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В статье рассматриваются некоторые черты геохимии Земли и Луны, в которых проявляется 
специфика механизма их образования путем фрагментации протопланетного газо-пылевого 
сгущения (Galimov, Krivtsov, 2012). Принципиальное отличие этой модели от других гипотез 
образования системы Земля–Луна, в том числе гипотезы мегаимпакта, состоит в том, что она 
предполагает существование длительной стадии дисперсного состояния вещества, начиная с 
формирования протопланетного газо-пылевого сгущения, его сжатия и фрагментации и кончая 
завершающей аккрецией на образовавшиеся высокотемпературные зародыши Земли и Луны. 
Наличие дисперсного состояния позволяет определенным образом интерпретировать наблю-
даемые свойства системы Земля–Луна. Частичное испарение твердых частиц вследствие ади-
абатического прогрева сжимающегося сгущения приводит к утрате летучих, в том числе FeO. 
Компьютерное моделирование показывает, что заключительная аккреция в основном совер-
шается на больший фрагмент (зародыш Земли) и лишь ненамного увеличивает массу меньшего 
фрагмента (зародыш Луны).
Это объясняет относительное обеднение Луны железом и летучими и повышенную концентрацию 
тугоплавких компонентов по сравнению с Землей. Обратимый характер испарения в дисперсное 
пространство, в отличие от кинетического режима, и вынос летучих в гидродинамическом пото-
ке за пределы газо-пылевого сгущения определяет утрату летучих без эффекта фракционирования 
изотопов. Обратимый характер испарения летучих обеспечивает также, в отличие от кинетическо-
го режима, сохранение части высоколетучих компонентов, например, воды, в планетном теле, в 
том числе в Луне. Из существа модели следует, что по крайней мере, значительная часть земного 
ядра образуется не путем сегрегации железа в расплаве силикат-металл, а путем испарения и вос-
становления FeO в дисперсной среде с последующим осаждением кластеров элементного желе-
за к центру масс. Этот механизм образования ядра объясняет причину избытка сидерофильных 
элементов в земной мантии. Он позволяет также дать правдоподобное объяснение наблюдаемому 
характеру изотопного фракционирования железа (δ57Fe‰) на Земле и на Луне. Он решает про-
блему формирования металлического ядра из первично окисленного железа FeO. Дисперсное 
состояние вещества в период аккреции дает основание предполагать, что утрата летучих проис-
ходила в течение времени аккреции. Используя тот факт, что изотопные системы U–Pb, Rb– Sr, 
129J–129Xe, 244Pu–136Xe содержат летучие компоненты, удается оценить хронологию событий в про-
цессе эволюции протопланетного состояния. В результате получаются согласованные оценки вре-
мени фрагментации первичного протопланетного сгущения и образования зародышей Земли и 
Луны: от 10 до 40 млн лет, и время завершения аккреции Земли и рождения ее как планетного тела: 
110–130 млн лет после возникновения солнечной системы. Представленная интерпретация согла-
суется с тем фактом, что минеральные образования на Луне уже возникли по крайней мере через 
60 млн лет после зарождения солнечной системы (Barboni et al., 2017), а металлические ядра Земли 
и Луны не могли образоваться раньше 50 млн лет от момента зарождения солнечной системы, как 
следует из анализа Hf–W системы (Kleine et al., 2009). В работе показано, что гипотеза мегаимпакта 
не удовлетворяет многим ограничениям и не создает основу для объяснения особенностей геохи-
мии Земли и Луны.
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ВВЕДЕНИЕ
Должен сразу сказать, что я не разделяю 

идею мегаимпакта, как события, определивше-
го образование Луны и раннюю историю Зем-
ли. Гипотеза мегаимпакта со времени первого 
ее выдвижения в 70-е годы (Hartmann, Davis, 
1975; Cameron, Ward, 1976) многократно меня-
ла свое содержание (Melosh, 2000; Canup, 2004), 
но в любой версии, включая последние (Cuk, 
Stewart, 2012; Canup, 2012), она не удовлетворяет 
ряду ограничений. Я не буду останавливаться на 
детальном критическом анализе модели мегаим-
пакта, но по ходу изложения укажу на некоторые 
ее принципиальные слабости, которые заставля-
ют отказаться от нее.

Модель, которая была сформулирована нами 
(Галимов, 1995), а разные ее аспекты развиты 
в сотрудничестве с коллегами (Galimov et al., 
2005; Galimov, 2011; Galimov, Krivtsov, 2012), 
основана на предположении, что система Зем-
ля–Луна образовалась не в результате мегаим-
пакта, а путем фрагментации массивного га-
зо-пылевого сгущения, сформировавшегося на 
околосолнечной орбите. Механизм образования 
подобных массивных сгущений остается пока 
недостаточно разработанным. Гипотеза мега-
импакта следует в русле принятой теории твер-
дотельной аккумуляции планет. Но эта теория, 
развитая в свое время В.С. Сафроновым (1969), 
В. Каулой (Kaula, Harris, 1975), Г. Везериллом 
(Wetherill, 1986) и другими, так и не смогла раз-
решить присущих ей трудностей, в частности, 
преодолеть парадокс так называемого “метро-
вого барьера” (metr-size boulder barrier problem) 
(см., например, Morbidelli et al., 2012). В качестве 
альтернативы уже высказывались идеи роста га-
зо-пылевых сгущений до размера, соответству-
ющего 100-км планетезималям (Johansen et al., 
2007). Еще раньше предполагалось, что среди 
подобных сгущений единичные образования до-
стигали массы планет (Энеев, 1979). Примене-
ние этого сценария к проблеме происхождения 
Луны показывает, что он согласуется с наблюда-
емыми характеристиками Луны и Земли (Гали-
мов,1995).

Принципиальное отличие нашей модели от 
других гипотез образования системы Земля–
Луна, в том числе гипотезы мегаимпакта, со-
стоит в том, что она предполагает существова-
ние длительной стадии дисперсного состояния 
вещества, начиная с формирования протопла-
нетного газо-пылевого образования, его сжатия 
и фрагментации и кончая завершающей аккре-
цией на образовавшиеся зародыши. Наличие 

дисперсного состояния позволяет определен-
ным образом интерпретировать наблюдаемые 
свойства системы Земля–Луна и предсказывать 
некоторые ее параметры. На этом я хочу сосре-
доточить  внимание в этом сообщении. 

