
Том 69, Номер 8 Август 2024
ISSN 0016-7525

Индекс 39320

IS
S

N
 0

0
1

6
-7

5
2

5
 Г

ео
хи

м
и

я,
 2

0
2

4
, 

то
м

 6
9

, 
№

 8 ГЕОХИМИЯ

Р О С С И Й С К А Я   А К А Д Е М И Я   Н А У К

Журнал публикует оригинальные работы по всем разделам 
геохимии, космохимии, термодинамики природных процессов, 
геохимии органического вещества, геохимии океана и экологии.

Журналы РАН, выходящие в свет на русском языкеЖурналы РАН,  выходящие в свет на русском языке

Р О С С И Й С К А Я   А К А Д Е М И Я  Н А У К

Автоматика и телемеханика
Агрохимия
Азия и Африка сегодня
Акустический журнал
Астрономический вестник. Исследования Солнечной системы
Астрономический журнал
Биологические мембраны
Биология внутренних вод
Биология моря
Биоорганическая химия
Биофизика
Биохимия
Ботанический журнал
Вестник Дальневосточного отделения Российской академии наук
Вестник древней истории
Вестник Российской академии наук
Вестник российской сельскохозяйственной науки
Водные ресурсы
Вопросы истории естествознания и техники
Вопросы ихтиологии
Вопросы языкознания
Вулканология и сейсмология
Высокомолекулярные соединения. Серия А
Высокомолекулярные соединения. Серия Б
Высокомолекулярные соединения. Серия С
Генетика
Геология рудных месторождений
Геомагнетизм и аэрономия
Геоморфология и палеогеография
Геотектоника
Геохимия
Геоэкология. Инженерная геология. Гидрогеология. Геокриология
Государство и право
Дефектоскопия
Дифференциальные уравнения
Доклады Российской академии наук. Математика, информатика, 
процессы управления
Доклады Российской академии наук. Науки о жизни
Доклады Российской академии наук. Науки о Земле
Доклады Российской академии наук. Физика, технические науки
Доклады Российской академии наук. Химия, науки о материалах
Журнал аналитической химии
Журнал высшей нервной деятельности им. И.П. Павлова
Журнал вычислительной математики и математической физики
Журнал неорганической химии
Журнал общей биологии
Журнал общей химии
Журнал органической химии
Журнал прикладной химии
Журнал физической химии
Журнал эволюционной биохимии и физиологии
Журнал экспериментальной и теоретической физики
Записки Российского минералогического общества
Зоологический журнал
Известия Российской академии наук. Механика жидкости и газа
Известия Российской академии наук. Механика твердого тела
Известия Российской академии наук. Серия биологическая
Известия Российской академии наук. Серия географическая
Известия Российской академии наук. Серия литературы и языка
Известия Российской академии наук. Серия физическая
Известия Российской академии наук. Теория и системы 
управления
Известия Российской академии наук. Физика атмосферы и океана
Известия Российской академии наук. Энергетика
Известия Русского географического общества
Исследование Земли из космоса
Кинетика и катализ
Коллоидный журнал
Координационная химия
Космические исследования
Кристаллография
Латинская Америка

Лёд и Снег
Лесоведение
Литология и полезные ископаемые
Мембраны и мембранные технологии
Металлы
Микология и фитопатология
Микробиология
Микроэлектроника
Молекулярная биология
Нейрохимия
Неорганические материалы
Нефтехимия
Новая и новейшая история
Общественные науки и современность
Общество и экономика
Океанология
Онтогенез
Палеонтологический журнал
Паразитология
Петрология
Письма в Астрономический журнал
Письма в Журнал экспериментальной и теоретической физики
Поверхность. Рентгеновские, синхротронные и нейтронные 
исследования
Почвоведение
Приборы и техника эксперимента
Прикладная биохимия и микробиология
Прикладная математика и механика
Проблемы Дальнего Востока
Проблемы машиностроения и надежности машин
Проблемы передачи информации
Программирование
Психологический журнал
Радиационная биология. Радиоэкология
Радиотехника и электроника
Радиохимия
Расплавы
Растительные ресурсы
Российская археология
Российская история
Российская сельскохозяйственная наука
Российский физиологический журнал им. И.М. Сеченова
Русская литература
Русская речь
Сенсорные системы
Славяноведение
Современная Европа
Социологические исследования
Стратиграфия. Геологическая корреляция
США & Канада: экономика, политика, культура
Теоретические основы химической технологии
Теплофизика высоких температур
Успехи современной биологии
Успехи физиологических наук
Физика Земли
Физика и химия стекла
Физика металлов и металловедение
Физика плазмы
Физикохимия поверхности и защита материалов
Физиология растений
Физиология человека
Химическая физика
Химия высоких энергий
Химия твердого топлива
Цитология
Человек
Экология
Экономика и математические методы
Электрохимия
Энтомологическое обозрение
Этнографическое обозрение
Ядерная физика



СОДЕРЖАНИЕ

Том 69, номер 8, 2024

Редкоэлементный состав дискордантного циркона как отражение флюидного режима 
палеопротерозойского гранулитового метаморфизма  
(Хапчанский террейн, Анабарский щит)

С. Г. Скублов, Н. И. Гусев, Л. И. Салимгараева, Л. Ю. Романова  651

Растворение Ta–Nb и Nb минералов в гранитоидных расплавах
В. Ю. Чевычелов, А. А. Вирюс 665

Органическое вещество в гидротермах Паужетского района:  
состав и сравнительный анализ с другими объектами

В. Н. Компаниченко, В. А. Потурай 681

Биогеохимия торфяных отложений Голоценового разреза Выдринского болота 
(южное Прибайкалье)

А. Е. Мальцев, В. А. Бобров, Г. А. Леонова, Ю. И. Прейс,  
М. А. Климин, В. А. Бычинский 693

Субаквальная разгрузка флюидов на дне оз. Байкал:  
состав, источники и особенности миграции в пределах структуры МГУ

Т. В. Погодаева, Г. Г. Ахманов, Н. А. Онищук, О. В. Шубенкова,  
А. В. Хабуев, О. М. Хлыстов 714

Метан и сульфидная сера в воде и донных отложениях  
водотоков степной зоны европейской части России

Д. Н. Гарькуша, Ю. А. Федоров, Н. С. Тамбиева 735





 

651

ГЕОХИМИЯ, 2024, том 69, № 8, с. 651–664

ВВЕДЕНИЕ

Анабарский щит представляет собой выступ 
глубоко эродированного основания Сибирско-
го кратона, преобладающе сложенный породами 
гранулитовой фации метаморфизма. Гранули-
ты Анабарского щита являются полихронными 
и подвергались гранулитовому метаморфизму, по 

меньшей мере, дважды — в архее и раннем проте-
розое. Наиболее ранние процессы гранулитово-
го метаморфизма с возрастом 2.76 ± 0.02 млрд лет 
фиксируются локально, тогда как ареальные воз-
растные оценки оказываются существенно моложе: 
2.0–1.8 млрд лет (Розен и др., 2006). Палеопроте-
розойский метаморфизм гранулитовой фации про-
явлен в большинстве изученных архейских пород 

DOI: 10.31857/S0016752524080015, EDN: IZVNII

Представлены новые данные о U–Pb возрасте (SHRIMP-II) и редкоэлементном составе (SIMS) 
циркона из гнейсов (метапелитов) хапчанской серии Хапчанского террейна Анабарского щита. 
В зернах циркона были обнаружены реликты магматического генезиса, протолит и область сноса, 
для которых конкретизировать сложно. Единственным представителем этой группы с наименее 
измененным составом является ядро, сохранившее 207Pb/206Pb возраст протолита, индивидуальное 
значение для которого составляет 1971 ± 19 млн лет. Во время гранулитового метаморфизма циркон 
подвергся интенсивному воздействию флюида, обогащенного несовместимыми элементами. 
Изменения коснулись как U–Pb изотопной системы (возраст циркона был “перезагружен” на время 
метаморфизма около 1920–1930 млн лет), так и состава самого циркона — магматические ядра были 
в значительной степени перекристаллизованы в твердом виде или растворены флюидом вплоть 
до практически полного исчезновения первичного циркона. В обоих случаях циркон был резко 
обогащен несовместимыми элементами (Ca, Ti, Pb, Sr, Ba и ряд других) в результате воздействия 
флюида, а сохранившиеся ядра оказались окаймлены новой популяцией циркона (черной  
в CL-изображении). Спектры распределения REE в перекристаллизованных ядрах приобрели 
нетипичный для циркона профиль “крыльев птицы”. Когда реакционная способность флюида 
ослабла, произошла кристаллизация основной части зерен, типичной для гранулитового циркона. 
По составу эта популяция циркона менее обогащена несовместимыми элементами, чем ядра. В области 
тяжелых REE устойчиво повторяется горизонтальный характер распределения, что свидетельствует 
о совместной кристаллизации циркона и граната. Оценка температуры кристаллизации основной 
части зерен варьирует в узком диапазоне 800–830 °C. Все домены циркона на диаграмме 
с конкордией Везерилла образуют единый тренд с нулевым нижним пересечением и верхним 
пересечением, подтвержденным конкордантным кластером со значением возраста 1920–1930 млн лет.  
Это значение соответствует возрасту регионального палеопротерозойского гранулитового 
метаморфизма. Отличительной особенностью циркона из гнейсов хапчанской серии является то, что 
их ядра не сохранили возрастные метки протолита, а целиком перестроились при метаморфизме как 
в отношении U-Pb системы, так и в отношении редкоэлементного состава, что возможно объяснить 
исключительной интенсивностью воздействия флюида при метаморфизме гранулитовой фации, 
наложенного на породы Хапчанского террейна Анабарского щита.

Ключевые слова: циркон, гранулиты, флюидный режим, U–Pb датирование, геохимия циркона, дис-
кордия, Хапчанский террейн, Анабарский щит 
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Анабарского щита, для которых он является нало-
женным на архейские гранулиты (Гусев и др., 2017, 
2021; Ножкин и др., 2019, 2022). Для пород Хап-
чанского гранулит-парагнейсового террейна, рас-
положенного на востоке Анабарского щита (Rosen, 
Turkina, 2007), палеопротерозойский метаморфизм 
является первичным, что позволяет при исследова-
нии гранулитов получить более корректные оцен-
ки его возраста.

Циркон широко используется для расшифров-
ки истории и происхождения магматических, ме-
таморфических и осадочных пород. Выяснение 
условий, при которых циркон является закрытой 
или открытой системой, имеет решающее значе-
ние для точной интерпретации полученных с его 
помощью данных. Высокая температура плавле-
ния и устойчивость к наложенным изменениям 
позволяет циркону сохранять геохронологическую 
и геохимическую информацию в диапазоне Р-Т па-
раметров, встречающихся в земной коре. Низкая 
подвижность U, Th, Pb и других редких элементов 
за счет объемной диффузии в цирконе подтвержда-
ется как экспериментальными исследованиями, 
так и сохранением первичной зональности и воз-
раста исходной кристаллизации, несмотря на более 
молодые события высокотемпературного метамор-
физма (Möller et al., 2002). Тем не менее, известно, 
что циркон не застрахован от изотопных и химиче-
ских нарушений. При низких температурах поте-
ря Pb может происходить в сильно поврежденных 
радиацией кристаллах. В высокотемпературных ус-
ловиях перекристаллизация в твердом состоянии 
и воздействие флюидов могут нарушить U–Pb изо-
топную систему циркона (например, Hoskin, Black, 
2000). Во многом благодаря циркону, изотопно-ге-
охимическое изучение пород, слагающих фунда-
мент древних щитов, позволяет решить вопросы 
реконструкции процессов происхождения и эво-
люции ранней континентальной коры (Trail, 2018). 
Данная работа посвящена изучению редкоэлемент-
ного состава и U-Pb системы циркона в условиях 
гранулитового метаморфизма и возможным причи-
нам изменения изотопно-геохимических характе-
ристик этого минерала.

ГЕОлОГИЧЕСКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА
В структуре Анабарского щита выделяется три 

террейна: Маганский, Далдынский и Хапчанский, 
разделенных Котуйканской и билляхской текто-
ническими зонами, в которых присутствуют круп-
ные блоки пород гранулитовой фации, испытав-
шие ретроградный амфиболитовый метаморфизм 
(Rosen et al., 1994; Гусев и др., 2017, 2021; Ножкин 
и др., 2019, 2022). Раннедокембрийские породы 
гранулитовой фации разделены на далдынскую, 
верхнеанабарскую и хапчанскую серию. Далдын-
ская и верхнеанабарская серии сложены преи-
мущественно гиперстеновыми плагиогнейсами 

и двупироксен-плагиоклазовыми кристаллослан-
цами (метабазитами) близкого состава, поэто-
му позднее были объединены в один далдынский 
комплекс (Турченко, Розен, 2012). Далдынский 
комплекс относится к архею, согласно модельно-
му Nd возрасту плагиогнейсов около 3.0 млрд лет 
(Розен и др., 2000) и U-Pb возрасту циркона из 
гиперстеновых плагиогнейсов и плагиоклазовых 
кристаллосланцев 3.0–3.3 млрд лет (Гусев и др., 
2020). Протолиты карбонатно-гнейсовых пород 
хапчанской серии относят к палеопротерозою 
около 2.5–2.4 млрд лет, которые были метамор-
физованы в условиях гранулитовой фации около 
1.98–1.97 млрд лет назад (Гусев и др., 2021; Нож-
кин и др., 2022). Кристаллические породы Анабар-
ского щита перекрыты неметаморфизованным ме-
зопротерозойским чехлом, состоящим из терриген-
ной мукунской серии и строматолито-карбонатной 
билляхской серии, которая древнее 1.5 млрд лет 
(Зайцева и др., 2016; Горохов и др., 2019, 2022).

В строении Хапчанского террейна Анабарско-
го щита участвуют два гранулитовых комплек-
са. Нижний комплекс (хардахский) представ-
лен метаинтрузивными породами (мафическими 
кристаллосланцами, мезократовыми и лейко-
кратовыми гнейсами) с возрастом протолита 
2.1–2.03 млрд лет и возрастом гранулитового ме-
таморфизма около 1.96 млрд лет. Магматический 
источник метамагматических пород соответству-
ет деплетированной мантии (Гусев и др., 2021). 
Верхний комплекс (хапчанская серия) сложен 
метапелитами — гранатовыми, биотитсодержа-
щими гранат-силлиманитовыми с кордиеритом 
и пироксен-гранатовыми гнейсами, мраморами, 
кальцифирами, пироксен-скаполитовыми поро-
дами, протолиты которых формировались в Хап-
чанском осадочном бассейне (Zlobin et al., 2002). 
Для метапелитов характерна тонкая слоистость 
с элементами ритмичности. Геохимические осо-
бенности метапелитов указывают, что их протоли-
тами были граувакки, подобные накапливающим-
ся в палеозое на активных или пассивных конти-
нентальных окраинах (Zlobin et al., 2002). U–Pb 
возраст метаморфизма метапелитов составляет 
1928 ± 21 млн лет (Гусев и др., 2023).

Метапелиты хапчанской серии были изучены 
в пределах Хардахской площади в районе впаде-
ния р. Хардах в р. бол. Куонамка, где Ю. П. Ку-
ликовым (Строение …, 1986) была закартирована 
антиклинальная складка, в ядре которой залегают 
породы верхнеанабарской серии (по нашим дан-
ным, хардахского комплекса), на крыльях — хап-
тасыннахская толща хапчанской серии (рис. 1). 
В западном крыле складки из типичных метапе-
литов Н. И. Гусевым был отобран образец 225–2 
(силлиманит-биотит-гранатовый гнейс), явля-
ющийся предметом настоящего исследования. 
Структура породы разнозернистая, нематограноб-
ластовая, текстура гнейсовидная. Рассланцевание 
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подчеркнуто вытянутыми кристаллами (иголками) 
силлиманита, порфиробласты граната (до 7 мм) 
также вытянуты в направлении рассланцевания. 
Калиевый полевой шпат с обилием пертитов при-
сутствует как в матриксе породы, так и во вклю-
чениях в гранате. По краю зерен гранатов обра-
зуется силлиманит в результате реакции плагио-
клаза с гранатом. Во включениях в краевой части 
гранатов встречается зеленая шпинель с кварцем, 
эта ассоциация встречена и в матриксе породы, 
где часто замещается магнетитом. Методом TWQ 
были определены пиковые параметры метамор-
физма (около 850 °C и 7 кбар), на регрессивной 
стадии температура снижалась до 600–700 °C.
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Рис. 1. Геологическая карта участка Хардах (составлена Н. И. Гусевым по материалам полевых работ 2014 года при 
составлении ГК-1000/3 листа R-49). 1 — аллювиальные отложения квартера (Q); 2 — хаптасыннахская толща хап-
чанской серии (PR1ht); 3 — хардахский комплекс (PR1hr); 4 — двупироксеновые плагиогнейсы биотитизирован-
ные; 5 — двупироксеновые кристаллосланцы мигматизированные, калишпатизированные и амфиболизированные;  
6 — гранатовые и пироксен-гранатовые гнейсы, силлиманит- и кордиеритсодержащие; 7 — мраморы, карбонат-
но-силикатные породы и брекчии; 8 — дайки долеритов (предположительно RF); 9 — кимберлиты (T3); 10 — раз-
рывные нарушения; 11 — место отбора пробы.

МЕТОДы ИССлЕДОВАНИЯ

Циркон для исследования был выделен из об-
разца 225–2 с помощью электромагнитной сепа-
рации и тяжелых жидкостей в минералогической 
лаборатории ВСЕГЕИ. локальное U–Pb датирова-
ние циркона выполнено на ионном зонде высокого 
разрешения SHRIMP-II (ЦИИ ВСЕГЕИ) по стан-
дартной методике, следуя процедуре, приведенной 
в (Larionov et al., 2004). Размер аналитического кра-
тера составлял около 20 мкм. Полученные данные 
обработаны с помощью программы SQUID. Вели-
чины U–Pb изотопных отношений нормированы 
на значения, характерные для стандартов циркона 
TEMORA и 91500. Ошибки единичных анализов 
(U–Pb изотопные отношения и возраст) приведе-
ны на уровне 1σ, погрешности значений возраста 
пересечения дискордией конкордии и эллипсы 
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ошибок на графике с конкордией — на уровне 
2σ. Непосредственно перед датированием в ЦИИ 
ВСЕГЕИ была проведена съемка циркона в CL-ре-
жиме на сканирующем электронном микроскопе 
CamScan MX2500S.

