
зое — тенденция глобального 
масштаба, и искажение этой кар
тины новозеландскими и австра
лийскими данными обусловлено 
перемещением южных континен
тальных блоков, особенно интен
сивно проходившим именно в кай
нозое.

Приведенные построения Ир
винга, Д ормана, Стевенса и Шварц- 
баха, несомненно, весьма инте
ресны. Не приходится сомневать
ся в их необходимости. Однако по
добные построения следует прово
дить с большой осторожностью.
Прежде всего мы еще раз под
черкнем необходимость всесторонней палеоклиматической и палео- 
биогеографическойинтерпретацииполучаемыхизотопных цифр.Так, 
например, нет необходимости уравнивать палеошироты Северной 
Америки и Европы, как это предлагает Ирвинг, а объяснить широт
ные различия белемнитовых температур по обе стороны Атланти
ки действием «Палеогольфстрима» Рёмера. Степень точности страти
графической привязки должна быть высокой при этих построе
ниях. Дорман отмечает, что эта точность пока еще невелика. 
Наконец, количественно данных палеотемпературных определе
ний еще очень мало, и поэтому при их «глобальной интерпрета
ции» возможны различного рода случайности.

30 . so 70
Лалеошироть/

Ф и г .  55. Позднемеловые (маастрихт
ские) температуры , отнесенные к совре
менным ш иротам и к палеош иротам По 
И рвингу (Irv ing , 1964, фиг. 9. 69)
1 ,2 — д л я  Европы  и Северной А мери
к и — с. ш. ,  3 — д л я  А в с т р а л и и — ю.ш.

ПАЛЕОТЕМПЕРАТУРЫ
И ПРОИСХОЖДЕНИЕ ГЛУБОКОВОДНОЙ ФАУНЫ

Бруун (В п и т , 1956), основываясь на данных Эмилиани и 
Эдвардса о значительном снижении донных температур океанов в 
течение кайнозоя (см. главу V III), пришел к заключению, что 
подобное снижение Т должно было привести к гибели абиссальной 
и ультраабиссальной (гадальной) фауны; лишь относительно
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эвритермные и эврибатные виды могли выжить; только в четвер
тичном периоде большие глубины вновь были заселены обитателями 
континентального склона.

Это заключение Брууна противоречит существующим пред
ставлениям о древности глубоководной фауны. По Л. А. Зенке
вичу и Я. А. Бирштейну (Зенкевич и Бирштейн, 1955; Бирштейн, 
1959; Zenkevitch, Birstein, 1960), глубоководная фауна представ
лена преимущественно древними примитивными формами, приспо
собившимися к обитанию на абиссали в весьма отдаленном геоло
гическом прошлом. По их мнению, на больших глубинах геологи
чески длительное время должны были существовать очень стабиль
ные условия (в том числе и температурные). Это заставляет 
Л . А. Зенкевича и Я. А. Бирштейна усомниться в достоверности 
определения изотопных палеотемператур по донным форамипифе- 
рам. По-видимому, определения произведены по раковинам форм, 
обитавших на небольших глубинах, которые затем были снесены 
на большие глубины. Таким образом, эти раковины регистрировали 
кайнозойские Т мелководья, но не глубоководных зон океанов, 
и поэтому нет оснований предполагать понижение Т абиссальных 
вод в течение кайнозоя.

Эмилиани (19566, 1961а и др.) не согласен с Л. А. Зенкевичем, 
Я . А. Бирштейном и некоторыми другими исследователями, 
которые подвергают сомнению тщательность отбора иссле
дованного им материала. Еще до Зенкевича и Бирштейна Бенди 
(Bandy, 1956) предположил, что в пробах Эмилиани были смешаны 
фораминиферы различного возраста и обитавшие на различных 
глубинах. По утверждению Эмилиани перенос пустых раковин 
фораминифер исключен. Кроме того, он еще раз подчеркивает, что 
абиссальные температуры не могли оставаться постоянными в 
ходе геологического времени, ибо они зависят от температуры 
поверхностных вод в высоких широтах. Ныне поверхностные воды 
высоких широт — холодные и плотные — опускаются и переме
щаются по дну в сторону экваториального пояса. В геологическом 
прошлом колебания температуры поверхностных вод океанов в 
полярных областях несомненны, и если при этом океаническая 
циркуляция была такой же, то это означает, что изменения Т 
донных вод следовали за температурными колебаниями полярных 
поверхностных вод.