ОТНОСИТЕЛЬНОЕ ОБОГАЩЕНИЕ 
ЛУНЫ ЭЛЕМЕНТАМИ ТУГОПЛАВКИХ 

КОМПОНЕНТОВ, ОБЕДНЕНИЕ 
ЛЕТУЧИМИ И ДЕФИЦИТ ЖЕЛЕЗА
Объяснение этих трех фундаментальных 

особенностей лунной геохимии является про-
пуском для серьезного рассмотрения любой ги-
потезы происхождения Луны. Изначальная при-
влекательность гипотезы мегаимпакта состояла 
как раз в том, что она правдоподобно объясня-
ла эти особенности. Земля содержит массивное 
ядро, составляющее ~31% ее массы, в то время 
как масса ядра Луны не может превышать (ис-
ходя из ограничений, связанных с ее моментом 
инерции и пониженной плотностью) 3–5% ее 
массы. Дефицит железа на Луне гипотеза ме-
гаимпакта объясняла тем, что выброс вещества 
земной мантии произошел, когда большая часть 
земного железа уже была сосредоточена в ядре. 
Но даже эта сильная сторона модели мегаимпак-
та при углубленном рассмотрении оказывается 
уязвимой. Надо иметь в виду, что мантия Земли 
содержит 8% оксида железа, а мантия Луны 12–
14%, а учитывая железо в лунном ядре, общее 
содержание железа в Луне близко к 15%. Анализ 
Нf-W изотопной системы показывает, что зем-
ное ядро не могло возникнуть раньше 50 млн лет 
с момента образования солнечной системы (Kle-
ine et al., 2009), а на Луне найдены минеральные 
образования (цирконы), возраст которых оце-
нивается в 60 млн лет, отсчитывая от момента 
образования солнечной системы (Barboni et al., 
2017). Так что ядра Земли могло и не быть в мо-
мент предполагаемого мегаимпакта. 

В нашей модели дефицит железа на Луне объ-
ясняется утратой его в процессе испарения. При 
гравитационном сжатии температура внутрен-
ней части сжимающейся газо-пылевой аккуму-
ляции адиабатически нарастает, и происходит 
частичное испарение частиц. Было показано, 
что если фактор испарения включить в уравне-
ния динамики, то становится возможной фраг-
ментация первичного газо-пылевого облака 
(Galimov et al., 2005; Galimov, Krivtsov, 2012).

Динамика процесса и соответствующие рас-
четы были изложены раньше. Поэтому я напом-
ню вкратце только основные положения, так как 
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ГАЛИМОВ

цель моего сообщения сегодня – остановить-
ся на тех геохимических особенностях Земли 
и Луны, которые получают объяснение в рамках 
предложенной модели.

рисунок 1, заимствованный из работы (Gali-
mov, Krivtsov, 2012), иллюстрирует последо-
вательные фазы сжатия и фрагментации га-
зо-пылевого облака с параметрами системы 
Земля–Луна, полученные при компьютерном 
моделировании. 

Мы подчеркиваем решающее значение фак-
тора испарения. В отсутствии испарения вра-
щательный момент системы Земля–Луна ока-
зывается недостаточным для фрагментации 
первичного газо-пылевого сгущения. Поэтому 
оказывались несостоятельными гипотезы отде-
ления Луны от Земли в конденсированном со-
стоянии (в отсутствие дисперсного состояния), 
например, гипотеза Дж. Дарвина отрыва жидкой 
Луны из расплавленного земного океана магмы. 

В то же время фактор испарения обеспечива-
ет лишь дополнительный вклад к собственному 
моменту вращения. Поэтому фрагментация ис-
ходного газо-пылевого сгущения и, соответ-
ственно, крупный спутник возникли только 
у Земли, изначально обладавшей самым высо-
ким угловым моментом среди планет земной 
группы (Ringwood, 1979), и не возникли у Мер-
курия, Венеры и Марса. 

Фактор испарения не только важен с точ-
ки зрения динамики процесса, но и позволяет 

адекватно интерпретировать геохимию Земли 
и Луны. 

Железо – относительно тугоплавкий элемент. 
Но в первичном космическом веществе, пред-
ставителями которого являются углистые хон-
дриты, железо находится в форме FeO. Закись 
железа FeO испаряется инконгруэнтно при от-
носительно низких температурах. Как показали 
эксперименты (de Maria et al., 1971; Hashimoto, 
1983; Маркова и др., 1986), в процессе плавления 
и испарения вещества хондритов FeO удаляется 
в пар сразу вслед за наиболее летучими компо-
нентами K2O и Na2O (рис. 2).

Показательно, что если плавить материал 
хондритового метеорита, то при потере при-
близительно 40% первоначальной твердой мас-
сы остаток приобретает состав, очень близкий 
к составу Луны (таблица на рис. 2). Это касается 
и железа. В нашей модели испарение – и есть ос-
новной механизм утраты железа Луной. 

В процессе испарения происходит выделе-
ние в пространство между частицами летучих 
компонентов и концентрация в частицах туго-
плавких элементов. Исследование образцов, до-
ставленных с Луны экспедициями «Аполлон» 
(США) и «Луна» (СССр), показали, что лунные 
базальты обогащены Ti и Al. На Земле нет таких 
высокотитанистых и высокоглиноземистых ба-
зальтов как на Луне. Лунные континенты сложе-
ны преимущественно анортозитами, в которых 
доминирующее место занимает Ca-плагиоклаз 

рис. 1. Компьютерное моделирование ротационного коллапса облака испаряющихся частиц (наклонная проекция) 
при параметрах системы Земля–Луна (масса – 6.05•1024 кг, вращательный момент – 3.45•1034 кг•м2/сек).
1–6 – стадии развития процесса во времени. 

1

4
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3
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(анортит). Элементы Ca, Al, Ti – образуют наи-
более тугоплавкие породообразующие окислы. 
Не только породы лунной коры, но и мантия 
Луны, как показывает химико-минералогиче-
ская интерпретация результатов сейсмического 

зондирования, обогащена тугоплавким оксидом 
алюминия Al2O3 (Kuskov et al., 2002). Луна содер-
жит меньше летучих, чем Земля. В том числе она 
обеднена относительно Земли теми окислами 
твердых пород (K2O и Na2O), которые испаряют-
ся при плавлении в первую очередь. Иначе го-
воря, Луна имеет состав небесного тела с более 
высокотемпературной историей, чем Земля.

Первоначально оба образующихся зароды-
ша, как Земли, так и Луны, в равной степени 
обеднены железом. Однако компьютерное мо-
делирование показывает, что если один из фраг-
ментов больше другого, то большее тело растет 
быстрее. Например, по нашим расчетам (Gali-
mov, Krivtsov, 2012), если первоначально разли-
чие в массе зародышей составляет 1:4, то боль-
ший фрагмент (будущая Земля) вырастает в 26 
раз, в то время как меньший фрагмент (будущая 
Луна) только в 1.3 раза (рис. 3). 

Поэтому Луна сохраняет высокотемпера-
турный облик своего зародыша, в то время как 
Земля собирает почти весь окружающий перво-
начальный материал, приближаясь, в конечном 
счете, к исходному хондритовому составу. рас-
чет показывает, что температура в формирую-
щихся зародышах превышает 2000 К и может до-
стигать в центральной части 3500 К, в то время 
как в окружающей области газа и частиц она не 
превосходит 750 К (Galimov, Krivtsov, 2012).