Содержание REE и редких элементов в цир-
коне определено на ионном зонде Cameca IMS-4f 
(ЯФ ФТИАН) в той же “точке” диаметром около 
20 мкм, что и определение возраста по стандартной 
методике (Hinton, Upton, 1991; Федотова и др., 2008). 
Методика измерения летучих компонентов (вода, 
фтор и хлор) приведена в работах (Скублов и др., 
2024). Точность определения составляет 10–15 % 
для элементов с концентрацией >1 ppm и 10–20 % 
для элементов с концентрацией 0.1–1 ppm, предел 
обнаружения составляет 5–10 ppb. При построении 
спектров распределения REE состав циркона нор-
мирован к составу хондрита СI (McDonough, Sun, 
1995). Температура кристаллизации циркона рас-
считана с помощью “Ti-в-цирконе” термометра 
(Watson et al., 2006).

РЕЗулЬТАТы ИССлЕДОВАНИй
Морфология циркона. Выделенный циркон 

имеет округлую, реже изометричную форму 
(рис. 2), размер зерен варьирует от примерно 70 
до 120–150 мкм в поперечнике. Некоторые зерна 
(например, с точками 15.1, 17.1 и 19.1) демонстри-
руют слабо удлиненную форму (коэффициент уд-
линения не превышает 1:2), но четко выраженные 
грани кристаллов, характерные для магматическо-
го циркона, при этом отсутствуют.

Практически для всех зерен свойственно гете-
рогенное строение — в центральной части (реже — 
смещенное к краю зерна) наблюдается ядро, раз-
мер которого существенно варьирует — от 20–30 до 
80 мкм в поперечнике. В ряде зерен площадь ядра 
не превышает 10–15 % от площади сечения всего 
зерна (например, 9.1, 5.1, 2.1, 11.1), в других — со-
ставляет значительную часть, до 30 % и более (14.1, 
18.1). у мелких по размеру ядер граница с основ-
ной частью зерен проявлена нечетко (например, 5.1 
и 16.1), для более крупных ядер граница достаточно 
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Рис. 2. Изображение зерен циркона из гнейсов (образец 225–2) в режиме катодолюминесценции. Здесь и ниже но-
мера точек анализа совпадают с табл. S1 и S2. Диаметр кратера соответствует примерно 20 мкм.
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контрастная (17.1, 18.1). Внутреннее строение ядер 
различное — в некоторых ядрах наблюдается кон-
трастная ростовая осцилляционная зональность 
(например, ядра с точками 18.1, 21.1, 20.1), харак-
терная для циркона магматического происхожде-
ния, рисунок которой не согласен с положением 
границ ядра. Осцилляционная зональность мо-
жет быть в CL-изображении как в светло-серых 
тонах (18.1, 21.1), так и в темно-серых (20.1, 1.1). 
В других случаях в ядрах зональность отсутствует, 
а интенсивность и характер окраски в режиме CL 
у ядра и основной массы циркона достаточно схо-
жи (например, 10.1 и 2.1). Зачастую границы ядер 
корродированы и несут следы растворения. Общей 
закономерностью является присутствие окаймля-
ющих ядра зон и участков, практически черных 
в CL изображении. Мощность этих зон варьирует 
от первых до 10–15 мкм, в результате “изъеденная” 
часть ядра с осцилляционной зональностью до-
полняется до округлых очертаний с относительно 
плавными границами.

Основная часть зерен, без учета ядер, достаточ-
но однородная в CL изображении с превалирую-
щей окраской в темно-серых тонах. В некоторых 
зернах наблюдается слабо выраженная сектори-
альность (зерно с точкой 14.2) или пятнистая зо-
нальность с участками в более светлых тонах (7.1). 
В ряде случаев светло-окрашенные участки фор-
мируют подобие “тени”, повторяющей очертания 
ядер (например, зерна с точками 10.2, 1.2, 4.2). По 
совокупности признаков, в частности, присутству-
ющая секториальность и характер окраски в CL, 
основная часть (“мантия” в зарубежной термино-
логии) зерен, не относящаяся к ядрам и/или кай-
мам, является типичным гранулитовым цирконом 
(Vavra et al., 1999). Для некоторых зерен, в которых 

ядра занимают существенную часть объема и гра-
ница ядра отчетливо читается (зерна с точками 18.1 
и 14.1, основная часть зерен может быть проин-
терпретирована как кайма (оболочка) вокруг ядер. 
В остальных случаях, когда вклад ядра в общий 
объем несущественен (5.1, 4.1), или его границы 
неконтрастны (9.1, 2.1), ядро выглядит скорее ксе-
ногенным, захваченным и позднее переработан-
ным при кристаллизации гранулитового циркона, 
составляющего основной объем зерен. Поэтому 
использование распространенной для гетероген-
ного циркона терминологии ядро-кайма/оболочка 
(core-rim) будет для образца 225–2 не вполне кор-
ректным, хотя для некоторых зерен наблюдается 
именно такое соотношение обсуждаемых выше 
доменов циркона.

Геохимия циркона. Спектры распределения 
REE для ядер циркона делятся на две неравно-
ценные группы — для точки 18.1 и остальные 
(рис. 3а). Спектр для точки 18.1 отличается выпо-
ложенным распределением в области легких REE, 
SmN/LaN отношение равняется 2.0 (табл. S1). Тя-
желые REE дифференцированы в большей степени 
(LuN/GdN = 30.5). Суммарное содержание REE со-
ставляет 581 ppm. Положительная Се-аномалия ре-
дуцирована, Се/Се* равняется 2.50. Проявлена от-
рицательная Eu-аномалия, Eu/Eu* составляет 0.44.

Спектры распределения REE для остальных 
ядер подобны друг другу, отличаясь только уровнем 
суммарного содержания REE, которое изменяется 
от 906 до 3861 ppm (в среднем 2358 ppm). Спектры 
имеют нетипичный для циркона профиль в обла-
сти легких REE с уменьшением нормированных 
содержаний от Се к Eu, осложненный слабо про-
явленной положительной Се-аномалией (Се/Се* 
в среднем 1.70). Тяжелые REE дифференцированы 
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в обычном для циркона направлении, с ростом от 
Gd к Lu (LuN/GdN в среднем составляет 8.09). Ам-
плитуда отрицательной Eu-аномалии изменяется 
в широких пределах, Eu/Eu* находится в диапазо-
не от 0.18 до 0.79, составляя в среднем 0.60. Если 
сравнивать ядра циркона с точкой 18.1, то содержа-
ние легких REE в среднем увеличилось в 36 раз, тя-
желых REE — в 2 раза. Последнее хорошо заметно 
на рис. 3а, спектр для точки 18.1 практически сли-
вается со спектрами для остальных ядер в области 
тяжелых REE (Dy–Lu).

Ядро циркона в точке 18.1 отличается от осталь-
ных ядер пониженным содержанием редких эле-
ментов (табл. S1). В наименьшей степени это про-
явлено для Hf — 9916 и 11980 ppm, соответственно. 
Содержание Th и U (по данным геохимического 
исследования циркона) отличается в 5–7 раз. Наи-
более масштабно в остальных ядрах, по сравнению 
с точкой 18.1, увеличивается содержание Са (от 22.6 
до 555 ppm). В 6–8 раз возрастает содержание дру-
гих неформульных элементов (Ti, Ba, Sr, Li). Со-
держание Р увеличивается от 283 до 1072 ppm. Со-
держание Y, которое положительно коррелирует 
с тяжелыми REE, как и они, возрастает в 2 раза. 
Показательно поведение летучих компонентов. 
Содержание бора возрастает в 36 раз (от 3.15 до 
113 ppm), воды — в 10 раз (от 1668 до 16239 ppm), 
фтора — в 18 раз (от 32.9 до 601 ppm), хлора — 
в 3 раза (от 21.4 до 74.1 ppm).

Для точки 18.1 температура кристаллизации 
циркона, определенная по “Ti-в-цирконе” термо-
метру, составляет 819 °C. Для остальных ядер со-
держание Ti превышает пределы калибровки тер-
мометра и не может быть использовано в качестве 
оценки температуры (Fu et al., 2008).

Суммарное содержание REE для основной ча-
сти зерен циркона варьирует от 55.1 до 468 ppm, 
составляя в среднем 143 ppm. Спектры распреде-
ления REE для основной части зерен демонстри-
руют широкий разброс в области легких REE 
(рис. 3б). В точках 20.2, 4.2, 10.2 и 21.2 содержание 
легких REE варьирует от 9.98 до 25.1 ppm, при этом 
спектры дифференцированы с увеличением от La 
к Sm. Положительная Се-аномалия редуцирована 
(Се/Се* составляет 5.81 для точки 20.2 с минималь-
ным содержанием легких REE и в среднем 1.88 для 
остальных трех точек). Для этих точек проявле-
на заметная отрицательная Eu-аномалия (Eu/Eu* 
в среднем равняется 0.21).

В точках 14.2, 2.2, 1.2, 18.2 и 15.2 содержание лег-
ких REE варьирует от 65.0 до 244 ppm, спектры в этой 
области субгоризонтальные и имеют выпуклую фор-
му для точек с максимальным уровнем легких REE. 
Положительная Се-аномалия практически отсутству-
ет (Се/Се* составляет в среднем 1.21). В этих точек 
отрицательная Eu-аномалия проявлена менее суще-
ственно (Eu/Eu* в среднем равняется 0.46).

В области тяжелых REE спектры образуют бо-
лее компактную область. Для точек 2.2 и 18.2 на-
блюдается умеренная дифференциация от Gd к Lu. 
В остальных точках спектры распределения тяже-
лых REE субгоризонтальны. Суммарное содержа-
ние тяжелых REE составляет 103 ppm.

Сравнение содержания редких элементов для 
основной части зерен циркона и ядер (исключая 
точку 18.1) демонстрирует существенные отличия 
этих групп по составу (табл. S2). В основной ча-
сти зерен выше содержание Hf (в среднем 14548 
и 11980 ppm, соответственно), содержание Li нахо-
дится примерно на одном уровне, около 10–13 ppm. 
Содержание Th и U в ядрах больше, чем в основ-
ной части зерен, в 5–7 раз. Содержание Са в ос-
новной части зерен составляет в среднем 26.9 ppm, 
что существенно ниже, чем в ядрах. Аналогично, 
в 6–8 раз ниже содержание других неформульных 
для циркона элементов (Ti, Ba, Sr, Li). Содержа-
ние Р составляет в среднем 262 ppm. Содержание 
Y составляет в среднем всего 254 ppm, что ниже 
содержания в ядрах, включая точку 18.1. Содер-
жание бора, воды и фтора в основной части зе-
рен сопоставимо с содержанием этих компонен-
тов в точке 18.1. Содержание хлора существенно 
выше (120 ppm по сравнению с 21.4 ppm в точке 18.1 
и 74.1 ppm в остальных ядрах циркона).

Оценка температуры кристаллизации основной 
части зерен по “Ti-в-цирконе” термометру наибо-
лее корректна для точек с пониженным уровнем 
содержания легких REE, поскольку содержание Тi 
положительно коррелирует с LREE. Соответствен-
но, вероятен совместный привнос этих элемен-
тов под воздействием флюида при метаморфизме. 
В точках 20.2, 4.2, 10.2 и 21.2 значения температуры 
варьируют в узком диапазоне от 803 до 826 °C, со-
ставляя в среднем 814 °C.

U-Th-Pb систематика циркона. При локальном 
датировании было выполнено 30 определений 
возраста — 21 точка в ядра и 9 точек в основную 
часть зерен циркона (табл. S2). Содержание U, по 
данным SHRIMP-II, в ядрах варьирует от 44 (точ-
ка 18.1) до 1959 ppm (точка 20.1), составляя в сред-
нем 430 ppm (здесь и далее в качестве среднего 
используется медианное значение), и отрицатель-
но коррелируя с интенсивностью окраски в CL. 
Содержание Th находится в диапазоне от 18 до 
242 ppm (в среднем 88 ppm). Th/U отношение для 
ядер изменяется от 0.04 до 0.72 при среднем зна-
чении 0.22. При этом минимальное (меньше 0.10) 
значение Th/U отношения установлено для ядер 
(точки 7.1, 9.1, 19.1 и 20.1), в которых наблюдает-
ся значительное количество черного в CL циркона, 
обогащенного ураном, а количество серого в CL 
циркона со следами осцилляционной зональности 
минимальное или отсутствует (точка 9.1). Отличи-
тельной особенностью всех ядер является повы-
шенное содержание доли общего (нерадиогенного) 



 РЕДКОЭлЕМЕНТНый СОСТАВ ДИСКОРДАНТНОГО ЦИРКОНА 657

ГЕОХИМИЯ        том   69       № 8         2024

206Pb — в среднем 7.57 %. Минимальное содержа-
ние, 1.23 %, зафиксировано для крупного по разме-
ру ядра светло-серого оттенка с ростовой оцилля-
ционной зональностью, проанализированного без 
захвата черного в CL циркона, окаймляющего ядро 
(точка 18.1, рис. 2). Аномально высокое содержа-
ние более 10 % (12.0, 13.9 и 19.0 %) установлено для 
точек, где в поле анализа в основном попал черный 
в CL циркон (точки 20.1, 19.1 и 7.1 соответственно).

Циркон, представляющий основную часть зе-
рен, отличается выдержанным и умеренным содер-
жанием U (от 91 до 198 ppm, в среднем 122 ppm) 
и Th (от 11 до 66 ppm, в среднем 39 ppm). Th/U 
отношение варьирует от 0.08 до 0.65, составляя 
в среднем 0.27. Содержание доли общего 206Pb из-
меняется от 0.39 до 3.55 % (в среднем 0.75 %).

На диаграмме с конкордией Везерилла (рис. 4а) 
29 точек, кроме 18.1, образуют линейный тренд, 
направленный от конкордии с отметками возрас-
та около 1920–1930 млн лет к нулевому значению. 
При этом фигуративные точки для ядер циркона 
расположены в нижней части тренда — чем выше 
содержание U и доля общего 206Pb, тем ближе точ-
ка к началу конкордии. Четыре точки для основ-
ной части зерен (15.2, 18.2, 2.2 и 10.2) расположены 
в верхней части тренда, остальные пять образуют 
конкордантный кластер. Четыре точки, не нахо-
дящиеся на конкордии, отличаются повышенным 
содержанием U и общего 206Pb, по сравнению с пя-
тью конкордантными.

Для 5 точек, измеренных в основной части зе-
рен циркона, возможно определить конкордант-
ный возраст 1916 ± 19 млн лет (СКВО = 0.16, 
рис. 4б). По 20 точкам (всем 9 из основной части 
зерен и 11 ядрам) проводится дискордия со зна-
чением верхнего пересечения 1933 ± 27 млн лет 

(СКВО = 0.53) и нулевым нижним пересечением 
(рис. 4а). Фигуративная точка 18.1, относящаяся 
к крупному по размеру ядру с сохранившейся ос-
цилляционной зональностью, также расположена 
на конкордии, несколько выше, чем верхнее пере-
сечение дискордии. Для этой точки индивидуаль-
ное значение 207Pb/206Pb возраста 1971 ± 19 млн лет 
даже с учетом погрешности отличается в бóльшую 
сторону от конкордантного возраста для основной 
части зерен, рассчитанного по 5 точкам.

ОбСуЖДЕНИЕ РЕЗулЬТАТОВ

При оценке степени изменения состава циркона 
при перекристаллизации и кристаллизации ново- 
образованных доменов наиболее информативны-
ми являются диаграммы сопоставления индика-
торных элементов, чутко реагирующих на измене-
ния среды кристаллизации циркона. На бинарном 
графике соотношения содержания Р и Y (рис. 5а) 
наблюдается положительная корреляция между 
этими элементами. При этом фигуративные точки, 
отвечающие составу основной части зерен, распо-
ложены в области умеренных содержаний. Точки, 
относящиеся к ядрам, образуют обособленное поле 
c широким разбросом содержания P и Y. В отличие 
от них, точка 18.1, соответствующая ядру с харак-
теристиками магматического циркона в распре-
делении REE, расположена в нижней части этого 
поля, граничащей с точками основной части цир-
кона. Одновременное обогащение циркона фосфо-
ром, с одной стороны, и геохимически близкими 
Y и тяжелыми REE, с другой стороны, показывает, 
что эти элементы входят в структуру циркона в со-
ответствии со схемой гетеровалентного изомор-
физма (Y + REE)3+ + P5+ = Zr4+ + Si4+, известной 
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Рис. 4. График с конкордией для циркона из гнейсов (образец 225–2): (а) для всех точек (жирным курсивом под-
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под названием “ксенотимовое” замещение (Finch, 
Hanchar, 2003).

Индикатором флюидного воздействия на цир-
кон является повышенное содержание в нем не-
формульных элементов, таких как Са, Sr, Ba. Со-
держание Са около 100 ppm можно считать услов-
ным порогом для установления факта воздействия 
флюидов на циркон (Geisler, Schleicher, 2000). Из 
девяти проанализированных основных частей цир-
кона в шести точках содержание Са существен-
но меньше этого порога, а в трех — незначитель-
но превышает его (104–122 ppm). Ядро с точкой 
18.1 также имеет низкое содержание Са. Остальные 
ядра характеризуются повышенным содержанием 
Са (в среднем 550 ppm), указывающим на сильное 
флюидное воздействие.

На графике соотношения содержания Са и Ti 
(рис. 5б) все точки образуют единый тренд со-
вместного увеличения этих элементов. Если основ-
ная часть циркона и ядро с точкой 18.1 демонстри-
руют пониженное содержание как Са, так и Ti, то 
остальные ядра отличаются значительным ростом 
содержания этих элементов с широкими вариация-
ми. Соответственно, для таких точек возросшее со-
держание Ti является результатом привноса флюи-
дом, совместно с другими неформульными элемен-
тами, а не отражением роста температуры.

Аналогичная ситуация наблюдается и на бинар-
ном графике соотношения Sr и Ва (рис. 5в). уро-
вень содержания Sr в цирконе, как правило, на 

порядок меньше содержания Са. Все проанали-
зированные точки демонстрируют равномерное 
увеличение содержания Sr — не более 1.2 ppm для 
основной части циркона и точки 18.1, и от 1.2 до 
8.2 ppm для остальных ядер. Содержание Ва ва-
рьирует в более широких пределах, соответствен-
но, до 4.4 ppm и до 25.8 ppm (за исключением двух 
точек в ядрах с аномально высоким содержанием 
61 и 83 ppm).