. Шварцбах (Schwarzbach, 1961, 1968) не отрицает возможности 
намеченного Эмилиани (1954, 19566, 1961а,б и др.) понижения 
донных вод экваториальной части Тихого океана. Это изменение 
отражает характерное для всей планеты похолодание климата в 
течение кайнозоя.

Предполагая, что в меловом периоде океаническая циркуляция 
была такой же, как ныне, Лоуенштам и Эпштейн (Lowenstam, Ep
stein, 1959; Lowenstam, 1964а) оценивают Т донных вод меловых 
океанов на основе результатов определения палеотемператур по
верхностных вод высоких широт. Имеются цифры белемнитовых
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температур порядка 16—17° для середины позднего мела (вероятно, 
для сантона) района Восточной Гренландии, расположенного се
вернее 70° с. ш. Путем экстраполяции рассчитаны поверхностные 
температуры высоких широт: для альбского века 15°, для сено
мана 10° и для раннего Маастрихта 14°. Присоединяя к этим циф
рам данные Эмилиани (олигоцен 10,4°, миоцен 7°), Лоуенштам 
и Эпштейн приходят к выводу, что снижение донных температур 
происходило с середины позднего мела, т. е. на протяжении при
мерно 80 млн. лет, от 16—17° до в среднем 1,5° в настоящее время. 
Эмилиани (1961а,б) присоединяется к этому заключению. По его 
расчетам, учитывающим возможно несколько повышенную кон
центрацию О18 в позднемеловых океанах (см. подраздел «Поправки 
на колебания водного фона. Другие поправки», глава V), за послед
ние 75 млн. лет температура донных вод океанов понизилась 
на 12°.

Существование значительно более теплых условий, по срав
нению с нынешними, в пределах Арктического бассейна на протя
жении мезозоя не вызывает никаких сомнений и подтверждается 
разнообразными геологическими и палеонтологическими материа
лами (в их числе и данные изотопных исследований; см. главу 
V III). Н . С. Шатский (1955) еще до палеотемпературных определе
ний на основе результатов анализа размещения поясов глауконити- 
зации предположил, что в позднемеловую эпоху летняя температура 
поверхностных вод в Арктике у Полярного круга была не 
ниже 15°.

Если верны предположения о неизменности характера океа
нической циркуляции в мезо-кайнозое, то это означает, что донные 
Т океанов в прошлом действительно были значительно выше совре
менных, и абиссальная фауна вряд ли могла перенести подобные 
существенные изменения температуры. Этот вывод не зависит от 
степени достоверности произведенного Эмилиани непосредствен
ного измерения донных температур Тихого океана. Вероятно, сле
дует усомниться в справедливости предположения о сохранении 
современного плана океанической циркуляции в далеком прошлом. 
Подобные сомнения высказываются рядом авторов (Stevens, 
1967). Следовательно, возможно, что различные части древних 
океанов могли иметь различные донные температуры, причем в 
пределах некоторых участков низкие температуры сохранялись 
неизмененными весьма длительно.