Таким образом, объясняются характерные 
черты сравнительной геохимии Луны и Земли: 
дефицит железа на Луне, обогащение Луны ту-
гоплавкими и обеднение ее летучими компонен-
тами.

ИЗОТОПНЫЙ СОСТАВ ЗЕМЛИ 
И ЛУНЫ. 

УТрАТА ЛЕТУЧИХ БЕЗ ИЗОТОПНОГО 
ФрАКЦИОНИрОВАНИЯ

Земля и Луна имеют почти неразличимый 
изотопный состав на фоне довольно широкого 
разброса изотопного состава элементов в разных  
небесных телах и космической пыли (Epstein, 
Taylor, 1970; Clayton, 1993; Snead et al., 2012). 
Идентичны изотопные составы даже таких ту-
гоплавких элементов, как титан (Trinquir et al., 
2009) и вольфрам (Touboul et al., 2007). Поэто-
му представляется аксиоматичным образование 
Земли и Луны из единого источника, как это 
имеет место в нашей модели. В ранней версии 
мегаимпакта в качестве такого источника рас-
сматривалась мантия Земли. Но более детальное 
изучение динамики процесса показало, что Луна 

рис. 2. Изменение состава компонентов вещества 
хондрита в процессе его плавления и испарения. 
Экспериментальные данные Hashimoto (1983).

рис. 3. Компьютерное моделирование показывает, 
что при соотношении масс зародышей 4:1 в процес-
се последующей аккреции большая часть материала 
осаждается на большем из зародышей (26:1.3), в ре-
зультате чего достигается современное отношение 
масс Земли и Луны 80:1.

CI
Остаток после 
испарения 40% 
массы хондрита

Луна

SiO2 35.0 42.9 43.4
MgO 23.4 31.9 32.0
FeO 36.9 15.8 13+Fe в ядре
CaO+Al2O3 4.6 9.4 10.8

Mol %

Residue w.%

60

40

20

100 50 30 20 10
0

K2O

FeO SiO2
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в результате мегаимпакта должна образоваться 
не из вещества мантии Земли, а главным об-
разом из вещества ударника – того планетного 
тела, которое налетело на Землю (Melosh, 2000; 
Canup, 2004). Этот ударник даже получил на-
звание – планета Тея. В этом варианте гипотеза 
продолжала существовать, несмотря на проти-
воречия, которые возникли в связи с происхож-
дением Луны из чужеродного Земле тела. Недав-
но возник новый поворот. Авторы (Cuk, Stewart, 
2012; Canup, 2012) отказались от объяснения 
аномального вращательного момента Земли 
при помощи мегаимпакта, т.е. той цели, кото-
рая вызвала в свое время к жизни эту гипотезу. 
Напомню, что гипотеза мегаимпакта  впервые 
была предложена двумя группами астрономов 
(Hartmann, Davis, 1975; Cameron, Ward, 1976), 
которые имели целью при помощи мегаимпакта 
объяснить аномально высокий угловой момент 
системы Земля–Луна по сравнению с другими 
планетами земной группы. Заодно это удачно 
решало проблему дефицита содержания железа 
в Луне. В новой версии утверждается, что если 
исходить из изначально высокого вращательно-
го момента Земли, то при определенных услови-
ях возможно полное перемешивание вещества 
мантии Земли и импактора при температуре, до-
стигающей 6000°C (Сanup, 2012). Это разреша-
ет проблему идентичности изотопных составов 
Луны и Земли, включая тугоплавкие элементы. 
Однако полное перемешивание рождает другие 
проблемы. В этом случае начальные отноше-
ния в изотопных парах, содержащих радиоген-
ные изотопы, должны быть одинаковы у Луны 
и Земли, т.е. должна быть общая начальная 
точка включения радиоактивных часов. А они 
у Луны и Земли разные. Например, началь-
ные отношения изотопов стронция у Луны: 
(87Sr/86Sr)moon = 0.69906 (Carlson, Lugmair, 1988), 
а у Земли: (87Sr/86Sr) earth =0,69940 (McCulloch, 1994).

Но проблема изотопного состава еще слож-
нее. Луна заметно обеднена летучими по срав-
нению с Землей. Необратимая утрата летучих 
в открытой системе, например при испарении 
в вакуум, сопровождается кинетическим изо-
топным эффектом. Эксперименты показывают, 
что испарение силикатного расплава до той сте-
пени, в какой Луна утратила летучие, приводит 
к заметному фракционированию изотопов: Si, 
Mg, K (Wang et al., 1994, 2001; Humayun, Cassen, 
2000). Это должно было бы привести к  соответ-
ствующему различию отношений стабильных 
изотопов элементов Земли и Луны. На самом 
деле, подобного различия нет. Средние изотоп-
ные составы полностью совпадают у лунного 

и земного Si (Epstein, Taylor, 1970); Mg (Esat, Tay-
lor, 1992; Sedaghatpour et al., 2012), K (Humayun, 
Clayton, 1995); Li (Magna et al., 2006) и других 
элементов.  Совпадают линии изотопного фрак-
ционирования на трех-изотопной 16О-17О-18О 
диаграмме кислорода (Clayton, 1993). Это пло-
хо совместимо с любым сценарием мегаимпак-
та. Кинетический изотопный эффект может не 
проявляться только в некоторых специальных 
случаях: например, при сублимации с твердой 
поверхности (Davis et al., 1990; Wang et al., 1999), 
или по механизму слой за слоем (Yong, 2000). Но 
в этом случае нет зависимости между мерой ис-
парения компонента и его летучестью. Это – не 
случай мегаимпакта.

Казалось бы, это относится также и к нашей 
модели, испарение частиц в которой лежит в ос-
нове как геохимии, так и динамики процесса. Но 
здесь есть одно замечательное различие. В дис-
персной системе испарение протекает в закры-
той системе. Испарение частиц осуществляется 
в пространство между частицами. В этом случае 
фракционирование изотопов имеет обратимый 
характер. Оно определяется, так называемым, 
термодинамическим изотопным эффектом, ко-
торый при высоких температурах пренебрежимо 
мал. 

Важно также, что вещество пара выделяет-
ся из дисперсной среды в окружающий космос 
не в свободном режиме, который также чреват 
изотопным фракционированием, а выносится 
газом-носителем. На ранней стадии существо-
вания солнечной системы в дисперсной среде 
сохраняетcя первичный водород, а затем пары 
воды как результат процесса восстановления 
FeО. Они служат газом-носителем, вынося-
щим пары летучих из внутреннего пространства 
между частицами. Вынос газа в потоке также не 
сопровождается изотопным эффектом. Таким 
образом, фракционирование изотопов при де-
газации дисперсной системы отсутствует, что 
и фиксируется, в конечном счете, в отсутствии 
различия отношений стабильных изотопов эле-
ментов Земли и Луны.

Неразличимость изотопного состава Земли 
и Луны является очень строгим ограничением, 
которому  удовлетворяет обсуждаемая модель 
и не удовлетворяет модель мегаимпакта. 