Показательным является соотношение содержа-
ния Hf и отношения LuN/GdN, являющегося инди-
катором степени выполаживания спектра распре-
деления REE в области тяжелых редкоземельных 
элементов (рис. 5г). Горизонтальный характер рас-
пределения HREE указывает, прежде всего, но со-
вместную кристаллизацию циркона и метаморфи-
ческого граната (Rubatto, 2002; Скублов и др., 2012). 
Образованный при метаморфизме циркон, как 
правило, отличается от магматического циркона 
повышенным содержанием Hf. Компактное поло-
жение фигуративных точек основной части цирко-
на в правом нижнем углу диаграммы Hf–LuN/GdN 
подтверждает предположение о кристаллизации 
этой популяции при метаморфизме совместно 
с гранатом. Менее высокое содержание Hf и диф-
ференцированный характер распределения HREE 
указывают на магматическую природу ядер цирко-
на, хотя и нарушенную в разной степени в резуль-
тате воздействия флюида. Примечательно, что на 
данном графике точка ядра 18.1 заметно дистанци-
рована от точек, относящихся к метаморфической 

Рис. 5. Соотношение редких элементов (P–Y (а); Са–Ti (б); Sr–Ba (в); Hf–LuN/GdN (г); H2O–B (д); F–Cl (е) для 
зерен циркона из гнейсов хапчанской серии (образец 225–2). условные обозначения (рис. 5 и 6): 1 — минимально 
измененное ядро (точка 18.1); 2 — измененные ядра; 3 — основная часть зерен циркона.
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основной части циркона, что говорит о максималь-
но сохранившихся в точке 18.1 геохимических маг-
матических характеристиках.

Соотношение содержания в цирконе H2O и B, 
элемента-индикатора флюидного воздействия, 
также указывает на меньшую степень изменения 
состава под влиянием флюида для основной части 
циркона, и более значительную степень измене-
ния — для ядер, кроме точки 18.1, отличающихся 
от основной части циркона существенным увели-
чением содержания этих компонентов (рис. 5д).

На диаграмме соотношения галогенов в соста-
ве циркона (F и Cl) тренды для составов основ-
ной части и ядер разделяются (рис. 5е). Основная 
часть циркона демонстрирует рост содержания Cl 
(до 372 ppm) при относительно низком и постоян-
ном содержании F. Ядра циркона отличаются про-
порциональным увеличением содержания галоге-
нов, при этом содержание Cl не превышает 250 ppm.

На диаграмме соотношения содержания La и от-
ношения SmN/LaN, предложенного (Hoskin, 2005), 
характеризующего степень фракционирования 
LREE, половина фигуративных точек для основ-
ной части циркона и ядро с точкой 18.1 располо-
жены в области пересечения полей неизмененного 

магматического и “пористого” циркона, преоб-
разованного под воздействием флюида (рис. 6). 
Остальные точки компактно сгруппированы в поле 
гидротермального циркона, отличающегося макси-
мальным уровнем содержания легких REE и поло-
гим спектром их распределения. Эволюция соста-
вов циркона от магматических в сторону гидротер-
мальных характеристик в результате воздействия 
флюидов и/или флюидонасыщенных расплавов 
наблюдается как на позднемагматических этапах, 
так и при аллохимическом метаморфизме и пост-
магматических процессах (Zhao et al., 2022; Ску-
блов и др., 2024).

Ранее было установлено, что циркон из грану-
литов далдынской серии Анабарского щита, по 
сравнению с цирконом из гранулитов других ре-
гионов мира, имеет геохимические признаки, от-
ражающие воздействие флюида, обогащенного 
несовместимыми элементами (инверсию Eu-ано-
малии и редуцирование Се-аномалии, выполажи-
вание спектра в области LREE, обогащение нефор-
мульными элементами — Сa, Ti, Sr; Сергеева и др., 
2016). По-видимому, такие особенности являются 
региональными, и фиксируются также в рассмо-
тренном выше гранулитовом цирконе.

10000

10

100

1000

0.001

1

0.1

“пористый”
циркон

10 10000.1

неизмененный
магматический
циркон

гидротермальный
циркон

Sm

La, ppm

N
/L

a N
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В итоге возможно предположить следующую 
модель (рис. 7) образования гетерогенного цирко-
на, обнаруженного в метапелитах (гнейсах) хап-
чанской серии Хапчанского террейна Анабарско-
го щита. Вначале был образован магматический 
циркон (I на рис. 7), протолит и область сноса для 
которого конкретизировать сложно. После раз-
мыва неустановленного кристаллического мас-
сива, зерна циркона попали в состав осадочный 
породы. Единственным наименее измененным 
представителем этой группы (протолита) является 
ядро (точка 18.1 на рис. 2), индивидуальное значе-
ние 207Pb/206Pb возраста для которого составляет 
1971 ± 19 млн лет. Содержание Hf около 10000 ppm 
и дифференцированный характер распределения 
тяжелых REE в этой точке позволяют предполо-
жить, что протолитом выступили гранитоиды.

Во время гранулитового метаморфизма осадоч-
ных пород магматический циркон подвергся ин-
тенсивному воздействию флюида. Изменения кос-
нулись как U–Pb изотопной системы (возраст цир-
кона был “перезагружен” на время метаморфизма 
около 1920–1930 млн лет, за исключением одного 
зерна, точкa 18.1), так и состава самого циркона — 
магматические ядра были в значительной степени 
перекристаллизованы в твердом виде (II, по меха-
низму, изложенному в (Hoskin, Black, 2000). Далее, 
некоторые ядра были растворены вплоть до прак-
тически полного исчезновения первичного магма-
тического циркона (III). В обоих случаях состав 
циркона был резко обогащен несовместимыми 

элементами (Ca, Ti, Pb, Sr, Ba и ряд других), а со-
хранившиеся ядра оказались окаймлены новой 
популяцией циркона (черной в CL-изображении). 
Образование черного в CL циркона, повсеместно 
присутствующего в ядрах, вероятно, было связано 
непосредственно с метаморфическим флюидом, 
на что указывает аномально высокое содержание 
летучих компонентов (H2O, B и галогенов). Хотя 
гранулитовый метаморфизм и считается условно 

“сухим”, а связанный с ним флюид — преимуще-
ственно углекислотным, были получены данные 
о возможных вариациях его состава: возрастание 
активности воды и возникновение щелочных кон-
центрированных рассолов (Touret, Huizenga, 2011; 
бушмин и др., 2020). Следует отметить преоблада-
ние F над Cl в процессе преобразования магмати-
ческих ядер. Спектры распределения REE в пере-
кристаллизованных ядрах приобрели нетипичный 
для циркона профиль “крыльев птицы”, ранее 
установленный для минералов, испытавших ин-
тенсивное флюидное воздействие. На дискримина-
ционной диаграмме (рис. 6) фигуративные точки 
для ядер попадают в поле циркона гидротермаль-
но-метасоматического генезиса.

После ослабления реакционной способности 
флюида, произошла кристаллизация основной ча-
сти зерен циркона (IV на рис. 7). Ее особенностью 
является характерное внутреннее строение с неза-
кономерной секториальностью и окраской в серых 
тонах в CL-изображении, типичное для гранули-
тового циркона (Finch, Hanchar, 2003). По составу 
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Рис. 7. Модель перекристаллизации магматического циркона в процессе палеопротерозойского гранулитового мета-
морфизма при активном флюидном воздействии в Хапчанском террейне Анабарского щита (пояснения приведены 
в тексте). Выделенная область соответствует составу цирконов из гранитоидов по (Belousova et al., 2002).
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эта популяция циркона менее обогащена несовме-
стимыми элементами, чем ядра, и более выдер-
жанная по составу. Общее содержание REE в цир-
коне становится меньше, чем в ядрах, примерно 
в 15 раз. В области тяжелых REE устойчиво повто-
ряется горизонтальный характер распределения, 
что свидетельствует о совместной кристаллизации 
циркона и граната. На дискриминационной диа-
грамме основная часть зерен находится в области 

“пористого” циркона (подвергшегося флюидному 
воздействию), в которую, как правило, попадает 
также и метаморфический циркон. Оценка темпе-
ратуры кристаллизации основной части зерен по 

“Ti-в-цирконе” термометру проведена для точек 
с пониженным уровнем содержания легких REE 
и Тi, которые могут совместно привноситься флю-
идом при метаморфизме. Для 4 точек значения тем-
пературы варьируют в узком диапазоне 800–830 °C, 
что в целом согласуется с независимыми оценками 
параметров гранулитового метаморфизма.

Все изученные домены циркона — как изме-
ненные при метаморфизме ядра (за исключени-
ем наименее измененного ядра с возрастом око-
ло 1970 млн лет), так и собственная популяция 
гранулитового циркона — основная часть зерен, 
на диаграмме с конкордией Везерилла образуют 
единый тренд, большинство точек в котором ле-
жит на дискордии с нулевым нижним пересече-
нием и верхним пересечением, подтвержденным 
конкордантным кластером со значением возраста 
около 1920–1930 млн лет. Это значение возраста 
соответствует ранее полученным для района ис-
следования оценкам времени палеопротерозой-
ского гранулитового метаморфизма. Совершенно 
нетипичным является только то, что ядра цирко-
на не сохранили (за одним исключением) возраст-
ные метки магматического протолита, а целиком 
перестроились при метаморфизме как в отноше-
нии U–Pb изотопной системы, так и в отношении 
редкоэлементного состава, также нехарактерного 
как для магматического, так и для гранулитового 
циркона. Единственным на данный момент объ-
яснением наблюдаемых изотопно-геохимических 
особенностей циркона является исключительная 
интенсивность воздействия флюида при метамор-
физме гранулитовой фации, наложенного на поро-
ды Хапчанского террейна Анабарского щита.

На основании проведенного исследования вы-
текают некоторые региональные следствия. Маг-
матический циркон с возрастом 1971 ± 19 млн лет 
в ядре зерна 18.1 (рис. 2, к сожалению, единич-
ное зерно), дает основание предполагать, что 
при формировании метапелитов хапчанской 
серии происходил размыв гранитоидов бил-
ляхского комплекса (U–Pb возраст циркона 
1983 ± 3–1971 ± 4 млн (Смелов и др., 2012), к тому 
времени уже выходивших на поверхность в биллях-
ской тектонической зоне. Тем самым, время завер-
шения осадконакопления в Хапчанском бассейне 

ограничивается интервалом 1980–1930 млн лет. 
В связи с тем, что гранитоиды билляхского ком-
плекса не подверглись существенному метамор-
физму, подтверждается заключение О. М. Розена 
с коллегами (2006), что метаморфизм с возрастом 
1920–1930 млн лет был проявлен не повсеместно.

ВыВОДы
Результаты исследования редкоэлементного со-

става и U–Pb возраста циркона из гнейсов хап-
чанской серии Хапчанского террейна Анабарского 
щита позволяют сделать следующие выводы:

1. Гранулитовый палеопротерозойский мета-
морфизм оказал сильное воздействие на U–Pb си-
стему циркона, показывающую время региональ-
ного метаморфизма около 1920–1930 млн лет.

2. В результате интенсивного воздействия флю-
ида, обогащенного несовместимыми элементами, 
магматические ядра были перекристаллизованы 
или растворены флюидом вплоть до полного ис-
чезновения первичного циркона. В обоих случаях 
состав циркона был резко обогащен несовмести-
мыми элементами (Ca, Ti, Pb, Sr, Ba и ряд других), 
а сохранившиеся ядра оказались окаймлены новой 
популяцией циркона, черной в CL-изображении. 
Спектры распределения REE в перекристаллизо-
ванных ядрах приобрели нетипичный для циркона 
профиль “крыльев птицы”, являющийся индика-
тором воздействия флюида (Скублов, 2005).

3. Основная часть (“мантия”) зерен, типичная 
для гранулитового циркона и включающая пере-
кристаллизованные ядра, менее обогащена несо-
вместимыми элементами, что свидетельствует об 
ослаблении реакционной способности флюида. 
В области тяжелых REE устойчиво повторяется го-
ризонтальный характер распределения, что свиде-
тельствует о совместной кристаллизации циркона 
и граната. Оценка температуры кристаллизации 
циркона варьирует в узком диапазоне 800–830 °C.
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TRACE ELEMENT COMPOSITION OF DISCORDANT ZIRCON 
AS A REFLECTION OF THE FLUID REGIME OF PALEOPROTEROZOIC 

GRANULITE METAMORPHISM  
(KHAPCHAN TERRANE, ANABAR SHIELD)
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New data on the U–Pb age (SHRIMP-II) and anomalous trace element composition (SIMS) of zircon 
from gneisses of the Khapchan Group of the Khapchan terrane of the Anabar Shield are presented. 
The gneisses contain igneous zircon with a core whose age is 1971 ± 19 Ma. During the main stage 
of granulite metamorphism, the igneous zircon cores became enriched in incompatible elements (Ca, 
Ti, Pb, Sr, Ba) and were surrounded by a new zircon population (black in the CL image). The REE 
distribution patterns in the recrystallized cores acquired a “bird’s wing” profile atypical for zircon. At 
the final stage of metamorphism, after the fluid lost its reactivity, a new population of zircon crystallized, 
less enriched in incompatible elements and with a typical REE patterns for granulite zircon. The 
horizontal pattern of HREE distribution is consistently repeated, which indicates the co-crystallization 
of zircon and garnet. The estimated crystallization temperature of the main part of zircon varies in 
a narrow range of 800–830 °C. All zircon domains in the Weserill diagram with concordia form a 
single trend with a zero lower intercept and a concordant upper intercept around 1920–1930 Ma. This 
value corresponds to the age of regional Paleoproterozoic granulite metamorphism. A unique feature 
of zircon from the Khapchan gneisses is that the zircon cores did not retain the age marks of the 
protolith, but were completely reset during metamorphism both in terms of the U–Pb system and the 
trace element composition, which can be explained by the exceptional intensity of the impact of fluid 
during metamorphism of the granulite facies, superimposed on the rocks of the Khapchan terrane of 
the Anabar Shield.

Keywords: zircon, granulites, fluid regime, U-Pb dating, zircon geochemistry, discordia, Khapchan terrane, 
Anabar Shield
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ВВЕДЕНИЕ

Геологические данные свидетельствуют о важ-
ной роли магматических процессов при образова-
нии альбититовых, грейзеновых и других генети-
ческих типов редкометальных месторождений Ta, 
Nb, Sn, W, Mo и др. (Сырицо, 2002; Linnen, Cuney, 
2005; Щекина и др., 2013; Melcher et al., 2017). Эти 
металлы имеют высокое сродство к кислороду 
и к гранитному расплаву, благодаря чему накапли-
ваются в остаточном расплаве, обогащая поздние 
дифференциаты эволюционных гранитных серий. 
Такие месторождения, как правило, ассоциирова-
ны с высокодифференцированными многофазны-
ми обогащенными фтором гранитными плутонами. 
Например, тантал–ниобиевое оруденение в редко-
метальных литий-фтористых гранитах Восточного 
Забайкалья в значительной степени связано с маг-
матическим этапом формирования этих гранитных 
массивов (Бескин и др., 1994а, 1994б; Зарайский 
и др., 2008; Баданина и др., 2010).

В процессе кристаллизации гранитного распла-
ва концентрация в нем редких элементов может 

существенно изменяться. Основным фактором, 
контролирующим накопление этих элементов 
в остаточном расплаве или их отложение в со-
ставе породообразующих и собственных акцес-
сорных минералов, является совместимость этих 
элементов с минералами или расплавом, а также 
растворимость акцессорных минералов в распла-
ве и, возможно, сосуществующем высокотемпе-
ратурном флюиде. Эта растворимость определяет-
ся температурой, давлением и составом расплава. 
Ниобий и тантал являются несовместимыми вы-
сокозарядными элементами (HFSE). Они не могут 
встраиваться в структурную решетку большинства 
породообразующих минералов и поэтому концен-
трируются в силикатных расплавах при фракцион-
ной кристаллизации до насыщения расплава ком-
понентами собственных акцессорных минералов.

Фракционирование Ta и Nb в условиях зем-
ной коры во многом определяется процесса-
ми флюидно–магматического взаимодействия 
и дифференциации гранитоидных магматических 
расплавов. Экспериментальные исследования 

DOI: 10.31857/S0016752524080025, EDN: IZRBLS
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при растворении Ta–Nb и Nb минералов: пирохлора, микролита, ильменорутила и ферротапиолита 
при T = 650–850 °C и P = 100 и 400 МПа, а также изучено распределение Ta и Nb в системах минерал–
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физико–химических условий этих процессов ра-
нее проводились преимущественно с минерала-
ми группы колумбита–танталита (Linnen, Keppler, 
1997; Чевычелов и др., 2010; Bartels et al., 2010; 
Van Lichtervelde et al., 2010; McNeil et al., 2020; 
Chevychelov, 2022), в меньшей степени пирохло-
ра–микролита (Чевычелов и др., 2019; McNeil et al., 
2020) и, как правило, при величине Nb/Ta отноше-
ния в расплаве больше единицы (Linnen, Keppler, 
1997; Green, 1995; Hoffman, 1988).

В данной публикации представлены экспери-
ментальные данные об эффективных раствори-
мостях (содержаниях, концентрациях насыщения) 
Ta и Nb в модельных гранитоидных расплавах раз-
личной щелочности и глиноземистости при рас-
творении таких Ta–Nb минералов как пирохлор, 
микролит, ильменорутил и ферротапиолит при 
T = 650–850 °C и P = 100–400 МПа, а также резуль-
таты изучения распределения Ta и Nb в системах 
минерал–расплав. Величина Nb/Ta отношения, 
как в расплаве, так и в исследованных минералах 
изменялась в широком диапазоне от 0.04–0.05 до 
2–3. Полученные результаты позволяют оценить 
устойчивость и возможности кристаллизации этих 
Ta–Nb и Nb минералов в высокотемпературных ус-
ловиях непосредственно из обогащенных летучими 
компонентами магматических расплавов.

Следует уточнить, что эффективной растворимо-
стью компонента в расплаве (концентрацией насы-
щения) авторы называют максимально возможное 
содержание этого компонента в расплаве, сосуще-
ствующем с содержащим этот компонент минера-
лом (фазой), при данных P-T-X условиях.