В посмертно опубликованной статье JI. А. Зенкевич (1970) 
высказывает предположение о дифференцированном возрасте 
фауны различных глубин: если донная фауна шельфовых морей 
(и частично батиали) возникла в далеком докембрии, то формиро
вание основной абиссальной фауны, вероятно, происходило в 
палеозое и мезозое, а ультраабиссальной — в кайнозое. Как 
видно, это предположение вполне может быть увязано с представ
лениями о существенных изменениях донных температур в ходе 
геологического времени.
8 Р. В. Т ейс, Д. П. Н айдин 225



П А Л Е О Т Е М П Е Р А Т У Р Ы

И  Г Л У Б И Н А  Н А К О П Л Е Н И Я  К А Р Б О Н А Т О В

Ниже нескольких сотен метров вода современных океанов не- 
донасыщена СаСо3. Степень недонасыщения и соответственно ин
тенсивность растворения возрастают с глубиной. По Петерзону 
{Peterson, 1966), в Тихом океане растворимость особенно резко 
возрастает ниже изобаты 3700 м.

В литературе глубина, ниже которой скорость растворения 
карбонатов превышает темп их накопления, получила название 
критической, или компенсационной. Положение «снежной ли
нии» — так образно Силлён (Sillen, 1967) назвал изобату, ниже 
которой карбонаты встречаются редко, вследствие их растворе
ния — контролируется региональными условиями (Ляхин, 1968; 
Berger, 1967, 1970, работы других авторов). В центральной части 
Тихого океана «снежная линия» располагается в среднем на глу
бине 4500 м  (Bram lette, 1961); среднее ее положение для всех 
океанов оценивается цифрой 4700 м  (Revelle, Fairbridge, 1957). 
Хадзон (Hudson, 1967) определяет ее раздельно для кальцита 
(4500 м  в Тихом океане и немного глубже в Атлантике) и араго
нита (3500 м ).

Так как растворимость карбонатов уменьшается с повышением 
Т, то следует ожидать, что в мезозойских и кайнозойских океанах, 
донные воды которых были более теплыми, чем в современных 
океанах (см. выше) критическая глубина должна была распола
гаться ниже нынешнего ее положения (Bram lette, 1958; Riedel, 
Funnell, 1964; H eath, 1969). По Брамлетту (1958), при донной 
Т 12° «снежная линия» должна была в начале кайнозоя распо
лагаться примерно на глубине 6700 м. Тодд и Лоу (Todd, Low, 
1964) подтверждают это предположение. Они описали перепол
ненные планктонными фораминиферами сеноманские известняки, 
куски которых были подняты с северного склона впадины Пуэрто- 
Рико с глубины 5760—6300 м. По их заключению, сеноманские 
известковистые илы накапливались на таких же глубинах, 
которые существуют ныне во впадине Пуэрто-Рико.

По Риделю и Фаннелу (Riedel, Funnell, 1964), критическая 
глубина в Тихом океане в течение кайнозоя существенно не изме
нялась, за исключением олигоцена, когда она могла снизиться до 
5100 м в экваториальной части океана. По Хизу (Heath, 1969), 
для экваториальной Пацифики положение критической глубины 
определялось примерно изобатой 5200 м  в олигоцене (30—35 млн, 
лет назад), а затем эта глубина постепенно уменьшалась, что было 
обусловлено (по крайней мере, частично) понижением донных 
температур океана. Как замечает Хиз, его выводы согласуются с 
представлениями Эмилиани о понижении донных температур 
экваториальной части Тихого океана, начиная с олигоцена.

Знание воздействия эффекта растворения СаС03 в прошлом 
имеет громадное значение при стратиграфической интерпретации 
материалов глубоководного бурения (Maxwell et al., 1970).
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Максвелл и его коллеги подчеркивают, что вопрос о понижении 
критической глубины в более теплых океанах прошлого является 
дискуссионным. В частности, по их мнению, приведенная выше 
цифра в 6700 м, рассчитанная Брамлеттом, вероятно, слишком 
высока. Но они также не согласны с подсчетами Гадзона (Hudson, 
1967), по которым в более теплых позднемеловых морях Европы 
критическая глубина растворения карбонатов была меньшей, 
по сравнению с современными океанами.