ОСТАТОЧНОЕ ПрИСУТСТВИЕ 
ЛЕТУЧИХ И ВОДЫ

Обратимый характер взаимодействия между 
частицами и паром в дисперсной среде объяс-
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няет еще один важный феномен – присутствие 
остаточных летучих, в том числе воды, не толь-
ко в Земле, но и в Луне, несмотря на ее высоко-
температурную историю. В кинетическом ре-
жиме высоко-летучие компоненты удаляются 
исчерпывающе. В обратимом режиме летучие 
разделяются между паром и твердой (жидкой) 
фазой в соответствии с коэффициентами меж-
фазового распределения. Поэтому даже при вы-
сокой летучести и высокой температуре летучие 
компоненты в определенной пропорции могут 
сохраняться в конденсированной фазе. Это объ-
ясняет, в частности, присутствие воды на Луне 
(Saal et al., 2008; Greenwood et al., 2010), что было 
бы необъяснимым в модели мегаимпакта. 

ОСОБЕННОСТИ ФОрМИрОВАНИЯ 
ЯДрА ЗЕМЛИ И ЛУНЫ

Формирование железного ядра в рамках на-
шей модели, имея в виду дисперсный харак-
тер среды, представляется следующим образом 
(рис. 4).

В момент высокотемпературной фрагмен-
тации FeO испаряется, и Луна теряет почти 
половину своего железа. Удерживаемая часть 

составляет около 15% массы Луны и после кон-
солидации тела Луны сохраняется главным об-
разом в ее мантии. Небольшое металлическое 
ядро образуется в процессе частичного плавле-
ния тугоплавкого оксидно-силикатного состава 
Луны. Механизм частичного плавления объ-
ясняет наблюдаемый характер сидерофильных 
элементов на Луне (Lebedev, Galimov, 2012). 

В случае Земли картина другая. Большая 
часть массы Земли формируется после фраг-
ментации и образования первичного зародыша. 
В процессе аккреции в зоне повышенной темпе-
ратуры FeO выделяется из частиц и подвергается 
восстановлению водородом. Вода выносится из 
дисперсной среды, а свободные атомы металли-
ческого железа агрегируются в кластеры, кото-
рые осаждаются к центру масс, постепенно фор-
мируя металлическое ядро Земли. В результате 
Земля не теряет железо. В процессе аккреции 
формируется ядро, а в силикатных частицах со-
храняется остаточная FeO, составляющая, в ко-
нечном счете, приблизительно 8% FeO от массы 
мантии. 

Формирование металлического ядра требует 
удаления эквивалентной массы кислорода. Во-
обще всегда существовал вопрос, почему Земля 
имеет металлическое ядро, хотя исходным мате-
риалом служит первичное вещество, имеющее 
состав углистых хондритов, в которых железо 
присутствует в форме FeO. В нашей модели, 
предусматривающей испарение  FeO в дисперс-
ной среде, восстановление FeO первичным во-
дородом и удаление кислорода в виде Н2О – есть 
непременная составляющая механизма аккре-
ции и образования ядра. Этот процесс образо-
вания ядра принципиально отличается от клас-
сического сценария образования ядра путем 
сегрегации железа из силикатного расплава.

ПрОБЛЕМА СИДЕрОФИЛЬНЫХ 
ЭЛЕМЕНТОВ

Еще одна давняя и острая проблема связана 
с избытком сидерофильных элементов в мантии 
Земли. Это – элементы, имеющие сродство к же-
лезу: Pt, Ir, Os, Re, Pd, Rh, Ru. Некоторые другие 
элементы также имеют в той или иной степени 
выраженные сидерофильные свойства – Ni, Co, 
Mo, W и др. 

В классической версии ядро формируется 
в результате сегрегации железа в расплаве сили-
кат-металл. При этом сидерофильные элементы 
устремляются в металлическую фазу. Известны 
экспериментально установленные коэффициен-

рис. 4. Аккреция Земли и Луны: (a) – формирование 
Луны при высокотемпературном процессе фрагмен-
тации сопровождается потерей летучих, включая 
FeO. Точно так же происходит формирование за-
родыша Земли. (б) – в процессе аккреции Земли в 
установившемся температурном градиенте в окру-
жающем облаке частиц и газа происходит вслед за 
испарением восстановление FeO. Кислород удаля-
ется в виде воды. (в) – врезка иллюстрирует обра-
тимый характер испарения летучих в пространство 
между частицами. Это наряду с гидродинамическим 
выносом летучих в потоке носителей (Н2 и Н2О) из 
дисперсной среды обуславливает отсутствие изотоп-
ного фракционирования.
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ты распределения соответствующих элементов 
между силикатной и металлической фазой рас-
плава (например, Newsom, 1986). Классические 
модели ранней истории Земли предполагают 
наличие океана магмы, сопряженное с форми-
рованием ядра.  Поэтому ожидается, что мантия 
в процессе образования ядра должна быть пре-
дельно истощена сидерофильными элементами. 
Однако это не так. Содержание сидерофильных 
элементов в мантии Земли, особенно высоко-
сидерофильных элементов, намного, иногда на 
несколько порядков выше, чем предсказывает-
ся теоретическим распределением (Walter  et al., 
2000). Причем учет зависимости коэффициентов 
распределения от температуры, давления, соста-
ва силикатов и пр. не обеспечивает возможность 
скорректировать должным образом картину рас-
пределения сидерофильных элементов (Kegler et 
al., 2008; Righter et al., 2000). Принято, за неиме-
нием других объяснений, считать, что избыточ-
ное содержание обусловлено поступлением на 
Землю космогенного (метеоритного) материала, 
богатого сидерофильными элементами, уже по-
сле формирования ядра (идея позднего покрова 
“last veneer”). Это также встречает ряд противо-
речий (Haliday, 2008; Jacobson et al., 2003). 

В обсуждаемой модели первичное отделение 
железа от силикатов происходит не в результа-
те плавления, а путем испарения. Большинство 
упомянутых сидерофильных элементов являют-
ся тугоплавкими. В процессе испарения FeO из 
частиц они остаются в силикатной фазе и по-
этому не сопутствуют железу при формировании 
ядра. Хотя в последующей геологической исто-
рии процессы  сегрегации железа в расплаве, не-
сомненно, происходили, распределение сиде-
рофильных элементов в мантии далеко от того 
характера, который оно приобрело бы, если вся 
масса ядра прошла путь сегрегации железа в рас-
плаве. 

ИЗОТОПНЫЙ СОСТАВ ЖЕЛЕЗА
Железо – элемент, для которого в отличие 

от других элементов, установлено значимое от-
личие его изотопного состава в земной и лунной 
мантии. Это впервые отметил Пойтрассон (Poi-
trasson, 2007), но не дал этому объяснения. Вер-
нее, объяснил это испарением в процессе мега-
импакта, но оставил без внимания тот факт, что 
тогда и другие элементы показали бы изотопное 
фракционирование. Между тем, отличающееся 
от других элементов изотопное фракционирова-
ние железа как раз вписывается в тот механизм 

формирования ядра, который мы рассматриваем 
в рамках нашей модели. 