Пирохлор (Na,Ca)2Nb2O6(OH,F), микролит (Na, 
Ca)2Ta2O6(F,OH) и их твердые растворы являются 
типичными минералами пегматитов и высокодиф-
ференцированных гранитов, причем пирохлор бо-
лее характерен для пегматитов нефелиновых сие-
нитов (а также карбонатитов), а микролит — для 
альбитизированных гранитных пегматитов и гра-
нитов. Так, тантал–ниобиевые руды в редкоме-
тальных литий-фтористых гранитах Орловского 
и Этыкинского месторождений Восточного Забай-
калья содержат минералы колумбит–танталитового 
(Fe,Mn)(Nb,Ta,Ti)2O6 и пирохлор–микролитового 
(Na,Ca)2(Nb,Ta,Ti)2O6(OH,F) рядов (Бескин и др., 
1994а, 1994б). Ильменорутил (Ti,Nb,Fe3+)O2 встре-
чается в гранитных пегматитах в ассоциации с ко-
лумбитом, фергюсонитом, самарскитом, берил-
лом и др., а также в альбитизированных участках 
щелочных нефелин–полевошпатовых пегматитов 
в ассоциации с пирохлором, цирконом, ильмени-
том, сфеном. Ферротапиолит Fe2+(Ta,Nb)2O6 от-
носится к очень редким акцессорным минералам 
гранитных пегматитов. Он имеет практически оди-
наковый химический состав с ферротанталитом, 
отличаясь тетрагональной сингонией (танталит 
имеет ромбическую сингонию).

ИСХОДНыЕ МАТЕрИАлы, 
ЭКСПЕрИМЕНТАлЬНыЕ 

И АНАлИТИЧЕСКИЕ МЕТОДы
В наших экспериментах была использована 

диффузионная методика, которая заключалась 
в растворении в расплаве минерала и последую-
щем микрозондовом определении состава прикон-
тактовой зоны расплава (Chevychelov, 2022). При 
этом измерялись содержания компонентов вдоль 
диффузионных профилей их растворения в рас-
плаве, а сами профили мы старались расположить 
перпендикулярно к границе минерал–расплав.

растворение минерала в гранитоидном расплаве 
лимитируется диффузионными процессами, вслед-
ствие весьма низких коэффициентов диффузии Ta 
и Nb. Существование контакта расплав–минерал 
обеспечивает постоянство концентрации диффун-
дирующих компонентов на границе раздела. При 
постоянных P-T условиях, пока существует кри-
сталлическая фаза, состав расплава на границе 
с ней существенно не изменяется и соответствует 
составу ликвидуса на диаграмме состояния систе-
мы гранитный расплав — растворяемый минерал 
(Эпельбаум, 1980, 1986; Чехмир, 1984; Чехмир и др., 
1991). Поэтому метод измерения содержаний ком-
понентов вдоль диффузионных профилей не тре-
бует полного достижения равновесия в системе по 
всему объему расплава, что особенно важно для 
вязких гранитоидных расплавов. При этом суще-
ственно уменьшается длительность проведения 
экспериментов, по сравнению с методом прямо-
го насыщения расплава компонентами минерала 
вблизи контакта, а также отсутствует необходи-
мость проведения экспериментов различной дли-
тельности. Нужно отметить, что вышесказанное 
заключение о постоянстве концентраций диффун-
дирующих компонентов на границе раздела фаз 
и соответствии состава расплава на границе со-
ставу ликвидуса строго выполняется только при 
постоянном составе минерала. В нашем случае 
растворяемые природные минералы представля-
ют собой твердые растворы, составы которых мог-
ли слабо изменяться даже на близких расстояниях, 
поэтому помимо анализа диффузионных профи-
лей растворения мы также измеряли содержания 
Ta и Nb в расплаве на расстоянии 7–20 мкм от гра-
ницы минерала. Это делалось для подтверждения 
результатов диффузионной методики и набора ста-
тистики. Проведенные нами эксперименты имели 
большую длительность, и авторы полагают, что 
полученные содержания достаточно близки к кон-
центрациям насыщения данного расплава этими 
компонентами при заданных Р-Т условиях.

В экспериментах использовались отдельные ку-
сочки, растворяемых Ta–Nb и Nb минералов, раз-
мером 1–3 мм (табл. 1). Эти природные минералы 
переменного состава могли незначительно (до пер-
вых процентов основных компонентов) изменять 
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свой состав даже в пределах каждого отдельного 
зерна.

Из гелевых смесей были наплавлены исходные 
водонасыщенные модельные гаплогранитоидные 
стекла состава SiO2–Al2O3–Na2O–K2O с добавка-
ми 0.5 мас. % CaO и 1 мас. % LiF. В эксперимен-
тах были использованы стекла трех составов, ис-
ходно отличающиеся по показателю насыщения 
алюминием, мол. Al2O3/(Na2O+K2O) = A/NK: 
0.64 — щелочной состав, 1.10 — субглиноземи-
стый состав и 1.70 — высокоглиноземистый со-
став (табл. 2). Все три состава исходно содержали ≈ 
80.5 мол. % SiO2 и одинаковое мольное отношение 
Na2O/K2O = 2.36. Ниже в статье также приводится 
другой показатель насыщения алюминием в грани-
тоидных стеклах после опыта: A/СNK = мол. Al2O3/
(CaO + Na2O + K2O). Гелевые смеси готовились по 
стандартной методике, подробно описанной ра-
нее (Чевычелов и др., 2010). Конечная температу-
ра отжига смесей составляла 600 °C. Затем гелевые 
смеси плавили в течение 2–3 сут. при P = 0.1 МПа 
и медленном ступенчатом подъеме температуры до 
1500 °C. Полученные стекла растирали в порошок, 
добавляли CaO и LiF и тщательно перемешивали 
и перетирали в ступке. Можно предположить, что 

высокий показатель насыщения расплава алюми-
нием A/NK = 1.70 в третьем высокоглиноземистом 
составе (табл. 2) объясняется присутствием фто-
ра (добавка LiF + раствор HF), так как в статье 
(Acosta-Vigil et al., 2003) показано, что для обыч-
ного гранитного расплава максимальное значение 
параметра A/CNK составляет ≈1.2.

Полученные смеси (160–170 мг) вместе с до-
бавленным 0.2 н раствором HF (40–47 мг, исх. 
pH ≈ 2.0) плавили в заваренных ампулах при 
T = 960 °C, Р = 100 МПа и фугитивности кислоро-
да, fO2, соответствующей буферу Ni–NiO, в течение 
7 ч. Это делалось с целью получения флюидонасы-
щенного максимально однородного гранитоидного 
стекла. Для обеспечения надежной работы буфера 
Ni–NiO в этих опытах была использована методи-
ка тройных ампул: во внутренней ампуле — стекло 
с раствором, в средней — буфер Ni-NiO с H2O, во 
внешней — чистая H2O. Эта методика использо-
валась только в подготовительных опытах при на-
плавлении исходных стекол. В основных экспери-
ментах по изучению растворимости минералов тре-
хампульная методика не использовалась. Известно 
(Burnham et al., 2012), что ниобий и тантал при-
сутствуют в расплаве только в виде пятизарядных 

Таблица 1. Составы Ta–Nb и Nb минералова, растворяемых в гранитоидных расплавах (в мас. %, нормировано 
к 100 %)

Минерал, место нахождения Nb2O5 Ta2O5 TiO2 Ce2O3 La2O3 FeOб CaO Na2O F/O = Fв

Пирохлор (Pcl),
щелочные пегматиты, Вишнево-
горский массив, южный Урал

63.1 - 4.2 2.2 2.1 - 16.3 6.5 5.5/2.7

OH,Ca-микролитг (Mic), гранит-
ные пегматиты, штат Минас-Же-
райс, Бразилия

4.8 73.9 1.3 - - 1.0б 14.7 1.2 1.2/0.6

Ильменорутил (Ilmrt), пегматиты,
д. Селянкино, Ильменские горы, 
южный Урал

14.8 - 77.6 - - 7.6б - - -

Ферротапиолитд

(Tap-Fe), гранитные пегматиты, 
штат Минас-Жерайс, Бразилия

6.7 78.3 - - - 13.7 - - -

Примечания.а Минералы для проведения экспериментов были любезно предоставлены нам И. В. Пековым и Н. В. Чукановым. б В микро-
лите и ильменорутиле содержания оксида железа приведены в виде Fe2O3(Fe+3).в Часть кислорода, замещенного в составе минерала на F 
и OH. г Микролит дополнительно содержит 1.4 Bi2O3, 0.4 MnO и 0.2 MgO. д Ферротапиолит дополнительно содержит 1.3 SnO2.

Таблица 2. Химические составы, мольные отношения и нормативные составы гелевых смесей, плавлением 
которых были получены модельные гранитоидные расплавы (в мас. %, нормировано к 100 %)

Составы SiO2 Al2O3 Na2O K2O A/NKа N/Kа SiO2, 
мол. % Qzб Abб Orб Nsб Crnб

Щелочной состав
(Grn-0.64) 75.11 11.87 7.92 5.11 0.64 2.36 80.7 29.2 32.6 30.2 8.0 -

Субглиноземистый  
состав (Grn-1.10) 73.56 16.14 6.27 4.03 1.10 2.36 80.2 21.7 53.1 23.8 - 1.5

Высокоглиноземис- 
тый состав (Grn-1.70) 72.85 19.22 4.83 3.11 1.70 2.36 80.2 32.9 40.9 18.4 - 7.9

Примечания.а A/NK — показатель насыщения алюминием = мол. Al2O3/(Na2O+K2O). N/K — мол. Na2O/K2O. б Индексы миналов: Qz — 
кварц, Ab — альбит, Or — ортоклаз, Ns — силикат натрия (в реальных породах — эгирин и Na-амфиболы), Crn — корунд (в реальных 
породах — топаз).
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катионов при всех возможных значениях летучести 
кислорода (от IW + 6.7 до IW — 4.3). Для наплавле-
ния оптически “беспузырного” стекла использова-
лась специально разработанная методика, которая 
заключалась в том, что перед плавлением из по-
рошка стекла удаляли воздух, замещая его водным 
раствором (Чевычелов и др., 2005). Наплавленные 
стекла содержали ≈4 мас. % H2O и были в условиях 
опытов водонасыщенными (Johannes, Holtz, 1996).

Основные эксперименты по изучению раство-
римости минералов в модельных гранитоидных 
расплавах проводились на установке “Сосуд вы-
сокого газового давления с внутренним нагревом, 
СВГД-7” при T = 650, 750 и 850 °C (погрешность 
до ± 5 °C) и P = 100 и 400 МПа (погрешность до 
± 1 и ± 5 МПа). Опыты проводились в заваренных 
Pt ампулах. Они имели большую длительность, ко-
торая составляла от 4 до 10 суток в зависимости 
от температуры и давления. Длительность подби-
ралась таким образом, чтобы в алюмосиликатном 
стекле от границы с минералом можно было из-
мерить достаточно хорошо выраженные диффу-
зионные профили содержаний Nb и Ta. При сна-
ряжении опытов на дно ампулы заливали от 4 до 
40 мас. % 0.1 н раствора HF, чтобы расплав в ус-
ловиях эксперимента оставался водонасыщенным. 
Затем засыпали порошок синтезированного стекла. 
В центре стекла помещали один достаточно круп-
ный или несколько (до четырех) небольших ку-
сочков минерала, как бы делая “сэндвич”: стекло–
минерал–стекло. Засыпанную смесь уплотняли, 
ампулу продували Ar из газового баллона и зава-
ривали, контролируя каждый этап прецизионным 
взвешиванием с точностью 10–5 г. В процессе опы-
та порошок стекла плавился, и минерал диффузи-
онным путем растворялся в алюмосиликатном рас-
плаве. В ампуле также присутствовала не раство-
рившаяся в расплаве (избыточная) флюидная фаза.

После окончания эксперимента определялись 
содержания компонентов в стекле вдоль профилей. 
В результате обработки этих анализов были рассчи-
таны растворимости компонентов в гранитоидных 
расплавах в изученных условиях. Из полученных 
образцов готовились препараты для исследования 
методом рентгеноспектрального электронно-зон-
дового анализа (рСЭЗА). Концентрации Ta2O5, 
Nb2O5, SiO2, TiO2, Al2O3, FeO(Fe2O3), CaO, Na2O, 
K2O и F определяли методом рСЭЗА, используя 
сканирующий электронный микроскоп (СЭМ) 
Tescan Vega II XMU, оснащенный энергодиспер-
сионным рентгеновским спектрометром (ЭДС) 
INCAx-sight (U = 20 кВ, I ≈ 0.3–0.4 нА, τ = 70 с). 
Анализы гранитоидных стекол проводили сканиро-
ванием площадок 5 × 5 мкм или 10 × 10 мкм. Ми-
нералы анализировали сфокусированным зондом.

Концентрации Ta, Nb, Ti и F в этих же стеклах 
и минералах дополнительно с более высокой точ-
ностью определяли с помощью того же СЭМ, 

используя волновой (кристалл-дифракцион-
ный) спектрометр INCA Wave 700 (U = 20 кВ, 
I ≈ 20–21 нА, размер зонда 1300–1600 нм, общее 
время анализа τ ≈ 250 с, Ti Kα1, 2 PET (PM-20) 
и LiF (PM-25 и PM-26), Ta Mα1, 2 PET, Nb Lα1, 2 PET, 
F Kα1, 2 TAP, эталоны металлические Ti, Ta, Nb, 
на F — CaF2, сканирование зондом площадок 
5 × 5 мкм). Используемый СЭМ был оснащен од-
ним волновым и одним энергодисперсионным 
спектрометрами. С помощью волнового спектро-
метра обычно в составе гранитоидного стекла ана-
лизировали по очереди два выбранных для этого 
элемента, все остальные элементы в этом же ана-
лизе определяли, с помощью менее прецизионно-
го ЭДС. К сожалению, при этом вследствие приме-
нения большого тока и большего времени анализа 
происходило искажение общего анализа за счет по-
терь (уменьшения содержания) более летучих эле-
ментов (Na, K и др.). Поэтому концентрации от-
дельных элементов (Ta, Nb, Ti, F) в гранитоидных 
стеклах прецизионно анализировали, используя 
волновой спектрометр (табл. 4), а общий химиче-
ский состав стекол определяли в других анализах, 
используя только ЭДС (табл. 3).

Анализ каждого образца стекла проводили вдоль 
нескольких (2–4) профилей, перпендикулярных 
к поверхности раздела минерал–стекло. Обычная 
длина профиля составляла от 100 до 1000 мкм. рас-
стояние между отдельными анализами вблизи гра-
ницы минерала было 10 мкм, а с удалением воз-
растало до 50–500 мкм. Число замеров по каждому 
профилю составляло от 7 до 15. Измеренные мето-
дом рСЭЗА профили по отношению к фазовой гра-
нице минерал–расплав в трех пространственных 
измерениях не всегда являлись строго перпенди-
кулярными, вследствие недостаточно ровных гра-
ниц у кусочков минерала, и малого размера экспе-
риментальных образцов. Поэтому измерения про-
водили вдоль нескольких профилей. Полученные 
вдоль профилей анализы были аппроксимированы 
с помощью экспоненциальных уравнений, и затем 
были рассчитаны предельные (максимальные) кон-
центрации Nb, Ta и Ti в расплаве непосредственно 
на границе с минералом, которые соответствуют 
эффективной растворимости данного компонента 
в расплаве. Полученные по нескольким профилям 
результаты для каждого образца затем усреднялись.

рЕЗУлЬТАТы ЭКСПЕрИМЕНТОВ 
ПО рАСТВОрЕНИю ПИрОХлОрА 

И МИКрОлИТА
Химические составы наименее изменен-

ных участков гранитоидных стекол (удаленных 
от вплавленных минералов на расстояние 300–
1500 мкм), полученные с использованием ЭДС, 
даны в табл. 3. В этой таблице мы не приводим, 
содержания Nb, Ta, Ti и Fe, кроме упомянутых 
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в примечании, так как их величины, по данным 
ЭДС, ниже среднеквадратичных отклонений 2σ.

Содержания Ta, Nb и F в гранитоидных 
стеклах вблизи границы вплавленных минералов 
(7–20 мкм от границы), по данным волнового спек-
трометра, представлены в табл. 4. К сожалению, 
мы не располагаем полными химическими анали-
зами исследуемых стекол вблизи или на границе 

с вплавленными минералами, так как полученные 
с помощью ЭДС анализы отличаются слишком 
большими отклонениями 2σ (см. выше). Помимо 
результатов, приведенных в табл. 4, содержания Ta 
и Nb в расплавах были рассчитаны путем аппрок-
симации снятых рСЭЗА профилей (рис. 1) с помо-
щью экспоненциальных уравнений, как это опи-
сано выше.