П А Л Е О Т Е М П Е Р А Т У Р Ы  И  Н Е К О Т О Р Ы Е  З А Д А Ч И

С Т Р А Т И Г Р А Ф И И  И  П А Л Е О Г Е О Г Р А Ф И И

. Р е ш е н и е  с т р а т и г р а ф и ч е с к и х  з а д а ч .  Воз
можность применения палеотемпературных данных в стратигра
фии отмечалась некоторыми авторами (Найдин, 1958; Devereux, 
1967в). Как расчленение отдельных разрезов, так и их сопоставле
ние можно провести на основании данных определения изотопных 
палеотемператур в образцах, послойно отобранных в этих разрезах. 
Так, например, нижнемаастрихтские отложения могут быть вы
делены и прослежены на Русской платформе по более низким зна
чениям белемнитовых температур по сравнению с температурами, 
определенными для подстилающих и покрывающих слоев.

Палеотемпературные данные, доставляемые как методом изо
топной палеотермометрии (Эмилиани), так и микропалеонтологи
ческим анализом (Эриксон и его коллеги), позволяют произвести 
сопоставление колонок четвертичных осадков Атлантического 
океана и Карибского моря.

При стратиграфических исследованиях можно использовать 
данные измерения 6 О18 без пересчета на палеотемпературы, т. е. 
можно расчленять и сопоставлять разрезы отложений, формиро
вавшихся в бассейнах различной солености и, следовательно, 
обладавших различным водным фоном. Подобным же образом, 
как свидетельствуют приводимые в следующем подразделе дан
ные об изотопном составе кислорода льдов, представляется воз
можным параллелизовать разрезы толщ материковых льдов и ко
лонок глубоководных осадков.

Кукла (Kukla, 1969) коррелирует установленные им в разрезах 
лёссовых толщ Центральной Европы циклические серии с выде
ляемыми различными методами (построением изотопных палео
температурных кривых, по графикам количественного распределе
ния отдельных видов фораминифер, по содержанию карбонатов 
в осадках) в колонках донных осадков океанов подразделениями.

О п р е д е л е н и е  г л у б и н ы  б а с с е й н о в .  Задача 
сводится к установлению глубины на основе изменения темпера
туры с глубиной: чем выше Т, тем меньше глубина и наоборот.

По планктонным фораминиферам, естественно, регистриру
ются более высокие значения Т, чем по бентосным фораминифе
рам из того же местонахождения (Smith, Em iliani, 1968; Deve-
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reux, 1967a,в). Чем больше глубина бассейна, тем больше разница 
Т планктон — Тбентос • Девере (1967в) оценивал относительные 
глубины некоторых кайнозойских бассейнов Новой Зеландии 
по величине разницы Тпланктон — Тбентос- По изменению этой 
разницы в послойно исследованных пробах можно составить пред
ставление о характере изменения глубины бассейнов, из отложе
ний которых отобраны пробы.

И З О Т О П Н Ы Й  С О С Т А В  К И С Л О Р О Д А  М А Т Е Р И К О В Ы Х  Л Ь Д О В

И  П Р Е С Н О В О Д Н Ы Х  К А Р Б О Н А Т О В ,

К А К  П О К А З А Т Е Л Ь  К Л И М А Т И Ч Е С К И Х  У С Л О В И Й

Все приведенные в настоящей книге сведения о температурах 
и палеотемпературах получены по органогенным карбонатам 
морского генезиса. В предыдущих главах неоднократно подчер
кивалось, что надежные палеотемпературные данные можно по
лучить лишь по материалу, происходящему из полносоленых бас
сейнов, изотопный состав кислорода которых соответствует б 
среднеокеанической воды. Для образцов из аномальных по соле
ности бассейнов, в которых изотопный состав кислорода отличает
ся от среднеокеанической воды, необходимо вводить сложные, не 
всегда точно рассчитанные поправки, что резко снижает досто
верность получаемых результатов.