Испаряющийся из частиц оксид железа FeO 
восстанавливается водородом. Фактически FeO 
испаряется инконгруэнтно, т.е. в пар выходят 
Fe + O. Освобожденные атомы железа агрегиру-
ют, т.е. образуют другую фазу. Нет перехода FeO 
из частиц в пар и обратно. Иначе говоря, в от-
ношении железа процесс оказывается необрати-
мым, хотя испарение совершается, как и в случае 
других компонентов, в закрытое пространство 
между частицами. Необратимый переход сопро-
вождается кинетическим изотопным эффектом. 
В результате образующаяся металлическая фаза 
должна обогащаться легкими изотопами. 

В отношении изотопного фракционирова-
ния железа сегодня известно достаточно много. 
Углистые хондриты характеризуются величиной 
δ57Fe = -0.01‰ (Poitrasson et al., 2004; Craddock, 
Dauphas, 2011). На Земле базальты срединно-
океанических хребтов имеют в среднем δ57Fe = 
0.10‰ (Schoenberg, Blanchenburg, 2006), земные 
коматииты, лерцолиты δ57Fe = 0.05‰, дуниты 
0,035‰ (Douphas et al., 2010). В среднем счита-
ется, что железо в составе мантии Земли обога-
щено тяжелым изотопом (δ57Feav = 0.05‰, Sossi 
et al., 2016) относительно хондритов. 

Что касается Луны, то, если исключить из 
рассмотрения образцы, подвергшиеся солнеч-
ному выветриванию, то наиболее обогащены 
тяжелым изотопом лунные высоко-титанистые 
базальты (δ57Feсред  = 0.266‰), в меньшей сте-
пени – низко-титанистые базальты (δ57Feсред.= 
0.107‰) (Elardo, Shahar, 2017). Но на Луне мно-
гие мантийные минералы и породы показывают 
негативные значения δ57Fe, например, вулка-
нические стекла (δ57Fe от -0.029‰ до -0.014‰; 
Poitrasson et al., 2004), дунит  (δ57Fe = -0.50‰; 
Wang et al., 2015). Исходя из этих цифр, можно 
предположить, что существует баланс между 
обогащением тяжелым изотопом 57Fe дериватов 
и соответствующим обеднением тяжелым изо-
топом  продуктов остаточных магм в процессе 
дифференциации лунной мантии. Тогда вполне 
вероятно, что железо в Луне в целом имеет изо-
топный состав, совпадающий с изотопным со-
ставом хондритов (δ57Fe = -0.01‰). 

На Земле почти все мантийные субстраты 
показывают позитивные значения δ57Fe. Если 
железо в Земле в целом, как и в случае других 
элементов, все же имеет изотопный состав, со-
впадающий с изотопным составом железа Луны 
и хондритов, то логично предположить, что изо-
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топно-тяжелое железо в мантии Земли компен-
сировано изотопно-легким железом в ядре. 

Надо при этом иметь в виду, что в процессе 
сегрегации железа в расплаве силикат-металл, 
как показали эксперименты, изотопный эф-
фект либо отсутствует, либо железо обогащено 
тяжелым изотопом (Hin et al., 2012). Железные 
метеориты также обогащены тяжелым изотопом 
от 0.01 до 0.32‰ (Williams et al., 2006). Конечно, 
нет прямых данных об изотопном составе желе-
за земного ядра. Но если феномен обогащения 
земного ядра легкими изотопами железа имеет 
место, то он согласуется именно с тем механиз-
мом образования земного ядра, который следует 
из нашей модели.

ЭВОЛЮЦИЯ ДИСПЕрСНОГО 
СОСТОЯНИЯ. ВрЕМЯ ОБрАЗОВАНИЯ 

ЗЕМЛИ И ЛУНЫ
Как я уже подчеркивал, существенная осо-

бенность обсуждаемой модели состоит в том, 
что она предусматривает стадию дисперсного 
состояния вещества в процессе формирования 
планет. 

Модель предполагает три стадии эволюции 
предпланетного и планетного тела. Первая ста-
дия – это возникновение и развитие первичной 
газо-пылевой протопланетной аккумуляции. 
Она завершается фрагментацией и образовани-
ем зародышей Земли и Луны. Фактически при 
этом образуется основная масса Луны. Вторая 
стадия – это аккреция дисперсного вещества на 
образовавшиеся зародыши. Это – стадия, глав-
ным образом, роста массы Земли. Компьютер-
ное моделирование дает оценки роста Земли на 
этой стадии приблизительно в 26 раз, а Луны – 
в 1.3 раза. Третья стадия – это существование 
Земли и Луны в качестве консолидированных 
планетных тел, т.е. их геологическая история.

 В дисперсном состоянии происходит утрата 
летучих. Она прекращается с завершением дис-
персной стадии, когда образовавшиеся планет-
ные тела начинают удерживать летучие. Среди 
элементов летучих есть тяжелые элементы, та-
кие как Pb, Xe, Rb, которые имеют радиоактив-
ные и радиогенные изотопы, входящие в со-
став известных изотопных систем. Если наши 
модельные представления верны, то используя 
соответствующие изотопные системы, можно 
попытаться установить хронологию событий 
в процессе формирования системы Земля–Луна. 

Эти оценки уже были сделаны нами (Gali-
mov, 2011; Galimov,  Krivtsov, 2012) ранее. По-

этому я остановлюсь кратко только на принятых 
подходах и полученных результатах.

U–Pb система

Земная мантия обеднена свинцом. В пер-
вичном соотношении урана к свинцу (в момент 
возникновения солнечной системы) преобладал 
свинец: (238U/204Pb)о=0.27, а в современном соот-
ношении преобладает уран, хотя уран распада-
ется, а изотоп свинца 204Pb стабилен. Величина 
отношения урана к свинцу, обозначаемая 238µ, 
оценивается в диапазоне от 8 до 10, в среднем 
238µ~9 (Anders, Grevesse, 1989; Allegre et al.,1995).

Полагали, что обеднение свинцом земной 
мантии, возможно, обусловлено уходом свинца 
в ядро в сульфидной форме (Allegre et al., 2008). 
Но свинец – скорее литофильный, чем сиде-
рофильный элемент, хотя в сульфидной форме 
он действительно проявляет сидерофильные 
свойства. Сродство свинца к железу в любом 
случае меньше, чем сродство таких типично си-
дерофильных элементов как W и Со, которыми 
мантия обеднена в меньшей степени, чем свин-
цом. Нужно также заметить, что Луна обеднена 
свинцом в существенно большей степени, чем 
Земля, хотя Луна обладает гораздо меньшим 
ядром. 