Таблица 3. Химический состав наименее измененных гранитоидных стекол после экспериментов 
по растворению пирохлора, микролита, ильменорутила и ферротапиолита при Т = 650–850 °C, Р = 100 
и 400 МПа (рСЭЗА, ЭДС, мас. %, норм. к 100 %)а

Минерал,
номер опыта, T, °C P, МПа A/CNKб SiO2 Al2O3 CaO Na2O K2O F nв

Пирохлор,
PM-5,
850

100
0.63г 74.1 11.4 0.5 7.1 5.2 ≤ 0.5е 10
1.06 73.5 15.6 0.3 5.9 4.1 ≤ 0.6е 13
1.40 72.4 17.6 0.6 4.9 3.2 1.3 9

Пирохлор,
PM-4,
750

100
0.64 75.4 11.6 0.4 7.2 5.0 ≤ 0.3е 7
1.10 73.5 15.8 ≤ 0.2е 5.8 4.1 ≤ 0.5е 7
1.45 72.4 17.8 0.4 4.8 3.3 1.2 4

Пирохлор,
PM-6,
650

100
0.62 78.4 10.3 0.3 7.8 3.0 ≤ 0.1е 10
1.06 73.7 15.4 0.3 5.8 4.1 ≤ 0.7е 16
1.72 73.8 17.7 ≤ 0.2е 3.6 3.6 1.1 9

Пирохлор,
PM-9,
750

400
0.69г 74.7 11.7 0.4 6.5 5.2 ≤ 0.3е 31
1.05 73.6 15.6 0.4 5.8 4.3 ≤ 0.4е 32
1.33 73.5 17.1 0.6 5.0 3.3 ≤ 0.6е 31

Микролит,
PM-17,
750

100
0.69 75.3 11.7 0.5 6.4 5.2 0.9 7
1.10 74.1 15.3 0.4 5.1 4.5 ≤ 0.6е 7
1.52 74.1 17.4 0.4 4.4 3.2 ≤ 0.5е 7

Микролит,
PM-10,
750

400
0.71 75.8 12.0 0.4 6.5 5.2 ≤ 0.1е 7
1.06 73.7 15.6 0.4 5.7 4.2 ≤ 0.3е 4
1.43 74.7 16.7 0.4 4.4 3.4 ≤ 0.4е 5

Ильменорутил,
PM-20,
850

100
0.72д 75.5 11.5 0.4 5.9 5.0 ≤ 0.6е 7
1.13 74.0 15.5 0.3 5.1 4.3 ≤ 0.7е 7
1.61 73.8 17.6 ≤ 0.2е 4.1 3.4 ≤ 0.7е 8

Ильменорутил,
PM-25,
750

100
0.69 74.3 12.3 0.3 7.1 5.1 0.9 7
1.12 72.7 16.0 ≤ 0.2е 5.8 4.1 1.3 7
1.61 72.0 18.9 0.4 4.6 3.2 0.9 7

Ильменорутил,
PM-26,
650

100
0.57 78.1 10.0 0.5 8.3 2.7 ≤ 0.4е 13
1.12 72.1 16.7 ≤ 0.2е 6.3 3.8 1.0 9
1.89 73.0 18.7 ≤ 0.2е 3.4 3.6 1.1 17

Ферротапиолит,
PM-21,
850

100
0.68 75.1 12.0 0.3 6.8 5.4 ≤ 0.4е 6
1.08 73.3 15.8 0.3 5.6 4.4 ≤ 0.6е 6
1.58 73.0 18.3 ≤ 0.2е 4.5 3.4 ≤ 0.5е 8

Ферротапиолит,
PM-24,
750

100
0.67 74.3 12.3 0.4 7.3 5.3 ≤ 0.5е 8
1.15 72.5 16.4 0.3 5.6 4.1 1.1 7
1.60 71.7 19.0 0.3 4.7 3.3 0.9 5

Ферротапиолит,
PM-22,
650

100
0.69 78.0 11.0 ≤ 0.2е 7.1 3.6 ≤ 0.1е 7
1.30 77.4 14.3 ≤ 0.2е 4.3 3.4 ≤ 0.5е 7
1.85 73.4 18.6 ≤ 0.2е 3.5 3.7 ≤ 0.6е 6

Примечания. а 2σ среднеквадратичные отклонения в анализах составляли: SiO2 1.4–1.8 мас.%; Al2O3 0.5–0.8 мас. %; CaO 0.2–0.3 мас. %; 
Na2O 0.4–0.6 мас. %; K2O 0.3–0.4 мас. %; F 0.7–1.3 мас. %. б Показатель насыщения алюминием (мольное Al2O3/(CaO + Na2O + K2O) от-
ношение) в алюмосиликатном стекле. в Количество анализов. г Данные стекла содержат дополнительно по 1.2 мас. % Nb2O5. д Это стекло 
содержит дополнительно 0.9 мас. % TiO2. е Ниже предела обнаружения.

 рАСТВОрЕНИЕ Ta–Nb И Nb МИНЕрАлОВ   669
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670 ЧЕВыЧЕлОВ, ВИрюС

Экспериментальные исследования с пирохло-
ром и микролитом были проведены при P = 100–
400 МПа и T = 650–850 °C. При растворении пи-
рохлора в модельных гранитоидных расплавах 
(табл. 4, рис. 2) при P = 100 МПа и T = 650–850 °C 
наибольшие эффективные растворимости (мак-
симальные содержания) Nb (0.7–1.8 мас. %) опре-
делены в щелочном расплаве, они значительно 
(до 0.03–0.4 мас. %) уменьшаются в расплаве субг-
линоземистого состава и остаются практически на 

том же уровне (0.05–0.5 мас. %) в высокоглинозе-
мистом расплаве (Чевычелов и др., 2019).

С повышением температуры растворимость пи-
рохлора увеличивается. При P = 100 МПа зависи-
мости содержаний Ta при растворении микролита 
в таких же гранитоидных расплавах аналогичны 
зависимостям, полученным для Nb при раство-
рении пирохлора. Изменение давления по-разно-
му влияет на растворение пирохлора и микролита 
в зависимости от состава гранитоидного расплава. 

Таблица 4. Содержания Ti, Ta, Nb и F в гранитоидных стеклах вблизи границы растворяемых минералов 
(7–20 мкм от границы) после экспериментов (рСЭЗА, волновой спектрометр, мас. %)

Минерал,
номер опыта, T, °C

P, 
МПа A/CNKа Ti (2σ)б Ta (2σ)б Nb (2σ)б F (2σ)б

Пирохлор,
PM-5,
850

100
0.63 - - 1.7–1.8 (0.1) 1.0–1.1 (0.17)
1.06 - - 0.3–0.4 (0.04) 1.1–1.3 (0.2)
1.40 - - 0.3–0.5 (0.04) 1.7–2.1 (0.2)

Пирохлор,
PM-4,
750

100
0.64 - - 0.6–1.0 (0.06) 0.7–1.0 (0.16)
1.10 - - 0.08–0.13 (0.03)    0.8–1.0 (0.16)
1.45 - - 0.11–0.14 (0.03) 1.6–1.9 (0.2)

Пирохлор,
PM-6,
650

100
0.62 - - 0.5–0.7 (0.05)    0.4–0.7 (0.14)
1.06 - - 0.03–0.05 (0.01)    0.8–1.0 (0.16)
1.72 - - 0.05–0.10 (0.01) -

Пирохлор,
PM-9,
750

400
0.69 - - 0.7–0.9 (0.05)   0.3–0.6 (0.13)
1.05 - - 0.10–0.15 (0.02)   0.5–0.6 (0.14)
1.33 - - 0.18–0.20 (0.02)    0.9–1.2 (0.2)

Микролит,
PM-17,
750

100
0.69 - 0.6–0.7 (0.07) 0.02–0.03 (0.02) -
1.10 - 0.05–0.11 (0.04) ≤ 0.02в -
1.52 - 0.28–0.34 (0.05) ≤ 0.02в -

Микролит,
PM-10,
750

400
0.71 - 0.4–0.6 (0.06) 0.03–0.05 (0.02) -
1.06 - 0.15–0.18 (0.04) 0.02 (0.02) -
1.43 - 0.42–0.47 (0.05) 0.07–0.08 (0.02) -

Ильменорутил,
PM-20,
850

100
0.72 2.6–2.7 (0.08) - 1.0–1.2 (0.07) -
1.13 0.45–0.49 (0.03) - 0.07–0.10 (0.02) -
1.61 0.24–0.30 (0.02) - 0.03–0.04 (0.02) -

Ильменорутил,
PM-25,
750

100
0.69 1.3–1.6 (0.07) - 0.4–0.8 (0.06) -
1.12 0.49–0.52 (0.03) - 0.12–0.16 (0.02) -
1.61 0.17–0.25 (0.02) - 0.02–0.04 (0.02) -

Ильменорутил,
PM-26,
650

100
0.57 1.5–1.8 (0.07) - 0.16–0.29 (0.04) -
1.12 0.28–0.37 (0.02) - 0.02–0.04 (0.02) -
1.89 0.14–0.24 (0.02) - ≤ 0.02в -

Ферротапиолит,
PM-21,
850

100
0.68 - 2.1–2.9 (0.13) 0.24–0.29 (0.03) -
1.08 - 0.43–0.56 (0.05) 0.03–0.07 (0.02) -
1.58 - 0.6–0.8 (0.06) 0.02–0.03 (0.02) -

Ферротапиолит,
PM-24,
750

100
0.67 - 0.5–0.7 (0.07) 0.03–0.06 (0.02) -
1.15 - 0.24–0.30 (0.04) ≤ 0.02в -
1.60 - 0.26–0.39 (0.05) ≤ 0.02в -

Ферротапиолит,
PM-22,
650

100
0.69 - 0.6–0.9 (0.08) 0.03–0.07 (0.02) -
1.30 - 0.22–0.43 (0.05) 0.02–0.03 (0.02) -
1.85 - 0.09–0.22 (0.04) ≤ 0.02в -

Примечания.а Показатель насыщения алюминием (мольное Al2O3/(CaO + Na2O + K2O) отношение) в алюмосиликатном стекле. б Содер-
жание элемента, в скобках дано 2σ среднеквадратичное отклонение. в Ниже предела обнаружения.
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Рис. 1. Примеры рСЭЗА профилей (а) Nb при растворении пирохлора в щелочном гранитоидном расплаве (750 °C, 
100 МПа, оп. PM-4) и (б) Ta при растворении микролита в высокоглиноземистом гранитоидном расплаве (750 °C, 
400 МПа, оп. PM-10).

Рис. 2. Температурные зависимости эффективных 
растворимостей (максимальных содержаний) Nb 
в гранитоидных расплавах с различной щелочностью–
глиноземистостью при растворении в них пирохлора.

Рис. 3. Влияние давления (Р = 100 и 400 МПа) на со-
держание Nb в гранитоидных расплавах при растворе-
нии в них пирохлора.

Установле но, что в щелочном и субглиноземистом 
расплавах уменьшение давления от 400 до 100 МПа 
не оказывает существенного влияния на растворе-
ние микролита и пирохлора, а в высокоглинозе-
мистом расплаве с падением давления содержания 
Ta и Nb уменьшаются приблизительно в 1.5 раза 
(рис. 3 и 4). результаты позволяют предполагать 
возможность кристаллизации этих минералов 
в высокотемпературных условиях непосредствен-
но из высокоглиноземистых (плюмазитовых) маг-
матических расплавов.

На рисунке 5 наши результаты по растворе-
нию пирохлора при P = 100 МПа и T = 750 °C 
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сравниваются с полученными ранее при растворе-
нии колумбита и танталита. Эффективная раство-
римость Nb в щелочном и субглиноземистом рас-
плавах при растворении пирохлора заметно ниже, 
чем при растворении колумбита или танталита, но, 
в отличие от последних, в высокоглиноземистом 
расплаве содержание Nb увеличивается относи-
тельно содержания в субглиноземистом составе. 
При этом при растворении богатого ниобием пи-
рохлора (67 мас. % Nb2O5) содержание Nb в рас-
плаве в несколько раз ниже, чем при растворении 
менее богатого Nb колумбита (58 мас. % Nb2O5) 
(Чевычелов и др., 2010; Чевычелов, 2013) и даже 
заметно ниже, чем при растворении танталита 

 рАСТВОрЕНИЕ Ta–Nb И Nb МИНЕрАлОВ   671

(а) (б)
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(38 мас. % Nb2O5) (Chevychelov, 2022). Вид зависи-
мости содержания Nb от щелочности-глиноземи-
стости расплава слева на рисунке 5 остается как 
у колумбита и танталита: содержание Nb макси-
мально в щелочном расплаве и с увеличением гли-
ноземистости оно уменьшается. линия зависимо-
сти на графике в диапазоне A/CNK = 0.6–1.1 прак-
тически параллельна зависимостям для колумбита 
и танталита. Но при дальнейшем увеличении гли-
ноземистости в правой части рисунка (при пока-
зателе A/CNK = 1.1–1.45) наклон линии меняется 
на противоположный, и содержание Nb в расплаве 
начинает увеличиваться.

При этом пирохлор в высокоглиноземистом рас-
плаве становится неустойчивым, и в нем выделяется 
краевая зона от 10 до 150 мкм мощностью, показан-
ная на рис. 6, в которой состав минерала начинает 
меняться (табл. 5). В первую очередь из пирохлора 
выносятся Na, F, в меньшей степени Ca, и минерал, 
как “губка”, пропитывается гранитоидным распла-
вом. Между отдельными “островками” пирохлора 

“затекает” стекло, которое растворяет минерал.
Таким образом, экспериментально показано, 

что в магматических условиях при P = 100 МПа 
и T = 650–850 °C в высокоглиноземистых (плюма-
зитовых) Li-F гранитных расплавах пирохлор яв-
ляется неустойчивым. В то же время из щелочных 
гранитоидных, обогащенных Ca, Na и F, остаточ-
ных магматических расплавов этот минерал мог бы 
кристаллизоваться с большей вероятностью, чем 
колумбит–танталит, так как для кристаллизации 
пирохлора требуется заметно меньшая концентра-
ция насыщения расплава ниобием.

При повышении давления до 400 МПа влияние 
щелочности–глиноземистости расплава на рас-
творимости пирохлора и микролита уменьшается 
(рис. 7). Наибольшие содержания Nb (0.7–0.9 мас. %) 
и Ta (0.4–0.6 мас. %) характерны для щелочных гра-
нитоидных расплавов с показателем A/CNK = 0.69–
0.71 (табл. 4), в расплавах субглиноземистого со-
става при A/CNK = 1.05–1.06 содержания Nb и Ta 
значительно (в 6 и 3 раза) уменьшаются до 0.10–0.15 

Рис. 4. Влияние давления (Р = 100 и 400 МПа) на со-
держание Ta в гранитоидных расплавах при растворе-
нии в них микролита.

Рис. 5. Эффективные растворимости Nb в различных гра-
нитоидных расплавах при растворении в них пирохлора 
при T = 750 °C и P = 100 МПа. Сравнение с нашими ранее 
полученными данными по растворению колумбита (Чевы-
челов и др., 2010) и танталита (Chevychelov, 2022).

Рис. 6. разложение (неустойчивость) пирохлора в вы-
сокоглиноземистом гранитоидном расплаве (оп. PM-6, 
650 °C, 100 МПа, A/CNK = 1.7). Черное — стекло; се-
рое однородное поле — неизмененный пирохлор.
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и 0.15–0.18 мас. %, соответственно, и затем в высо-
коглиноземистых расплавах при A/CNK = 1.33–1.43 
снова возрастают примерно в 1.5–3 раза до 0.18–
0.20 мас. % Nb и 0.42–0.47 мас. % Ta. Тренды зави-
симости содержаний Nb при растворении пирохлора 
и Ta при растворении микролита в расплавах явля-
ются довольно близкими между собой в пределах по-
грешности определения. Тренд содержания Nb в рас-
плаве при растворении микролита по своей форме 
также подобен двум рассмотренным, но содержаниe 
в нем ниже на порядок, что связано с низким содержа-
нием Nb в составе микролита. Данные по изменению 
Nb/Ta отношения в гранитоидных расплавах при рас-
творении микролита по сравнению с Nb/Ta отноше-
нием в самом микролите рассмотрены ниже (табл. 6).

При давлении 400 МПа при растворении в вы-
сокоглиноземистом расплаве пирохлор также ста-
новится неустойчивым в краевой приконтакто-
вой зоне. Микролит, в отличие от пирохлора, при 
растворении в высокоглиноземистом расплаве 
в изученных условиях является стабильным и не 
меняет свой состав в краевой зоне. При раство-
рении микролита, также как и пирохлора, в вы-
сокоглиноземистом расплаве содержания Nb и Ta 

увеличиваются относительно содержаний в суб-
глиноземистом расплаве, в то время как при рас-
творении колумбита и танталита эти содержания 
уменьшаются. По-видимому, дефицит в первую 
очередь Na, а возможно и Ca, K в высокоглинозе-
мистых расплавах влияет на увеличение раствори-
мости в них пирохлора и микролита, содержащих 
эти элементы. Можно предположить, что из высо-
коглиноземистых гранитоидных расплавов, в отли-
чие от щелочных составов, будут кристаллизовать-
ся минералы группы колумбита–танталита, а не 
группы микролита (пирохлора).

При растворении пирохлора и микролита в гра-
нитоидных расплавах помимо содержаний Ta и Nb 
нами исследованы содержания F при различных 
P-T-X параметрах. В экспериментах по растворе-
нию пирохлора по данным волнового спектроме-
тра (табл. 4, 750 и 850 °C, 100 и 400 МПа) показано, 
что содержание F в высокоглиноземистом расплаве 
увеличивается в два раза относительно щелочного 
и субглиноземистого расплавов. Можно предпо-
ложить, что в этих экспериментах F как-то связан 
с Al в составе высокоглиноземистого расплава. Эта 
зависимость прослеживается также и по данным 
ЭДС анализа (табл. 3), то есть высокоглиноземи-
стый расплав, как вблизи, так и вдали от минера-
ла, обогащается фтором. Возможно, что данное 
обогащение обусловлено фтором, поступающим 
в расплав при растворении пирохлора, так как, по 
данным ЭДС, подобное обогащение не наблюда-
ется при растворении других минералов (табл. 3), 
а, к сожалению, более прецизионные данные вол-
нового спектрометра по фтору для большей части 
экспериментов отсутствуют.

рЕЗУлЬТАТы ЭКСПЕрИМЕНТОВ 
ПО рАСТВОрЕНИю ИлЬМЕНОрУТИлА 

И ФЕррОТАПИОлИТА

Экспериментальные исследования по растворе-
нию ильменорутила и ферротапиолита были прове-
дены при P = 100 МПа и T = 650–850 °C. Химиче-
ские составы наименее измененных гранитоидных 
стекол после экспериментов, полученные с ис-
пользованием ЭДС на расстоянии 300–1500 мкм 

Таблица 5. Изменение (неустойчивость) состава пирохлора в высокоглиноземистом гранитоидном расплаве 
(оп. PM-6, 650 °C, 100 МПа, A/CNK = 1.7) (мас. %, норм. к 100 %)

разновидности пирохлора Nb2O5 SiO2 TiO2 Al2O3 Ce2O3
а La2O3

а CaO Na2O K2O F
Исходный пирохлор
(из табл. 1) 63.1 - 4.2 - 2.2 2.1 16.3 6.5 - 5.5

Неизмененный пирохлор (оп. PM-6) 67.7 - 4.4 - 0.9а - 17.5 5.0 - 4.5
Измененный пирохлор в краевой зоне 
(оп. PM-6) 69.4 8.3 4.1 2.0 0.9а - 13.8 0.7 0.4 0.4

Примечания. а Содержания Ce2O3 вероятно занижены, а содержания La2O3 не определены, из-за больших аналитических погрешностей 
при определении этих элементов методом ЭДС. 2σ среднеквадратичные отклонения в анализах составляли: 1.1–1.2 мас. % для Ce2O3 
и 1.4–1.5 мас. % для La2O3.

Рис. 7. Эффективные растворимости Nb и Ta в гра-
нитоидных расплавах при растворении пирохлора 
и микролита при повышенном давлении.
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от границы минерала, даны в табл. 3. Содержания 
Ta, Nb и Ti в гранитоидных стеклах вблизи грани-
цы вплавленных минералов (7–20 мкм от границы) 
по данным волнового спектрометра представлены 
в табл. 4.