П р е с н о в о д н ы е  о р г а н о г е н н ы е  к а р б о н а -  
т ы. Тем более представляются непригодными для палеотемпера
турных определений пресноводные карбонаты. Пресноводные 
органогенные карбонаты отличаются существенно пониженной 
концентрацией О18 (K eith et a l., 1964; K eith , Weber, 1964; 
Stuiver, 1970). Резкие и значительные (как во времени, так и в 
пространстве) вариации изотопного состава кислорода рек и 
озер, а также трудность выявления роли разнообразных факто
ров, определяющих эти вариации (географическое положение 
региона, величина испарения, характер атмосферных осадков 
и т. п.) до сих пор не позволяли произвести сколько-нибудь 
надежные определения температур и палеотемператур по пресно
водным карбонатам. Однако некоторые пути подхода к проблеме 
оценки температур и палеотемператур по СаС03 пресноводного 
происхождения уже имеются.

Вебер (Weber, 19646) допускает, что в эпохи, когда на полю
сах отсутствовали ледниковые покровы, отношение О18/0 16 в древ
них озерах было значительно более стабильным по сравнению с 
современным. Так как объем озер по сравнению с океанами неве
лик, то озерные воды, в отличие от океанических, существенно 
быстрее изменяют свою температуру в соответствии с жлимати- 
ческими колебаниями. Тем самым карбонаты древних озер сле
дует рассматривать как весьма чувствительный климатический 
индикатор. По мнению Вебера, массовые определения SO18 по 
пресноводным карбонатам должны сгладить случайные, обуслов
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ленные местными причинами значения б, и в целом подобные опре
деления могут дать представления о направленности палеотемпе
ратурных изменений.

Кейт и Вебер (K eith, W eber, 1964) опубликовали результаты 
определения 6018 в органогенных пресноводных известняках Се
верной Америки. Стратиграфический диапазон исследованного 
ими материала девон — четвертичная система (см. табл. 16). 
Вебер (Weber, 19646) связывает наибольшие значения б с эпохами 
оледенения (карбон—пермь, четвертичный период) и полагает, что 
в целом колебания б по пресноводным известнякам отражают тем
пературные колебания в больших озерах центра Северной Америки.

Стыовер (Stuiver, 1970), как и Вебер, рассматривает небольшие 
(сравнительно с океанами) озерные водоемы в качестве перспек
тивных регистраторов палеотемператур. Он изучил изотопный 
состав О и С в колонках карбонатных осадков и в раковинах мол
люсков ряда озер США (штаты Мэн, Нью-Йорк, Индиана и др.). 
Пока отсутствуют достоверные данные о накоплении пресновод
ными моллюсками О18 в изотопном равновесии с водой. Однако 
можно полагать, что подобное равновесие при определенных усло
виях может установиться (см. стр. 41). Допуская, что атмосфер
ная циркуляция в течение последних 10—11 тысяч лет была отно
сительно стабильной и, следовательно, отношение 0 18/0 16 атмосфер
ных осадков изменялось незначительно, Стьювер подсчитывает 
для голоцена изменения 6 0 18 в раковинах моллюсков и в осадках 
озер, обусловленные воздействием температурного фактора. Для 
начала голоцена определены наименьшие значения б. В интервале 
примерно от 8000 до 5 000 лет тому назад, судя по 0 18/0 16, средне
годовые температуры в северных районах США превышали сов
ременные примерно на 2° С. Начиная с 5 000 до 2500 лет тому назад, 
происходило постепенное понижение Т, затем сменившееся весьма 
слабой тенденцией повышения Т за последние 1500 лет. Получен
ная картина согласуется с палинологическими документами.