Мы предположили, следуя логике нашей 
модели, что свинец был утрачен вследствие его 
летучести в период, когда прото-земное веще-
ство находилось в дисперсной фазе. Земля стала 
удерживать свинец, когда процесс аккреции за-
вершился. 

Свинец имеет радиогенные изотопы 206Pb 
и 207Pb, образующиеся в результате распада 238U 
и 235U соответственно. Это открывает возмож-
ность подойти к оценке времени завершения 
аккреции, т.е. времени, с которого начинается 
существование Земли как планетного тела. Не-
обходимые исходные данные для этого имеются. 

Нам нужно описать процесс, который состо-
ит в том, что происходит непрерывный распад 
238U с производством 206Pb и распад235U с произ-
водством 207Pb (рис. 5). При этом изотопы свинца 
теряются в период дисперсного состояния, а по-
сле консолидации планеты содержание стабиль-
ного изотопа 204Pb не изменяется, а содержание 
радиогенных изотопов 206Pb и 207Pb нарастает по 
мере распада соответственно 238U и 235U. Если 
t=0, время возникновения солнечной системы, 
а время t=t* – время завершения аккреции, то 
этот процесс можно описать следующими урав-
нениями (Galimov, 2011):
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Подробности, связанные с составлением этих 
уравнений и принимаемыми при этом допу-
щениями, приведены в работах (Galimov, 2011; 
Galimov, Krivtsov, 2012). Большинство параме-
тров этого уравнения известны. Отношение изо-
топов свинца в настоящее время:

206

204
Present

Pb
Pb





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= 18.279; 
207

204
Pb
Pb





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Present

= 15.491.

Эти значения, использованные нами в (Gali-
mov, 2011), несколько отличаются от рекомендо-
ванных сегодня в GEOROC database (http://georoc.
mpch-mainz.gwdg.de/georoc/): 18.655 и 15.524 со-
ответственно. Но это несильно влияет на резуль-
тат по сравнению с другими неопределенностями. 

Первичные отношения изотопов свинца (же-
лезный метеорит Canion Diablo, Tatsumoto et al., 
1973):

206
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Pb
Pb
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= 9.307; 
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204
Pb
Pb
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 = 10.294;

T – возраст Земли 4.568 Gyr (миллиардов лет); 
λ238= 0.155125  Gyr -1 и λ235 = 0.98485 Gyr -1 – кон-
станты распада 238U и 235U соответственно, µ238 

примерно равно ~9; µ235 = 
1

137.88 µ238; µeff
238 – инте-

гральная средняя величина отношений 
238

204
U
Pb

в период дисперсной фазы от t=0 до t*. Если бы 
потери 204Pb не происходило, то в уравнении при-

сутствовала бы величина отношений µ* =
 238

204
U
Pb






 *.

Но поскольку 204Pb в этот период непрерывно 
убывает, величину µ*  следует заменить некото-
рой эффективной величиной µeff . Более детально 
это рассмотрено в (Galimov, Krivtsov, 2012).

После подстановки в уравнение известных 
значений возникают два уравнения с двумя не-
известными. Одно из них t* – это время заверше-
ния аккреции. С учетом имеющихся неопреде-
ленностей t* оказывается в диапазоне от 110 до 
130 млн лет. Это время завершения аккреции. 
Фактически это время рождения Земли как пла-
нетного тела. 

Подобный подход, предполагающий поте-
рю свинца при испарении, с использованием 
двух изотопных систем (238U–206Pb и 235U–207Pb), 
применили и опубликовали недавно J. Connely 
и M. Bizzaro (2016). Они получили результат 
140–150 млн лет при несколько иных допуще-
ниях. Вероятно, им остались незнакомы  наши 
работы (Galimov, 2011; Galimov, Krivtsov, 2012). 
Но главное, следуя парадигме, они относят это 
время к моменту мегаимпакта, что совершенно 
неприемлемо, учитывая наличие более ранних 
минеральных образований Луны. 

рис. 5. Изменение соотношений изотопов в системе 
238U/204Pb в связи с утратой изотопа 204Pb в течение 
дисперсной стадии (в период аккреции от t=0 до 
t=t*) и распадом 238U при неизменном содержании 
204Pb в период существования планеты от t* до 4.568 
млрд лет. Аналогичное по смыслу соотношение име-
ет место для системы 235U/204Pb (Galimov, 2011).
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Например, недавно сообщалось о достаточно 
надежном определении возраста лунных цирко-
нов в 60 млн лет от начала солнечной системы 
(Barboni et al., 2017).

Луна утратила свинец в большей степени, чем 
Земля, что согласуется с логикой нашей модели. 
Но применить в этом случае U–Pb изотопную 
систему не удается из-за большой неопределен-
ности параметров системы. Например, оценки 
отношения 238U/204Pb для Луны варьируют от 
27 до 70 (Premo, Tatsumoto, 1991; Gaffney et al., 
2007). В отношении Луны более продуктивным 
является применение Rb–Sr системы. 

Но прежде остановимся на особенностях изо-
топного состава ксенона, которые дают основа-
ние считать, что дисперсное состояние, в течение 
которого утрачивались летучие, действительно 
длилось приблизительно 120 млн лет.

129I–129Xe и 244Pu–136Xe

Ксенон, являющийся при нормальных усло-
виях газом, имеет 8 изотопов, некоторые из ко-
торых имеют радиогенную составляющую. Наи-
более значительный радиогенный вклад имеют 
129Хе и 136Хе. Они образуются за счет распада 129J 
и 244Pu соответственно. Это – короткоживущие 
изотопы: 129J имеет период полураспада 17 млн 
лет, а 244Pu – 81 млн лет. В атмосферном воздухе 
относительное содержание этих изотопов ксено-
на оказалось гораздо меньше, чем можно было 
бы ожидать, исходя из распространенности 129J 
и 244Pu (Ozima, 1994; Podosek, Ozima, 2000).  Этот 
дефицит радиогенных изотопов ксенона был на-
зван «ксеноновым парадоксом», указывавшим 
на то, что первичный ксенон был Землей утрачен 
(Swindle, Podosek, 1988; Allegre et al., 1995) . Ис-
ходя из времени распада короткоживущих изо-
топов 129J и 244Pu, наиболее вероятное время утра-
ты первичного ксенона оценивалось в 110–130 
млн лет после зарождения солнечной системы 
(Podosek, Ozima, 2000; Allegre et al., 2008). В ка-
честве причины, приведшей к утрате ксенона, 
рассматривалось некое катастрофическое собы-
тие. К. Аллегр и др. (Allegre et al., 2008) предпо-
ложили, что это событие привело одновременно 
с потерей первичной атмосферы к глобальному 
магматизму, сопровождавшемуся образованием 
ядра и удалением свинца в ядро. ряд авторов это 
событие увязывали с мегаимпактом, сформиро-
вавшим Луну (Halliday, 2008; Porcelli et al., 2001). 
Но в этом случае возникает несогласованность 
со временем образования ранних пород Луны. 
Предполагалось, что, возможно, было два мега-
импакта 20–50 и 95–100 млн лет (Pepin, Porcelli, 

2006). Ho еще один катастрофический удар, по-
мимо того, который образовал Луну, считается 
невозможным (Canup, Asphaug, 2001).