В результате исследований установлено, что 
ильменорутил оставался стабильным при его рас-
творении в субглиноземистых и высокоглинозе-
мистых гранитоидных расплавах во всем иссле-
дованном диапазоне температуры, а в щелочном 
расплаве только при T = 650 °C (Чевычелов и др., 
2020). В то же время в щелочном расплаве при 
850 °C на поверхности исходного минерала обра-
зуется кайма, около 20 мкм мощностью, в составе 
которой появляются такие примеси как (в мас. %): 
3.4 SiO2, 0.8 Al2O3, 0.3 K2O и уменьшаются содер-
жания Nb2O5 (до 9.7 мас. %) и Fe2O3 (до 5.1 мас. %). 
При 750 °C в щелочном расплаве поверхность иль-
менорутила была покрыта тонкой 10–20 мкм кай-
мой, состоящей из титанита (в мас. %): 6.8 Nb2O5, 
29.3 SiO2, 38.1 TiO2, 23.4 CaO и 2.4 Na2O.

Ферротапиолит при растворении в высокогли-
ноземистом расплаве оказался устойчив при всех 
температурах эксперимента, а в щелочном и субг-
линоземистом расплавах на поверхности исходного 
минерала образуется тонкая кайма, мощностью не 
более 5–10 мкм (рис. 8). Кайма имеет состав близ-
кий к микролиту (в мас. %): 72.1 Ta2O5, 6.1 Nb2O5, 
11.1 CaO, 4.9 Na2O и 3.3 F, и может содержать так-
же до 2.6 мас. % FeO, а при 650 °C — до 5.4 мас. % 
SiO2 и 0.8 мас. % SnO2.

Таким образом, экспериментально показа-
но, что при T = 650–850 °C и P = 100 МПа иль-
менорутил и ферротапиолит устойчивы в высо-
коглиноземистом расплаве, ильменорутил был 

устойчив также в субглиноземистом расплаве и при 
T = 650 °C в щелочном расплаве.

Гранитоидные стекла после экспериментов при 
T = 750, 850 °C являются гомогенными. В высоко-
глиноземистом стекле встречены отдельные редкие 
игольчатые кристаллы силлиманита–муллита раз-
мером приблизительно 1 × 20 мкм. При 650 °C на-
блюдалась повышенная пористость и значительная 
неравномерная раскристаллизация стекол с образо-
ванием альбита, калиевого полевого шпата, кварца 
и слюды. Максимальная степень раскристаллиза-
ции и пористости наблюдалась в субглиноземистом 
составе (местами до 60–90 мас. % кристаллов), в вы-
сокоглиноземистом составе она могла составлять до 
40–75 мас. %, а в щелочном составе до 25–60 мас. %. 
При проведении анализов мы, по возможности, вы-
бирали чистые нераскристаллизованные или наиме-
нее раскристаллизованные участки стекол.

На растворение ильменорутила в грани-
тоидных расплавах наибольшее влияние ока-
зывает щелочность–глиноземистость распла-
ва (табл. 4). Так, максимальное содержание Nb 
(1.0–1.2 мас. %) было получено в щелочном рас-
плаве с A/CNK = 0.72, оно уменьшается до 0.12–
0.16 мас. % в расплаве субглиноземистого соста-
ва (A/CNK = 1.12) и затем еще понижается до 
0.02–0.04 мас. % в высокоглиноземистом распла-
ве (A/CNK = 1.61). Влияние температуры менее 
значимо по сравнению с составом расплава. В ще-
лочном расплаве увеличение температуры от 650 
до 850 °C все же оказывает положительное вли-
яние на содержание Nb, а в субглиноземистом  
и высокоглиноземистом расплавах при 750 °C со-
держания Nb лишь чуть выше, чем при 850 и 650 °C. 
Содержание Ti при растворении ильменорутила 

Рис.  8. Тонкая кайма, образующаяся на поверхности ферротапиолита при его растворении в щелочном 
(A/CNK = 0.67) гранитоидном расплаве при T = 750 °C, P = 100 МПа.

SEM HV: 20.00 kV
SEM MAG: 1.82 kx
Date (m/d/y): 01/22/20

View filed: 174.6 µm
Det: BSE Detector
Varlamov D.A.
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в этих расплавах изменяется подобно Nb. Вслед-
ствие более высокого содержания Ti в ильмено-
рутиле, абсолютные величины содержаний Ti 
в расплавах существенно выше, чем Nb (2.6–2.7 
мас. % в щелочном, 0.49–0.52 мас. % в субгли-
ноземистом и 0.24–0.30 мас. % в высокоглинозе-
мистом). При замене содержаний Nb и Ti в рас-
плаве на их коэффициенты распределения меж-
ду расплавом и ильменорутилом (расплав/минералDi =  
 = расплавCi/минералCi) мы компенсируем разницу 
в содержаниях Nb и Ti в минерале. В этом случае 
(рис. 9) распределение этих двух элементов являет-
ся близким в пределах погрешностей. Как правило, 
в щелочном расплаве коэффициент распределения 
Nb несколько превышает такой коэффициент для 
Ti, а в высокоглиноземистом расплаве имеет место 
обратная зависимость.

На растворимость ферротапиолита щелоч-
ность–глиноземистость гранитоидного расплава 
оказывает заметно меньшее влияние по сравнению 
с растворимостью других исследованных нами тан-
тало–ниобатов. Хотя общий вид зависимостей со-
храняется прежним: максимальные содержания Ta 
и Nb (2.1–2.9 и 0.24–0.29 мас. %, соответственно) 
получены в щелочном расплаве с A/CNK = 0.68, 
содержания этих металлов уменьшаются до 0.43–
0.56 и 0.03–0.07 мас. % в субглиноземистом рас-
плаве (A/CNK = 1.08) и затем слабо изменяются 
в высокоглиноземистом расплаве (A/CNK = 1.58), 
увеличиваясь до 0.6–0.8 мас. % для Ta и умень-
шаясь до 0.02–0.03 мас. % для Nb (табл. 4). При 
850 °C содержание Nb в щелочном расплаве суще-
ственно выше, чем при 650–750 °C, а в субглино-
земистом и особенно в высокоглиноземистом рас-
плавах температурные различия в содержании Nb 

уменьшаются и находятся в пределах погрешности 
определения. Содержания Ta (от 2.9 до 0.09 мас. %) 
в расплавах заметно выше содержаний Nb (от 0.29 
до ≤ 0.02 мас.%), что объясняется разницей в со-
держании этих металлов в минерале. Использова-
ние коэффициентов распределения Ta и Nb меж-
ду расплавом и ферротапиолитом (расплав/минералDi) 
позволяет учесть эту разницу в составе минерала. 
В этом случае (рис. 10) распределение этих двух 
элементов практически совпадает в пределах по-
грешностей. В большинстве экспериментов ко-
эффициенты распределения Ta были чуть выше 
коэффициентов Nb, что согласуется с другими ис-
следованиями (Hoffman, 1988; Чевычелов, 2013), 
и только при 850 °C в щелочном и субглинозе-
мистом расплавах получена обратная зависимость.

Следует отметить, что Fe в значимых концен-
трациях в гранитоидных расплавах нами не обнару-
жено, вследствие, как возможного его поглощения 
Pt стенками ампул, так и из-за невысоких концен-
траций в растворяемых минералах (максимально 
до 13.7 мас. % FeO в ферротапиолите) и большой 
погрешности 2σ ЭДС анализа (0.3–0.5 мас. % FeO).

ОБСУЖДЕНИЕ И СОПОСТАВлЕНИЕ 
рЕЗУлЬТАТОВ ПО рАСТВОрЕНИю  

Ta–Nb И Nb МИНЕрАлОВ 
В ГрАНИТОИДНыХ рАСПлАВАХ

Сопоставление полученных данных по рас-
творению пирохлора, микролита, ильменорути-
ла и ферротапиолита в модельных гранитоидных 
расплавах с результатами по растворению колум-
бита (Чевычелов и др., 2010; Чевычелов, 2013) 

Рис. 9. распределение Nb и Ti между гранитоидным 
расплавом и ильменорутилом в зависимости от щелоч-
ности–глиноземистости расплава при T = 650–850 °C  
и P = 100 МПа.

Рис. 10. распределение Ta и Nb между гранитоидным 
расплавом и ферротапиолитом в зависимости от щелоч-
ности–глиноземистости расплава при T = 650–850 °C  
и P = 100 МПа.
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и танталита (Chevychelov, 2022), при T = 750 °C 
и P = 100 МПа показывает, что зависимость рас-
пределения (и эффективной растворимости) Nb 
при растворении ильменорутила в щелочных и суб-
глиноземистых расплавах сходна с зависимостями 
при растворении колумбита и танталита (рис. 11, 
зависимости первого типа). В то время как зависи-
мости второго типа, полученные при растворении 
ферротапиолита, пирохлора и микролита в этих 
же расплавах, расположены на рисунке 11 суще-
ственно ниже. В высокоглиноземистых расплавах 
результаты по распределению (и эффективной рас-
творимости) Nb при растворении всех рассмотрен-
ных Ta–Nb и Nb минералов попадают в пределах 
погрешности в одно поле, ограниченное трендами 
для колумбита и танталита, за исключением иль-
менорутила, для которого получен несколько более 
высокий коэффициент расплав/минералDNb.

Таким образом, наблюдаются два типа зависи-
мостей коэффициентов распределения ниобия при 
растворении Ta–Nb и Nb минералов в гранитоид-
ных расплавах с различной щелочностью и глино-
земистостью. С ростом показателя глиноземисто-
сти расплава для зависимостей первого типа ха-
рактерно значительное уменьшение коэффициента 
распределения Nb во всем диапазоне исследован-
ных расплавов, а для зависимостей второго типа 
этот коэффициент изменяется в меньшей степени, 
уменьшаясь от щелочного к субглиноземистому 
расплаву, а затем с переходом к высокоглинозе-
мистому расплаву он начинает слабо увеличивать-
ся. При этом коэффициенты распределения Nb 
для обоих выделенных типов заметно различаются 
между собой в щелочных расплавах, в субглинозе-
мистых расплавах различия между ними уменьша-
ются, а в области высокоглиноземистых расплавов 
они сближаются. Такие два типа зависимостей мо-
гут быть обусловлены структурными особенно-
стями рассматриваемых минералов (Гуляева и др., 
2019; Кукушкин и др., 2012; Linnen, Keppler, 1997), 
присутствием летучих компонентов (OH, F) в со-
ставе пирохлора и микролита или другими причи-
нами. Для их выяснения требуются дополнитель-
ные исследования.

Можно предположить, что в опытах с пиро-
хлором (второй тип зависимостей) увеличение со-
держания Nb в высокоглиноземистом расплаве, по 
сравнению с субглиноземистым, связано с повы-
шенным содержанием в нем фтора. В то же время 
для двух других отнесенных ко второму типу мине-
ралов (микролит и ферротапиолит) в высокоглино-
земистом расплаве повышенного содержания F не 
наблюдается (табл. 3).

Nb/Ta отношения в расплаве и минералах при 
растворении микролита и ферротапиолита в срав-
нении с Nb/Ta отношениями при растворении 
колумбита и танталита (Чевычелов и др., 2010; 
Chevychelov, 2022), а также Nb/Ti отношения 

в расплаве и минерале при растворении ильмено-
рутила приведены в табл. 6. ранее нами было уста-
новлено, что при растворении колумбита и тан-
талита Nb/Ta отношение в расплаве всегда ниже, 
чем в минерале. Было показано, что наибольшей 
величины это отношение достигает в щелочном 
расплаве, оно уменьшается в субглиноземистом 
и становится минимальным в высокоглинозе-
мистом расплаве (табл. 6). Это связано с более 
высоким сродством Ta относительно Nb к грани-
тоидному и, особенно, к высокоглиноземисто-
му расплаву (Chevychelov, 2022; Linnen, Keppler, 
1997). Также было показано, что с падением тем-
пературы величина Nb/Ta отношения в распла-
ве уменьшается. К сожалению, результаты наших 
экспериментов по растворению микролита и фер-
ротапиолита не всегда однозначно подтвержда-
ют указанные выше закономерности, вследствие 
малых содержаний Nb в этих минералах и значи-
тельных 2σ при их определении даже с помощью 
волнового спектрометра. Однако результаты опы-
та PM-21 по растворению ферротапиолита при T 

= 850 °C и P = 100 МПа подтверждают ранее по-
лученные закономерности. Установлено умень-
шение Nb/Ta отношения в расплавах от 0.10–0.11 
в щелочном, до 0.07–0.13 в субглиноземистом и до 
0.03–0.05 в высокоглиноземистом. При растворе-
нии микролита (опыты PM-17 и PM-10) при уве-
личении давления от 100 до 400 МПа и T = 750 °C 
величина Nb/Ta отношения в расплаве увеличи-
вается и становится больше, чем в минерале. При 
этом Nb/Ta отношение в расплавах в зависимости 

Рис.  11. распределение Nb между гранитоидным 
расплавом и различными Ta–Nb и Nb минералами 
в зависимости от щелочности–глиноземистости рас-
плава при T = 750 °C и P = 100 МПа. Зависимости 
первого типа получены при растворении колумби-
та, танталита и ильменорутила; зависимости второ-
го типа — при растворении пирохлора, микролита 
и ферротапиолита.
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Таблица 6. Nb/Ta и Nb/Ti отношения в гранитоидных расплавах после экспериментов по растворению 
микролита, ферротапиолита, ильменорутила, колумбита и танталита

Минерал,
номер опыта, T, °C P, МПа Nb/Ta

в минерале
Nb/Ti

в минерале
A/CNK или 
A/NKMFа Nprof

б Nb/Taв

в расплаве
Nb/Tiв

в расплаве

Микролит,
PM-17,
750

100

0.05–0.06 -

0.69 3 0.03–0.04
-1.10 3 ≤ 0.19

1.52 3 ≤ 0.05
Микролит,
PM-10,
750

400
0.71 2 0.08

-1.06 2 0.11–0.13
1.43 2 0.17

Ферротапиолит,
PM-21,
850

100

0.07–0.08 -

0.68 2 0.10–0.11
-1.08 2 0.07–0.13

1.58 3 0.03–0.05
Ферротапиолит,
PM-24,
750

100
0.67 3 0.06–0.09

-1.15 3 ≤ 0.05
1.60 3 ≤ 0.04

Ферротапиолит,
PM-22,
650

100
0.69 3 0.05–0.08

-1.30 3 0.07–0.09
1.85 3 ≤ 0.10

Колумбитг,
G-8,
750

100 2.65–2.75 -
0.69 4–9 1.85–1.95

-1.51 2 1.55–1.70
2.08 2 0.25–0.50

Танталитг,
TM-3, TM-8,
750

100 0.70–0.80 -
0.52–0.70 4 0.69–0.83

-1.08–1.09 4 0.45–0.50
1.67–1.72 3–4 0.10–0.15

Ильменорутил,
PM-20,
850

100

- 0.20–0.26

0.72 3 - 0.38–0.44
1.13 3 - 0.16–0.20
1.61 3 - 0.13

Ильменорутил,
PM-25,
750

100
0.69 4 - 0.31–0.50
1.12 4 - 0.24–0.31
1.61 4 - 0.12–0.16

Ильменорутил,
PM-26,
650

100
0.57 4 - 0.11–0.16
1.12 4 - 0.07–0.11
1.89 4 - ≤ 0.08

Примечания.а A/CNK или A/NKMF — показатели насыщения алюминием гранитоидных стекол после опыта: A/CNK = мол. Al2O3/(CaO +  
+ Na2O + K2O) в опытах с микролитом, ферротапиолитом и ильменорутилом, а A/NKMF = Al2O3/(Na2O+K2O+MnO+FeO) в опытах 
с колумбитом и танталитом. б Количество проанализированных профилей (объяснение в тексте). в Концентрации получены с помощью 
волнового спектрометра. Погрешности анализа составляли от 0.02 до 0.30 мас. % в зависимости от T-P-X параметров (в доверительном 
интервале P = 0.95). При низких содержаниях погрешности минимальны. Содержания Nb в анализах микролита и ферротапиолита 
близки к погрешности анализа. г Данные экспериментов с танталитом взяты из (Chevychelov, 2022), а экспериментов с колумбитом из 
(Чевычелов и др., 2010; Чевычелов, 2013).

от их щелочности–глиноземистости изменяется 
противоположным образом, а именно, оно мини-
мально (0.08) в щелочном, возрастает (0.11–0.13) 
в субглиноземистом и становится наибольшим 
(0.17) в высокоглиноземистом.

При растворении ильменорутила (опыты 
PM-20, PM-25 и PM-26) установлены положи-
тельные зависимости величины Nb/Ti отношения 
от температуры и щелочности расплава. Так, при 
T = 750 °C и P = 100 МПа это отношение в распла-
вах заметно уменьшается от 0.31–0.50 в щелочном, 
до 0.24–0.31 в субглиноземистом и до 0.12–0.16 

в высокоглиноземистом, а с падением температуры 
от 850 до 650°C Nb/Ti отношение в щелочном рас-
плаве уменьшается от 0.38–0.44 до 0.11–0.16.

ЗАКлюЧЕНИЕ
1. При растворении Ta–Nb и Nb минералов (пи-

рохлора, микролита, ильменорутила и ферротапи-
олита) в модельных гранитоидных расплавах при 
T = 650–850 °C и P = 100 и 400 МПа эксперимен-
тально определены эффективные растворимости 
(максимальные содержания) Ta и Nb в этих рас-
плавах, отличающихся по показателю насыщения 
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алюминием (A/NK): 0.64 щелочной, 1.10 субгли-
ноземистый, 1.70 высокоглиноземистый составы, 
а также изучено распределение Ta и Nb в системах 
минерал–расплав.

2. При растворении пирохлора и микроли-
та в модельных гранитоидных расплавах при 
P = 100 МПа наибольшие эффективные раство-
римости Nb и Ta получены в щелочных распла-
вах. растворимости Nb и Ta заметно уменьшаются 
в субглиноземистых и высокоглиноземистых рас-
плавах. Установлены положительные температур-
ные зависимости растворимостей (содержаний) Nb 
и Ta в расплаве. В высокоглиноземистом гранито-
идном расплаве микролит является устойчивым, 
в то время как пирохлор становится нестабильным. 
Эффективная растворимость Nb в щелочном и суб-
глиноземистом расплавах при растворении пирох-
лора, содержащего 67 мас. % Nb2O5, заметно ниже, 
чем при растворении колумбита (58 мас. % Nb2O5) 
или танталита (38 мас. % Nb2O5). Можно предполо-
жить, что из щелочных остаточных магматических 
расплавов, обогащенных Ca, Na и F, пирохлор мог 
бы кристаллизоваться с большей вероятностью, 
чем колумбит–танталит, так как для его образова-
ния требуется заметно меньшая концентрация на-
сыщения расплава Nb.