П е щ е р н ы е  к а р б о н а т ы .  Как известно, в поперечном 
сечении сталактиты и сталагмиты имеют отчетливо выраженное 
концентрическое строение, обусловленное периодичностью на
копления СаС03. Недавно было показано (Fornaca-Rinaldi et al., 
1968; Hendy, 1971; Hendy, W ilson, 1968; Duplessy et a l., 1969, 
19706), что по пещерным карбонатам при определенных условиях 
(воздух в пещере неподвижен; отсутствует связь меяеду фракцио
нированием изотопов С и О; известен общий характер атмосфер
ной циркуляции региона, ибо изотопный состав О растворов 
в значительной степени определяется изотопным составом атмос
ферных вод) можно определить, если не температуры, то по край
ней мере тенденцию изменения Т воздуха в пещерах., Дюплесси 
и другие (Duplessy et al., 19706) по характеру отношения 0 18/0 16 
в сталагмите из пещеры в Южной Франции (СаС03 формировался 
в рисс—вюрмское межледниковье) определили медленное повыше
ние температуры в интервале 130—120 тысяч лет назад, затем
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примерно постоянные и  относительно теплые условия, наконец, 
внезапное понижение Т на абсолютном рубеже 97 тысяч лет назад. 
Колебания температур оцениваются 4° С. В другой статье Дюплес- 
си и его коллеги (Duplessy et a l., 1969) показали, что иногда уста
навливается изотопное равновесие между кислородом кальцита 
спелеолитов (сталагмитов) и кислородом воды, из которой кальцит 
был осажден. Таким образом по 6 О18 кальцита и воды можно опреде
лять температуру осаждения. Х енди (Heady, 1971) теоретически 
рассчитал то'сочетание действия различных факторов (растворение 
СаС03, скорость накопления карбонатов, влажность воздуха 

пещеры и др.), при котором изотопный состав кислорода пещер
ных карбонатов аккумулируется в равновесии с изотопным соста
вом- кислорода воды. Х енди и  Вилсои  (Hendy, Wilson, 1968) по 
отношению 0 18/0 16 в сталактитах о. Северного (Новая Зеландия) 
нашли, что разность между современной температурой и темпера
турой последнего оледенения составляет примерно 6° С.

М а т е р и к о в ы е  л ь д ы .  Дансгаард и его коллеги 
(Dansgaard et al., 1969) исследовали изотопный состав кислорода 
в керне льда скважины Кемп-Сенчури (Гренландия). Мощность 
исследованной толщи льда 1300 м; формировалась она в течение 
последних 100 тысяч лет. Так как концентрация О18 осадков опре
деляется температурой их осаждения (уменьшение Т ведет к 
уменьшению концентрации О18 снега и дождя), то изменение б 
по разрезу скважины должно соответствовать климатическим коле
баниям того отрезка времени, в течение которого накопилась тол
ща льда. Лед из верхней части разреза характеризуется б =  
=  —29°/оо- Слои льда, накапливавшиеся в интервале от 10 до 
70 тысяч лет назад (т. е. во время последнего оледенения), имеют 
значительно меньшую б: во время ледникового максимума (20— 
25 тысяч лет назад) средняя б была —41°/00. Общая тенденция 
климатических изменений в течение последних 70—100 тысяч 
лет, документированная изотопами кислорода льдов Гренлан
дии, в целом совпадает с климатическими кривыми, построенными 
по другим данным (в частности, с кривыми Эмилиани для Кариб
ского моря). Дансгаард и другие (1969) полагают, что по изотоп
ному составу материковых льдов можно получить более точные 
и более прямые климатологические данные, чем каким-либо иным 
методом. Кроме того, по сравнению с другими континентальными 
объектами, льды дают возможность составить представление 
о непрерывном развитии климатических условий.