В соответствии с нашей моделью утрата ксе-
нона, так же как утрата свинца и других летучих, 
произошла в период существования дисперсной 
фазы аккреции Земли. Соответственно, этот пе-
риод длился приблизительно 110–130 млн лет, 
т.е. тот же интервал времени, который мы уста-
новили, рассматривая U–Pb изотопную систе-
му. При этом Земля не утратила, а унаследовала 
атмосферу, сложившуюся к концу аккреции.

Rb–Sr система 

рубидий, так же как и свинец, является отно-
сительно летучим элементом. Изотоп рубидия 
87Rb производит радиогенный изотоп стронция 
87Sr с константой распада λ87 = 1,42·10-11   лет 

-1 . 
Первичное соотношение рубидия к стронцию 
характеризуется величиной (87Sr/86Sr)0 = 0.92 
(Grevese et al., 1998). Земля и Луна существен-
но обеднены рубидием: (87Rb/86Sr)earth =0.09 
и (87Rb/86Sr)moon =0.018 соответственно.

Известно начальное отношение изо-
топов стронция для солнечной системы –  
(87Sr/86Sr)0   =0. 69892 и начальное изотопное от-
ношение Sr для Луны (87Sr/86Sr)moon = 0.69906 
(Carlson, Lugmair, 1988). Начальное изотопное 
отношение Sr для Земли (87Sr/86Sr)earth =0.69940 
(McCulloch, 1994). 

Подчеркнем еще раз, что начальные отноше-
ния изотопного состава стронция Земли и Луны 
значимо отличаются. Это противоречит любому 
сценарию мегаимпакта, где начальные отношения 
радиогенных изотопов не должны отличаться. 

В любой данный момент изотопное отноше-
ние стронция в системе определяется уравне-
нием:
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(87Sr/86Sr)*  можно рассматривать как началь-
ное отношение изотопов Sr для Луны, которое 
нам известно. Поскольку рубидий непрерывно 
теряется, нужно использовать, как и в случае 
свинца, интегрально усредненное отношение 
(87Rb/86Sr)eff   . Если принять, что потеря рубидия 
в дисперсном состоянии среды осуществляется 
все время по одному закону, то можно опреде-
лить (87Rb/86Sr)eff из уравнения, составленного 
для Земли, приняв время завершения аккре-
ции Земли (приблизительно 120 млн лет), вы-
численное из U–Pb системы. Получим тогда 
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(87Rb/86Sr) eff = 0.26 (Galimov, 2011). Подставив 
это значение в уравнение, записанное выше, по-
лучим его теперь для Луны в виде:

0.69940=0.69892 + 0.26·1.07 (e1,42·10-11
moon-1).

Из этого соотношения следует, что фрагмен-
тация сжимающейся первичной аккумуляции 
случилась приблизительно через 40 млн лет по-
сле возникновения солнечной системы. Практи-
чески это было временем возникновения Луны, 
хотя ее полная аккреция завершилась позже. 
Более подробно расчетные процедуры описаны 
в (Galimov, 2011; Galimov, Krivtsov, 2012). 

Другой предельный случай – когда потеря ру-
бидия до фрагментации не происходит. Иначе 
говоря, холодное газо-пылевое облако полно-
стью удерживает летучие. Тогда время фрагмен-
тации и образования зародыша Луны определя-
ется из следующего соотношения:

(87Sr/86Sr)i-moon = (87Sr/86Sr)0 +
+ (87Rb/86Sr)0 (1 – eλtmoon)  .
Подставляя в этом случае известные отноше-

ния, получим tmoon = 10–11 млн лет. Это предель-
но возможное раннее время образования Луны. 
Таким образом, в рамках нашей модели фраг-
ментация первичного газо-пылевого сгущения 
и образование основной массы Луны случились 
в промежутке между 10 и 40 млн лет от начала 
солнечной системы. Это отвечает ограничению, 
связанному с оценкой возраста наиболее ран-
них обнаруженных минеральных образований 
на Луне: 60 млн лет, отсчитывая от зарождения 
солнечной системы (Barboni et al., 2017). 

Hf–W

Изотопная система 182Hf –182W  не связана 
с летучестью этих элементов. И гафний, и воль-
фрам – тугоплавкие элементы. 182Hf – коротко-
живущий изотоп, который с периодом полурас-
пада 8.9 млн лет превращается в 182W. 

Hf – литофил, а W – сидерофил. Они разделя-
ются в расплаве силикат-металл. Поскольку ис-
точником 182W является радиоактивный изотоп 
182Hf,  изотопный состав вольфрама (182W/184W) 
в силикатной фазе смещается. Чем раньше про-
исходит сегрегации железа, тем больше разли-
чие (величина ε182W) между изотопным составом 
вольфрама в силикатной фазе и первичным от-
ношением 182W/184W.

Первые определения дали значительные по-
зитивные значения ε182W (Lee, Haliday, 1995; Lee 
et al., 1997; Halliday, Lee, 1999). Однако в даль-
нейшем выявилась аналитическая некоррект-

ность ранних измерений, в том числе не учет 
вклада от взаимодействия 181Ta c космогенными 
нейтронами (Leya et al., 2000). В конечном счете 
выяснилось, что Земля и Луна имеют почти иден-
тичный изотопный состав вольфрама в пределах 
Δε182W=0.09±0.1, лишь ненамного отличающий-
ся от первичного хондритового (ε182W= + 1.9). 
Мантии как Земли, так и Луны обеднены воль-
фрамом вследствие удаления вольфрама в ядро, 
причем в разной степени: у Луны Hf/W = 26±2, 
а у Земли 17±5. Первичное отношение этих эле-
ментов в углистых хондритах составляет Hf/W = 
1.21 (Kleine et al., 2008). Отсюда очевидно, что 
удаление вольфрама из расплава в ядро могло 
произойти только после почти полного выми-
рания радиоактивного изотопа 182Hf. Согласно 
расчету Кляйне и др. (Kleine et al., 2009), это  
произошло не раньше, чем через 50 млн лет по-
сле возникновения солнечной системы. Иначе 
это привело бы к различию изотопных составов 
вольфрама Земли и Луны. 

Если принять в расчет наши оценки времени 
фрагментации и формирования основной массы 
Луны от 10 до 40 млн лет, то получается, что ядро 
Луны возникло не сразу в расплавленном заро-
дыше, а после его частичного застывания. Это 
хорошо согласуется с наблюдаемым характером 
распределения сидерофильных элементов на 
Луне. распределение сидерофильных элементов 
на Луне, в отличие от земного, соответствует воз-
можности образования лунного ядра в процессе 
сегрегации железа в системе расплава силикат-
металл, но не при полном плавлении, а в усло-
виях частичного плавления (Lebedev, Galimov, 
2012; Galimov, Krivtsov, 2012).