3. Изменение давления по-разному влияет на 
растворение пирохлора и микролита в зависимо-
сти от состава гранитоидного расплава. Установ-
лено, что в щелочном и субглиноземистом распла-
вах уменьшение давления от 400 до 100 МПа не 
оказывает существенного влияния на растворение 
микролита и пирохлора, а в высокоглиноземистом 
расплаве с падением давления содержания Ta и Nb 
уменьшаются приблизительно в 1.5 раза. результа-
ты позволяют предполагать, что с понижением дав-
ления из высокоглиноземистых (плюмазитовых) 
гранитоидных расплавов, в отличие от щелочных 
составов, кристаллизация минералов группы ко-
лумбита–танталита более вероятна по сравнению 
с минералами из группы микролита (пирохлора).

4. Экспериментально показано, что при T =  
 = 650–850 °C и P = 100 МПа ильменорутил и фер-
ротапиолит устойчивы в высокоглиноземистом 
расплаве, ильменорутил устойчив также в субгли-
ноземистом расплаве и при T = 650 °C в щелочном 
расплаве.

5. Выделены два типа зависимостей коэффи-
циентов распределения Nb между гранитоидным 
расплавом и минералом при растворении Ta–Nb 
и Nb минералов. К первому типу относятся зави-
симости эффективной растворимости и распреде-
ления Nb при растворении колумбита, танталита 
и ильменорутила, а ко второму типу — зависи-
мости, полученные при растворении пирохлора, 
микролита и ферротапиолита. С ростом показа-
теля насыщения алюминием расплава для зави-
симостей первого типа характерно значительное 

уменьшение коэффициента распределения Nb во 
всем диапазоне исследованных составов, а для за-
висимостей второго типа этот коэффициент из-
меняется в меньшей степени, уменьшаясь от ще-
лочного к субглиноземистому расплаву, а затем 
с переходом к высокоглиноземистому расплаву он 
начинает слабо увеличиваться. При этом коэффи-
циенты распределения Nb для обоих выделенных 
типов заметно различаются между собой в щелоч-
ных расплавах, в субглиноземистых расплавах раз-
личия между ними уменьшаются, а в области высо-
коглиноземистых расплавов они сближаются.

6. При растворении ферротапиолита установле-
но уменьшение Nb/Ta отношения в расплаве с уве-
личением глиноземистости расплава. При раство-
рении микролита с увеличением давления от 100 
до 400 МПа величина Nb/Ta отношения в расплаве 
увеличивается и становится больше, чем в минера-
ле. При этом Nb/Ta отношение в расплаве в зави-
симости от щелочности–глиноземистости увели-
чивается с ростом глиноземистости. К сожалению, 
вследствие низких содержаний Nb в микролите 
и ферротапиолите, полученные в наших экспери-
ментах Nb/Ta отношения в расплаве не всегда од-
нозначно подтверждают закономерности, установ-
ленные в экспериментах с колумбитом и тантали-
том. При растворении ильменорутила установлены 
положительные зависимости величины Nb/Ti от-
ношения от температуры и щелочности расплава.
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DISSOLUTION OF Ta–Nb AND Nb MINERALS IN GRANITOID MELTS 
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The effective solubilities (maximum contents) of Ta and Nb in acidic magmatic lithium-fluoride melts 
of varying alkalinity and alumina content were experimentally determined at the dissolution of Ta–Nb  
and Nb minerals: pyrochlore, microlite, ilmenorutile and ferrotapiolyte at T = 650–850 °C and P = 
100 and 400 MPa, and also the partitioning of Ta and Nb in mineral–melt systems was studied. When 
pyrochlore is dissolved in granitoid melts at P = 100 MPa and T = 650–850 °C, the highest effective 
solubilities of Nb (0.7–1.8 wt. %) are obtained in alkaline melt; they decrease significantly (up to 
0.03–0.5 wt. %) in subaluminous and peraluminous melts. Increasing the temperature increases the 
solubility (content) of Nb in the melt. When dissolving microlite, similar dependences of Ta solubility 
were obtained. In peraluminous granitoid melt microlite remains stable, while pyrochlore becomes 
unstable. It has been established that in alkaline and subaluminous melts, a decrease in pressure from 
400 to 100 MPa does not have a significant effect on the dissolution of microlite and pyrochlore, while in 
the peraluminous melt the Ta and Nb contents noticeably decrease. The dependences of the solubility of 
Nb and partitioning of Nb between granitoid melts and ilmenorutile on the alkalinity–alumina content 
of the melt are similar to those for the dissolution of columbite and tantalite. The dependences obtained 
by dissolving ferrotapiolyte, pyrochlore and microlite differ from them. 

Keywords: experiment, dissolution, partitioning, granitoid melts, pyrochlore, microlite, ilmenorutile, 
ferrotapiolite
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ВВЕДЕНИЕ

Паужетское геотермальное месторождение рас-
положено в пределах Курило-Камчатской остров-
ной дуги на сочленении трех основных вулканиче-
ских поясов Камчатки (Апрелков, 1971). Изучение 
этого района началось в советское время, когда 
был осуществлен комплекс исследований, вклю-
чающий геологические, геофизические и гидро-
геологические изыскания, целью которых было 
установление условий формирования этой гидро-
термальной системы, картирование термоконтро-
лирующих гидрогеологических структур, изуче-
ния бальнеологических свойств растворов и т. д. 
(Пийп, 1937; Иванов, 1961; Аверьев, 1966; и др.). 
В то время здесь была построена первая в СССР 
ГеоЭС мощностью 11 МВт (Феофилактов, 2022). 
Исследования Паужетского месторождения были 
продолжены и после этого, когда были получены 
новые важные данные по этому району (Сугробов 
и др., 2016; Рычагов, 2017; Феофилактов, 2022). 
На сегодняшний день, Паужетское геотермальное 
месторождение и одноименная гидротермальная 

система являются одними из наиболее изученных 
на Камчатке.

Данные о содержаниях органического вещества 
в гидротермах Паужетского района разрозненные. 
Еще в прошлом веке для Нижне-Кошелевских источ-
ников приводились содержания 0.3 мг/л органиче-
ского вещества (ОВ), экстрагируемого хлороформом 
(Бескровный, Кудрявцева, 1977). В 70-х годах группа 
ученых во главе с Л. М. Мухиным изучала наличие 
и концентрации аминокислот в термальных раство-
рах и конденсатах пароводяной смеси в контексте 
проблемы зарождения жизни в нескольких геотер-
мальных районах Камчатки, в том числе и в Паужет-
ском (Мухин и др., 1979). Всего в горячих источниках 
ими было установлено 12 аминокислот биогенного 
генезиса, представлявших продукты жизнедеятельно-
сти термофильных микроорганизмов. Однако в сте-
рильном конденсате пароводяной смеси из скважин 
Паужетского месторождения ими была обнаружена 
простейшая аминокислота глицин, что позволило 
авторам высказать предположение о ее абиогенном 
генезисе и возможности ее участия в возникновении 
первичных форм жизни в гидротермальной среде 

DOI: 10.31857/S0016752524080036, EDN: IZJEUJ

Исследован состав органического вещества (ОВ) средней летучести в конденсате пароводяной 
смеси (КПС) из глубоких эксплуатационных скважин Паужетского геотермального месторождения. 
Методами твердофазной экстракции и хромато-масс-спектрометрии в исследуемом КПС установлено 
17 органических соединений, среди которых 14 компонентов относятся к алифатическим 
и ароматическим углеводородам (УВ). Именно эти компоненты резко преобладают в Паужетской 
гидротермальной системе и в ряде других геотермальных месторождениях на Камчатке, составляя 
более 60 %. По особенностям молекулярно-массового распределения предельных УВ, высокой 
температуре Паужетского месторождения (более 108 °C на устьях скважин) и отсутствию явно 
биогенных компонентов их происхождение связывается с термогенными процессами, которые 
заключаются в преобразовании органических остатков под действием высоких температур 
и давления. Остальные соединения гораздо меньше распространены и представлены, в основном, 
кислородсодержащими компонентами (кетоны, альдегиды, спирты). Сходство спектра органических 
соединений в КПС из Паужетского и Узонского геотермальных районов отчасти может быть связано 
с их экстрагированием из вулканогенно-осадочных толщ, содержащих захороненное органическое 
вещество.
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на ранней Земле. Стоит отметить исследования ОВ 
в других гидротермальных системах Камчатки, ко-
торые не затрагивали напрямую Паужетский гео-
термальный район, но позволили увидеть картину 
особенностей состава ОВ и его распределения в кон-
денсате пароводяной смеси (КПС) и высокотемпе-
ратурных термальных водах, а также в нефтепроявле-
ниях вблизи выходов горячих источников (Бескров-
ный, Лебедев, 1971; Галимов и др., 2015; Исидоров 
и др., 1991; Калинко, 1975; Коноплева и др., 2018; 
Конторович и др., 2011; Фурсенко и др., 2014; Швец, 
Селецкий, 1968; Bazhenova et al., 1998; Simoneit et al., 
2009). Например, в нефтепроявлениях кальдеры Узон 
было установлено преобладание четных низкомоле-
кулярных н-алканов над нечетными (Галимов и др., 
2015). В контексте исследования стерильных КПС 
Паужетского район представляют интерес данные по 
ОВ в высокотемпературных КПС Лос Умерос в Мек-
сике (Sanchez-Avila et al., 2021), где также было уста-
новлено доминирование четных углеводородов (УВ), 
связанное авторами с процессами гидротермального 
изменения/разложения ОВ и термогенным генези-
сом н-алканов.

таким образом, к настоящему времени име-
ются некоторые данные по составу аминокислот 
и общему содержанию ОВ в гидротермах данно-
го района. Однако в стороне от изучения осталась 
наиболее многочисленная группа — органические 
соединения средней летучести, которая представ-
ляет значительный интерес и широко представле-
на в природе. Именно эти компоненты изучались 
нами на основе анализа проб стерильного КПС, 
отобранных из скважин Паужетского месторожде-
ния, результаты исследования которых приводятся 
в настоящей работе.

так как в работе речь пойдет об ОВ в высокотем-
пературном стерильном КПС, следует отметить, что 
известны два основных механизма не биогенного 
происхождения ОВ в гидротермальных системах — 
термогенные и абиогенные процессы. К термоген-
ным процессам относятся как термическое разло-
жение высокомолекулярных органических компо-
нентов (белков, липидов, ДНК) на более простые, 
так и перегруппировка соединений в условиях вы-
соких температур и давления (конденсация, расще-
пление, гидролиз, окисление, гидрирование и др.) 
(Konn et al., 2015; Rushdi, Simoneit, 2006). Абиоген-
ные процессы — это химические реакции синтеза 
ОВ из неорганических молекул. В основном, они 
сводятся к восстановлению оксидов углерода водо-
родом. Это имеет место преимущественно в высо-
котемпературных гидротермальных системах на дне 
океанов в результате процессов серпентинизации 
(Сорохтин и др., 2018; Aubrey et al., 2009; Cleaves et 
al., 2009; Fu et al., 2015; Holm, Charlou, 2001; Taran 
et al., 2010). Кроме этого, присутствие водорода 
именно в Камчатских гидротермальных системах 
может быть результатом взаимодействия с вулкани-
тами среднего состава. Для района Кошелевского 

вулкана, к которому приурочено Паужетское гео-
термальное месторождение, есть данные по анализу 
газовой фазы в естественных газовых и парогазовых 
выходах. Водород есть почти во всех пробах с мак-
симальным количеством до 3.54 % в объеме газовой 
фазы (Литасов, 1991).

На сегодняшний день нет надежных критериев 
определения генезиса УВ. тем не менее, в качестве 
определенных маркеров происхождения ОВ ис-
пользуют данные по молекулярно-массовому рас-
пределению н-алканов. ∑н-С10–С14 — эти гомологи 
не являются типичными для живых организмах. По 
мнению (Шульга, Пересыпкин, 2012), н-алканы 
н-С10–С14 гидротермальной биотой не синтезиру-
ются. Гомологи н-С15, н-С17, н-С19 синтезируются 
гидробионтами. Н-алканы с длиной углеродной 
цепи до н-С22 и доминированием нечетных гомо-
логов характерны для бактерий. Углеводород н-С25 
синтезируется цианобактериями и при максималь-
ном его содержании можно говорить о цианобакте-
риальном происхождении н-алканов. Характерные 

“растительные” гомологи — н-С25, н-С27, н-С29, 
н-С31, синтезируются как часть эпикутикулярно-
го воска листьев наземных растений (Hunt, 1979; 
Wang et al., 2019). Кроме этого, для расшифровки 
молекулярно-массового распределения н-алканов 
применяется ряд критериев (proxies), таких как 
CPI, ACL, OEP (Bray, Evans, 1961; Umoh et al., 2021; 
Wang et al., 2019). ACL (Average Chain Length) — 
средневзвешенное значение различных длин угле-
родных цепей (показывающий преобладание н-ал-
канов в определенной области, в зависимости от 
длины углеродной цепи). Индексы нечетности 
OEP (odd-to-even predominance) — отношение не-
четных гомологов к ближайшим четным. OEP < 1 
и > 1 говорит о доминирующем биогенном источ-
нике ОВ, а близкое к единице значение может сви-
детельствовать о высокой степени преобразования 
ОВ (в частности, в результате процессов термодис-
социации). Подробно об используемых критериях 
и формулы их расчета можно посмотреть в работе 
(Потурай, Компаниченко, 2019). При рассмотре-
нии вопроса о происхождении ОВ также учитыва-
ется наличие или отсутствие характерных биоген-
ных соединений в исследуемых водах — например, 
стероидов, наличие которых в Паужетских КПС не 
установлено, что, возможно, связано с действием 
высоких температур в геотермальном резервуа-
ре, при которых высокомолекулярные соединения 
разрушаются до низкомолекулярных компонентов.

ОБЪЕКтЫ И МЕтОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ

Геологическое строение Паужетского района
Паужетский геотермальный район (более точ-

но — Паужетско-Камбально-Кошелевский, соглас-
но уточнению С. Н. Рычагова (Рычагов и др., 2009)) 
входит в состав Южно-Камчатской геотермальной 
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Рис. 1. Обзорная карта с местом расположения Паужетской гидротермальной системы (а) и схематическая геологи-
ческая карта Паужетско-Камбально-Кошелевского геотермального района (б), по (Феофилактов и др., 2021), с изме-
нениями: 1–3 — голоценовые отложения: 1 — аллювиальные, пролювиальные и ледниковые, 2 — пирокластические 
пемзовые, 3 — базальты и андезибазальты действующих вулканов и отдельные потоки лав; 4–6 — верхнеплейсто-
цен-голоценовые отложения: 4 — дацитовые и риолитовые экструзивные куполы и их лавовые потоки, 5 — андезиты 
Восточно-Кошелевского вулкана, 6 — андезибазальты Центрально-Кошелевского вулкана; 7, 8 — верхнеплейстоце-
новые отложения: 7 — андезиты вулкана Валентин, 8 — андезибазальты вулкана черные Скалы; 9–12 — среднеплей-
стоценовые отложения: 9 — андезиты Западно-Кошелевского вулкана, 10 — базальты Древне-Кошелевского вулкана, 
11 — андезибазальты Камбального хребта, 12 — игнимбриты и спекшиеся туфы риодацитов и риолитов Голыгин-
ского хребта; 13 — нижне-средне-плейстоценовые вулканы базальтового и андезибазальтового составов; 14 — ниж-
неплейстоценовые лавы и туфы базальтов и андезибазальтов; 15, 16 — верхнеплиоцен-средне- и нижнеплейстоце-
новые отложения: 15 — вулканогенно-осадочные породы паужетской свиты, 16 — лавы и туфы древних вулканов;  
17 — миоценовые, преимущественно вулканогенные, нерасчлененные отложения; 18 — рыхлые отложения различно-
го генезиса и возраста; 19–21 — вулканические морфоструктуры: 19 — конусы вулканов (а – простые, б — с вершин-
ным кратером), 20 — шлаковые конусы, мелкие моногенные вулканы и экструзии, 21 — кальдеры и остатки бортов 
кальдер; 22 — литологические границы; 23 — разрывные тектонические нарушения; 24 — крупные термопроявле-
ния: а — Паужетское геотермальное месторождение, б — остальные термопроявления (1 — Первые Горячие Клю-
чи; 2–4 — группы термальных полей Камбального хребта: 2 — Северо-Камбальная, 3 — Центрально-Камбальная, 
4 — Южно-Камбальная; 5, 6 — термоаномалии Кошелевского вулканического массива: 5 — Верхне-Кошелевская, 
6 — Нижне-Кошелевская; 7 — Сивучинские термальные источники).

провинции (Аверьев, 1966) и находится в зоне Ку-
рило-Камчатской островной дуги на сочленении 
трех основных вулканических поясов Камчатки 
(Апрелков, 1971). Его географическое положение 
и схематическая геологическая карта показаны 
на рис. 1. В строении месторождения принимают 

участие вулканогенно-осадочные, вулканические 
и интрузивные породы основного, среднего и кис-
лого состава, возраст которых определяется в ин-
тервале от миоцена до плейстоцена (Феофилактов, 
2022). Верхняя часть разреза сложена потоками лав 
андезидацитов и андезибазальтов, образованных на 

(а)

(б)
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этапе формирования тектоно-магматического под-
нятия Камбального хребта, а также туфами и туф-
фитами верхнепаужетской подсвиты и верхнечет-
вертичными отложениями Паужетского грабена. 
Выделяется несколько термальных полей в пре-
делах месторождения: Восточно-, Верхне-, Южно- 
и Нижне-Паужетское (Феофилактов и др., 2021; 
Феофилактов, 2022).