Эпштейн и др. (Epstein et al., 1970) на основании изменения 
о льда в разрезе скважины, пробуренной у станции Бэрда в Антар
ктиде (80° 01' ve. ш., 119° 31' з. д.; интервал глубин 99—2162 м; 
время 75 тыс. лет), подтверждают синхронность главных климати
ческих изменений Северного и Южного полушарий. Средние Т Ан
тарктиды во время висконсинского оледенения, продолжавшегося 
с 75 до 11 тыс. лет назад, были, вероятно, на 7—8° С ниже, чем 
в послеледниковую эпоху. Д ля Висконсина по б регистрируются 
три относительно теплые стадии.



ЗАКЛЮ ЧЕНИЕ

Полученные изотопные данные имеют большое значение при 
палеогеографических построениях. Выяснение климатических ус
ловий прошлого,— как отмечал Л . Б . Рухин (1959),— одна из 
наиболее трудных проблем палеогеографии. Температура воды 
древних морей — важнейший параметр палеоклиматов. На неко
торых листах «Атласа литолого-палеогеографических карт СССР» 
(1968) нанесены цифры палеотемператур. В дальнейшем на палео
географических картах для отдельных зон и веков можно будет 
нанести не только отдельные точки, но и построить изотермы. 
Вполне очевидно, что для палеогеографических реконструкций 
необходим материал, с одной стороны, отобранный послойно 
в конкретных районах (это обеспечит получение сведений о коле
баниях температур определенных районов во времени), а с дру
гой стороны, собранный на обширной площади (это даст пред
ставление о характере изменения палеотемператур в пространстве). 
Исследуемые органические остатки должны быть точно определе
ны систематически, надежно привязаны стратиграфически и 
палеобиогеографически, верно истолкованы палеоэкологически. 
Ощутимые результаты могут быть получены только при значитель
ном расширении палеотемпературных исследований с использова
нием всех методов (по отношению 0 18/0 16, по кальций-магниевому 
отношению и др.), при получении массовых определений значений 
палеотемператур.

Цифры конкретных температур, определенные по скелетным 
карбонатам как современных, так и ископаемых организмов, поз
воляют по-новому подойти к решению некоторых вопросов био
логии и палеобиологии: о возрасте глубоководной фауны, о ста
диях онтогенеза, о продолжительности жизни организмов. Палео
температуры могут быть использованы при стратиграфических 
исследованиях, при выяснении некоторых особенностей накопле
ния карбонатов в прошлом и т. д.

В работе не рассматривается обширная область применения 
для познания самых разнообразных процессов, происходящих 
и происходивших в прошлом на земном лике, данных определения 
изотопного состава кислорода без пересчета на температуры, что 
таким образом выходит за рамки собственно изотопной палео- 
термометрии. Упомянем лишь, что результаты определения
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6 О18 могут быть использованы при изучении вертикального и 
горизонтального движения водных масс океанов и морей; при 
выяснении происхождения льдов и атмосферных осадков; при ре
конструкции фациальных условий накопления карбонатов (мор
ские или континентальные; если морские, то в бассейне какой 
солености образовавшиеся и т. п.); при определении системати
ческой принадлежности как современных, так и вымерших орга
низмов и т. д.

Д ля получения надежных цифр палеотемператур, пригодных 
для широких палеогеографических построений, необходимо не 
только расширение палеотемпературных исследований, но и даль
нейшее совершенствование метода изотопной палеотермометрии. 
Должны быть продолжены исследования: по установлению законо
мерностей изменения водного фона современных морей и океанов, 
а также бассейнов геологического прошлого; по определению 
особенностей накопления изотопов кислорода различными совре
менными и ископаемыми организмами; по определению отношения 
0 18/0 16не только в карбонатах, но и в других кислородсодержа
щих минералах; по выявлению возможности установления палео
температур по карбонатам, образовавшимся в опресненных и 
осолоненных бассейнах. Специальные исследования (спектро
метрические, дифрактометрические и др.) должны быть проведены 
с целью изучения характера изменения первичного изотопного 
состава кислорода в процессе диагенеза: при превращении ара
гонита в кальцит, в результате окремнения, при доломитизации 
и т. д.
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