Если рассматривать факты с позиции гипо-
тезы мегаимпакта, то получается следующее. 
На Луне найдены минеральные свидетельства 
ее существования спустя ~60 млн лет после за-
рождения солнечной системы (Barboni et al., 
2017). Учитывая, что 10–20 млн лет требуются на 
остывание первично расплавленной Луны (El-
kins-Tanton et al., 2011), а земное ядро, согласно 
Hf–W изотопной системе, не могло возникнуть 
раньше 50 млн лет (Kleine et al., 2009), теряет 
силу объяснение в рамках гипотезы мегаимпак-
та дефицита железа на Луне, как обусловленного 
тем, что к моменту мегаимпакта земное железо 
уже было сконцентрировано в ядре Земли. 

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Модель формирования Земли и Луны путем 

фрагментации протопланетного газо-пылевого 
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сгущения предполагает образование высокотем-
пературных зародышей Земли и Луны с после-
дующей аккрецией на них всей остальной части 
протопланетного сгущения. 

Частичное испарение частиц в зоне повышен-
ных температур в процессе аккреции объясняет 
дефицит железа на Луне, обогащение Луны туго-
плавкими и обеднение летучими компонентами. 

Обратимый характер испарения в дисперс-
ное пространство и вынос летучих в гидроди-
намическом режиме за пределы газо-пылевого 
сгущения определяет утрату летучих без фрак-
ционирования изотопов. Обратимый характер 
испарения летучих обеспечивает в отличие от 
кинетического режима сохранение части высо-
колетучих компонентов, например воды, в пла-
нетном теле, в том числе в Луне.

Из существа модели следует, что по крайней 
мере значительная часть земного ядра образует-
ся не путем сегрегации железа в расплаве сили-
кат-металл, а путем испарения и восстановления 
FeO в дисперсной среде с последующим осажде-
нием кластеров железа к центру масс.

Этот механизм образования ядра объясня-
ет причину избытка сидерофильных элементов 
в земной мантии, согласуется с данными по изо-
топному составу железа, решает проблему фор-
мирования металлического ядра из первично 
окисленного железа FeO. 

 Дисперсное состояние вещества в пери-
од аккреции дает основание предполагать, что 
утрата летучих происходила в течение времени 
аккреции. Используя тот факт, что изотопные 
системы: U–Pb, Rb–Sr, 129J–129Xe, 244Pu–136Xe,  
содержат летучие компоненты, можно оценить 
хронологию событий в процессе эволюции про-
топланетного состояния. В результате получа-
ются согласованные оценки времени фрагмен-
тации первичного протопланетного сгущения 
и образования зародышей Земли и Луны: от 10 до 
40 млн лет, и время завершения аккреции Земли 
и рождения ее как планетного тела: 110–130 млн 
лет после возникновения солнечной системы. 
Основная масса Луны образовалась в период до 
40 млн лет. Земля в это время представляла со-
бой зародыш, близкий по составу к Луне, и не-
намного (раза в четыре) превосходящий ее по 
массе.  Металлические ядра Луны и Земли, как 
следует из рассмотрения Hf–W изотопной си-
стемы, начали формироваться позже, спустя бо-
лее 50 млн лет после возникновения солнечной 
системы (рис. 6). Эти оценки отвечают ограни-
чениям, связанным с ранним временем появле-

ния минеральных образований на Луне (около 
60 млн лет с момента возникновения солнечной 
системы) и особенностями распределения сиде-
рофильных элементов на Луне и на Земле. 

Мы приходим также к выводу, что гипотеза 
мегаимпакта не удовлетворяет многим ограни-
чениям и не создает основу для объяснения осо-
бенностей геохимии Земли и Луны.
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This article discusses some features of geochemistry of the Earth and the Moon, which manifests the speci-
ficity of the mechanism of their formation by fragmentation of protoplanetary gas-dust condensation (Gali-
mov & Krivtsov, 2012). The principal difference between this model and other hypotheses of the Earth-
Moon system formation, including the megaimpact hypothesis, is that it assumes the existence of a long 
stage of the dispersed state of matter, starting with the formation of protoplanetary gas-dust condensation, 
its compression and fragmentation and ending with the final accretion to the formed high-temperature em-
bryos of the Earth and the Moon. The presence of the dispersed state allows a certain way to interpret the ob-
served properties of the Earth-Moon system. Partial evaporation of solid particles due to adiabatic heating of 
the compressing condensation leads to the loss of volatiles including FeO. Computer simulations show that 
the final accretion is mainly performed on a larger fragment (the Earth’s embryo) and only slightly increases 
the mass of the smaller fragment (the Moon embryo).This explains the relative depletion of the Moon in 
iron and volatile and the increased concentration of refractory components compared to the Earth. The 
reversible nature of evaporation into the dispersed space, in contrast to the kinetic regime, and the removal 
of volatiles in the hydrodynamic flow beyond the gas-dust condensation determines the loss of volatiles 
without the effect of isotopes fractionation. The reversible nature of volatile evaporation also provides, in 
contrast to the kinetic regime, the preservation of part of the high-volatile components, such as water, in the 
planetary body, including the Moon. It follows from the essence of the model that at least a significant part 
of the Earth’s core is formed not by segregation of iron in the silicate-metal melt, but by evaporation and 
reduction of FeO in a dispersed medium, followed by deposition of clusters of elemental iron to the center of 
mass. This mechanism of formation of the core explains the observed excess of siderophilic elements in the 
Earth’s mantle. It also provides a plausible explanation for the observed character of iron isotopes fraction-
ation (in terms of δ57Fe‰) on Earth and on the Moon. It solves the problem of the formation of iron core 
from initially oxide (FeO) form. The dispersed state of the substance during the period of accretion suggests 
that the loss of volatiles occurred during the time of accretion. Using the fact that isotopic systems: U–Pb, 
Rb–Sr, 129J–129Xe, 244Pu–136Xe, contain volatile components, it is possible to estimate the chronology of 
events in the evolution of the protoplanetary state. As a result, agreed estimates of the time of fragmentation 
of the primary protoplanetary condensation and formation of the embryos of the Earth and the Moon are 
obtained: from 10 to 40 million years, and the time of completion of the earth’s accretion and its birth as a 
planetary body: 110 – 130 million years after the emergence of the solar system. The presented interpretation 
is consistent with the fact that solid minerals on the Moon have already appeared at least 60 million years af-
ter the birth of the solar system (Barboni et al., 2017), and the metal core in the Earth and in the Moon could 
not have formed before 50 million years from the start of the solar system, as follows from the analysis of 
the Hf-W system (Kleine et al., 2009). It is shown that the hypothesis of megaimpact does not satisfy many 
constraints and does not create a basis for the explanation of the geochemistry of the Earth and the Moon. 
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