Паужетская гидротермальная система отно-
сится к вододоминирующему типу. термальные 
воды нейтральные до слабощелочных. типичный 
состав воды — хлоридно-натровый. Общая мине-
рализация равна 3–3.2 г/л в горячих источниках 
и 2.6–3.7 г/л в скважинах. Основными газами яв-
ляются N2 и CO2 (Феофилактов, 2022). темпера-
тура растворов нижнего водоносного горизонта 
достигает 220 °C. С 1966 года работает Паужетская 
геотермальная электростанция. Глубокий паро-
водяной резервуар вскрыт несколькими десятка-
ми скважин (рис. 2). Глубина большинства из них 
колеблется от 600 до 1200 метров. температура на 
устьях скважин составляет от 108 до 151 °C, давле-
ние от 1.7 до 5.1 бар. Пар и водный конденсат раз-
деляются в устьях скважин, пар приводит в движе-
ние турбины Паужетской станции, а горячая вода 
свободно стекает вниз, образуя горячие водопады 

и гейзеритовые отложения, представленные водо-
насыщенным аморфным кварцем. В конце пути 
потоки конденсата достигают реки, превращая ее 
в необычный, достаточно горячий поток.

В настоящей работе приводятся результаты 
исследования двух эксплуатационных скважин — 
№ ГК-3 и № 103 (рис. 2). Пробы отбирались на 
устьях скважин и представляли собой стерильный 
КПС. Скважина № ГК-3 дает на выходе слабоще-
лочной КПС (рН около 7.7), глубина ее составля-
ет 1200 м, максимальная температура на отмет-
ке 800 м — 228 °C, давление на устье колеблется 
в пределах от 1.5–2 до 4–5 бар. Скважина № 103 
представлена также КПС, глубиной 626 м, темпе-
ратура на отметке 620 м — 202 °C, давление на устье 
4.3–5.1 бар. Однократное измерение температу-
ры пароводяной смеси на устьях в исследуемых 
скважинах в период отбора проб показало 108 °C 
в скважине ГК-3 (под давлением 1.7 бар) и 124 °C 
в скважине 103 (под давлением 5.1 бар).

Методика исследования
В ходе исследования проводился анализ ор-

ганических компонентов в КПС, отобранных из 
двух эксплуатационных скважин Паужетского ме-
сторождения. Разделение жидкой и паро-газовой 

р.
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Рис.  2. Схематическая геологическая карта 
района Паужетской гидротермальной систе-
мы, по (Феофилактов и др., 2021), с изменени-
ями и дополнениями: 1 — Паужетская свита;  
2 — магматический комплекс г. Ключевской;  
3, 4 — лаво-экструзивные комплексы Кам-
бального вулканического хребта: 3 — дациты 
и риолиты, 4 — андезиты и андезибазальты; 
5 — пемзовые отложения верхнечетвертичного 
возраста; 6 — аллювиальные валунно-галеч-
ные отложения; 7 — литологические границы;  
8 — границы грабенов (Озерновского и Па-
ужетского); 9 — основные термальные поля:  
а — Верхне-Паужетское, б — Восточно-Паужет-
ское; 10 — Первые Горячие Ключи (Пионерла-
герь); 11 — глубокие геотермальные скважины 
и их номера; 12 — геотермальные скважины, 
из которых производился отбор проб для ана-
лиза ОВ.
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фазы происходило в сепараторе. Жидкая фаза 
(конденсат) сливалась в бутыли из темного стекла 
емкостью 1 л, промытые хромовой смесью, метано-
лом и дистиллированной водой для последующего 
анализа через специальный кран в сепараторе. На 
месте отбора проводилась твердофазная экстрак-
ция для концентрирования микропримесей ОВ 
в малом объеме растворителя. Были использова-
ны модифицированные картриджи (сорбент был 
извлечен из стандартного пластикового картрид-
жа и помещен в самодельный стеклянный футляр-
чик). Качественный анализ проводился методом 
капиллярной газовой хроматомасс-спектрометрии 
(Soniassy et al., 1994) на Shimadzu GCMS-QP2010S 
в лаборатории г. Хабаровска (КЦЭМиП, анали-
тик — В. Л. Рапопорт). Подробное описание мето-
дики приводится в работах (Компаниченко и др., 
2016; Потурай, 2023).

РЕЗУЛЬтАтЫ ИССЛЕДОВАНИЯ

Всего в КПС исследуемых скважин Паужетско-
го района установлено 17 органических соедине-
ний, которые относятся к 9 гомологическим рядам 
(табл. 1). Максимальные относительные концен-
трации показывают гомологические ряды нормаль-
ных алканов (44.1–48.4 %), сквалена (13.9–36.6 %) 
и ароматических УВ, включая галогенсодержа-
щие и биароматические УВ (12.1–20.3 %). Осталь-
ные ряды органических компонентов (изоалканы, 

кетоны, альдегиды и спирты) в сумме занимают 
2.9–21.7 %. По площадям пиков в единицах при-
бора в скважине 103 установлено больше органиче-
ского вещества (качественно — по количеству со-
единений и количественно) — 917694, чем в сква-
жине ГК-3–715029.

В исследуемых КПС найдено 9 алифатических 
УВ. Из них 7 низкомолекулярных н-алканов со-
става н-С10–С17. Максимальный пик на хромато-
грамме обеих скважин принадлежит н-додекану 
(н-С12), который занимает 11.5–13.3 % от соста-
ва ОВ (105713 в скважине 103 и 95256 в скважи-
не ГК-3 в единицах прибора). Состав н-алканов 
в Паужетских КПС практически идентичен. Были 
установлены только низкомолекулярные гомологи 
состава н-С10–С17. Высокомолекулярные гомоло-
ги найдены не были. Кроме н-алканов, к установ-
ленным алифатическим УВ относятся изоалкан, 
найденный только в скважине № 103, и сквален, 
зафиксированный в значительных относительных 
концентрациях в обеих скважинах. К сожалению, 
точную структуру изоалкана распознать не уда-
лось, однако, по времени удерживания вещества 
(8.348 мин) он находится в низкомолекулярной об-
ласти (С9–10). К ароматическим УВ, установленным 
в исследуемых КПС, относятся собственно арома-
тические УВ (арены) — диэтил- и триметилбензо-
лы, галогенсодержащие соединения (трихлорбен-
зол) и нафталин.

Таблица 1. Идентифицированные компоненты в экстракте КПС из скважин Паужетской гидротермальной 
системы

Гомологический ряд № п/п Наименование 
компонента

Скв. ГК-3 Скв. 103

доля, % площадь 
пика* доля, % площадь 

пика*

1. Н-алканы

1 декан 11 78572 9 82166
2 додекан 13.3 95256 11.5 105713
3 тридекан 2.9 20499 3.3 29663
4 тетрадекан 8.6 61615 6.9 63332
5 пентадекан 5.1 36994 5.7 52016
6 гексадекан 4.6 32759 3.5 32459
7 гептадекан 2.9 19989 4.2 38950

2. Изоалканы 8 изоалкан – – 2.4 20934

3. Ароматические УВ
9 1,3-диэтилбензол 2.1 15581 – –

10 диэтилбензол – – 2.4 20924
11 триметилбензол – – 3.1 28631

4. Cl-ароматические УВ 12 трихлорбензол 8.6 61390 13 120787
5. Биароматические УВ 13 нафталин 1.4 10086 1.8 15979
6. Кетоны 14 2-гептадеканон – – 9.2 84685
7. Альдегиды 15 октадеканаль – – 4.8 44776
8. Спирты 16 2-ундеценол-1 2.9 20252 5.3 49173
9. Каротиноиды (терпены) 17 сквален 36.6 262036 13.9 127506

Итого 100 715029 100 917694
*Площадь пика указана в единицах прибора; “–” — компонент не установлен.



ГЕОХИМИЯ        том   69       № 8         2024

686 КОМПАНИчЕНКО, ПОтУРАй

К остальным органическим веществам, най-
денным в КПС из скважин Паужетского место-
рождения, относятся кислородсодержащие орга-
нические соединения, занимающие от 3 до 19 % от 
состава ОВ. Они представлены спиртом (2-унде-
ценол-1), кетоном (2-гептадеканон) и альдегидом 
(октадеканаль).

ОБСУЖДЕНИЕ ПОЛУчЕННЫХ РЕЗУЛЬтАтОВ

Общая характеристика органического вещества 
Паужетского месторождения

Как уже отмечалось, температура исследуемо-
го КПС Паужетского района в период опробова-
ния составляла 108–124 °C. При такой температуре 
конденсат является практически стерильным, то 
есть лишенным жизни. Хотя на сегодняшний день 
известны гипертермофильные микроорганизмы, 
выживающие при температурах до 122 °C, но най-
дены они в районах “черных курильщиков” на дне 
океана в условиях высокого гидростатического дав-
ления (Kazem, Lovley, 2003). Кроме этого, в подпо-
верхностных областях температура Паужетской ги-
дротермальной системы гораздо выше 124 °C, что 
исключает существование в нем микроорганизмов. 
Следовательно, ОВ, установленное в ней, должно 
иметь не биогенное происхождение.

Максимальных относительных концентраций 
в исследуемых водах достигают алифатические 
и ароматические УВ. Среди алифатических УВ до-
минируют нормальные алканы, молекулярно-мас-
совое распределение которых используется для 
определения происхождения ОВ в водном объек-
те. так как ниже будут представлены результаты 
сравнительного анализа состава ОВ Паужетского 
месторождения с другими термопроявлениями на 
Камчатке, целесообразно рассмотреть молекуляр-
но-массовое распределение н-алканов и рассчи-
танные геохимические индексы вкупе с другими 
данными по Камчатке, поэтому более подробно, 
молекулярно-массовое распределение н-алканов 
будет проанализировано в следующем разделе.

К алифатическим УВ относится и сквален — ка-
ротиноид, предшественник тритерпеноидов, и про-
межуточное звено в биосинтезе бактериальных гопа-
ноидов, что указывает на его возможное биогенное 
происхождение, так как он мог попасть в термаль-
ную зону из нисходящей ветви гидротермальной 
системы, где более низкие температуры и соот-
ветственно, возможно участие микроорганизмов. 
температура кипения этого соединения выше, чем 
температура на устье скважины и в глубинном ре-
зервуаре, поэтому он мог сохраниться в конденсате 
пароводяной смеси. Однако не исключается вклад 
термокаталитических процессов в происхождение 
сквалена, учитывая отсутствие микроорганизмов 
в самом гидротермальном резервуаре (производство 

микробного метана и других низкомолекулярных 
УВ возможно только до температур 122 °C (Etiope, 
Sherwood Lollar, 2013; Reeves, Fiebig, 2020; Takai et 
al., 2008)) и литературные данные (García-Sanchez 
et al., 2022; Simoneit et al., 2009).

Ароматические соединения — это доминиру-
ющие органические вещества в термальных во-
дах, т. к. гидротермальные условия благоприятны 
для образования низкомолекулярных ароматиче-
ских УВ (Sanchez-Avila et al., 2021; Tassi et al., 2015). 
Воды с температурой более 65 °C содержат различ-
ные арены. При повышении температуры воды ОВ 
разлагается и содержание ароматических УВ уве-
личивается. Арены доминируют при пороге 80 °C 
(Szabo, Varga, 2019). Следует отметить, что арома-
тические УВ не являются типичными компонента-
ми для живых организмов, так как многие из этих 
соединений токсичны, поэтому нет достаточных 
оснований для того, чтобы считать их биогенными. 
В исследуемых термальных водах ароматические 
УВ, вероятно, образовались в результате термоген-
ных процессов. Например, арены могут быть полу-
чены в результате термического реструктурирова-
ния и распада многих органических компонентов 
(каротин, аминокислоты, жирные кислоты и др.) 
(Hunt, 1979; Szabo, Varga, 2019). Нафталин может 
формироваться в результате преобразования оса-
дочного ОВ (Fekete et al., 2012; Nye et al., 2020).

Конкретные химические реакции, протекаю-
щие в термогенном преобразовании исходного ОВ 
в ароматические УВ, не ясны. Можно предпола-
гать, что в основном это такие реакции, как деги-
дратация, декарбонилирование, декарбоксилиро-
вание и некоторые другие. Кроме этого, в исследу-
емых КПС был установлен хлорбензол (8.6–13 %), 
который мог бы быть расценен как загрязнитель, 
так как галогенсодержащие органические соеди-
нения содержатся в пестицидах и не синтезируют-
ся живыми организмами. Однако, скважины, из 
которых производился отбор проб, расположены 
в водоохранной зоне, вдали от возможных источ-
ников загрязнения, а посуда, используемая при 
отборе, промыта хромовой смесью, метанолом 
и дистиллированной водой. Галогенпроизводные 
органические соединения могут образовываться 
в процессе горения при лесных пожарах. В этом 
случае они могли бы усваиваться растениями из 
загрязненного воздуха и затем попадать в при-
родные воды после деструкции. Однако пока нет 
определенных данных о содержании галогенсодер-
жащих УВ в растительных тканях. Следовательно, 
галогенсодержащие УВ могут иметь ксенобиотиче-
ское происхождение (Randazzo et al., 2022). Учиты-
вая положение изучаемых объектов в Камчатском  
геотермальном регионе, в качестве наиболее веро-
ятного источника галогенсодержащих УВ следу-
ет рассматривать вулканические извержения или 
геотермальные процессы (Исидоров и др., 1991; 
Gribble, 2005). Хлор является распространенным 
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компонентом вулканогенных гидротерм Камчатки, 
что предполагает его участие в той или иной форме 
в синтезе органических соединений.

Кислородсодержащие органические соедине-
ния, к которым в исследуемых КПС относятся 
спирт, альдегид и кетон, занимают подчиненное 
значение. Как правило, эти соединения являют-
ся промежуточными или побочными продукта-
ми процессов аэробного разложения ОВ и его 
остатков. Они широко представлены в биосфере 
(Mustafa et al., 2017; Randazzo et al., 2022).

Сравнительный анализ ОВ Паужетского района 
и  ОВ других геотермальных районов Камчатки

Кроме Паужетского месторождения, нами 
были осуществлены исследования состава ОВ 
в высокотемпературных гидротермальных систе-
мах Мутновского, Паратунского и Узонского гео-
термальных районов на Камчатке (Компаниченко 
и др., 2016; Потурай, 2023; Kompanichenko, 2017; 
Kompanichenko et al., 2010, 2015). В качестве срав-
нения были выбраны следующие объекты:

— конденсат пароводяной смеси Мутновского 
района из скважины № 4Е Дачного термально-
го поля (глубина скважины 1600 м, температура 
и давление на устье 175 °C и 8.1 бара соответствен-
но, pH 4). Данные по температуре в забое данной 
скважины отсутствуют, но есть замеры темпера-
туры в двух водогенерирующих горизонтах в со-
седней скважине № 30, выполненные группой 

А. В. Кирюхина (Кирюхин и др., 2006): 217–228 °C 
на глубине 825 метров и 231–233 °C на глубине 
950 метров;

— конденсат пароводяной смеси из фонтани-
рующей скважины № 3 Северо-Мутновского тер-
мального поля (глубина скважины 1800 м, темпе-
ратура на выходе 97 °C, pH 9);

— термальная вода из скважины № ГК-9 Север-
ного участка Паратунского района (глубина сква-
жины 1080 м, температура на устье 82.5 °C, pH 8);

— термальная вода из скважины № К-4 Вос-
точного термального поля Узонского района (глу-
бина скважины 16 м, температура на устье 98.5 °C, 
pH 6–7).

Классы органических соединений и их процент-
ное соотношение в описанных термальных водах 
представлены на рис. 3.

Как видно из приведенных на диаграмме дан-
ных, состав ОВ в высокотемпературных КПС Па-
ужетского района имеет схожие черты с составом 
ОВ других геотермальных объектов Камчатки. 
В целом, хорошо заметно преобладание алифати-
ческих и ароматических УВ (более 60 % в пробах) 
над остальными соединениями, в то время как 
биогенные соединения (кислородсодержащие УВ) 
имеют подчиненное значение. Преобладание али-
фатических и ароматических УВ может указывать 
на термогенное происхождение ОВ в исследуемых 
объектах.
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Рис. 3. Гомологические ряды органических соединений в исследуемых гидротермальных системах п-ова Камчатка: 
1 — Алифатические УВ (алканы, изоалканы); 2 — Ароматические и гетероароматические УВ; 3 — альдегиды и кето-
ны; 4 — спирты; 5 — терпены; 6 — карбоновые кислоты и их эфиры.
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На рис. 4 приведены графики молекулярно-мас-
сового распределения нормальных алканов в Пау-
жетских КПС, а также других геотермальных ме-
сторождений на Камчатке. В них также зафикси-
ровано резкое преобладание низкомолекулярных 
гомологов, однако высокомолекулярные УВ, хоть 
и в малой концентрации, но были здесь установле-
ны, в отличие от Паужетского района.

В табл. 2 приведены данные по молекуляр-
но-массовому распределению н-алканов и рас-
считанные геохимические индексы в Паужетских 
КПС, а также в других геотермальных районах 
Камчатки. Группа н-алканов н-С9–С14 занимает 
в среднем 70 %, при этом резко преобладают чет-
ные гомологи (доля нечетных гомологов 11–13 %). 
В низкомолекулярной области предельных УВ при 
бактериальном синтезе доминируют нечетные УВ, 
так как они синтезируются бактериями. Превали-
рование четных н-алканов в нехарактерной для 
гидротермальной биоты области н-С9–С14 и ACL 
12.9–13.2 в Паужетских КПС может указывать на 
термогенное происхождение ОВ. При этом такое 
же распределение н-алканов характерно для тер-
мальной воды из скважины К-4 Узонского гео-
термального района, в то время как во флюиде из 
Мутновского и Паратунского районов зафикси-
ровано слабое преобладание нечетных гомологов 
в этой области. Индексы OEP близки к единице, 
за исключением OEP17 в скважине № 103, значе-
ние которого 2.2, что может указывать на бактери-
альный вклад в происхождение н-алканов состава 
н-С15–С17 здесь.

При рассмотрении данных, приведенных на ри-
сунках 3 и 4, заметно сходство состава ОВ в КПС 
Паужетского района и кальдеры Узон, в то время 
как результаты анализа соответствующих проб из 
Мутновского и Паратунского районов демонстри-
руют существенные отличия. Сравнение всех этих 
объектов по температурным и гидрохимическим 
параметрам показало, что последние не могут яв-
ляться причиной таких различий между паужет-
ским и узонским ОВ, с одной стороны, и мут-
новских с паратунскими, с другой. Например, 
температура на устьях скважин в Паратунском 
и Мутновском районах сильно отличается (82.5 °C 
в ГК-9, 97 °C в скважине № 3, и 175 °C в скважине 
№ 4Е) при сходном составе проанализированного 
ОВ. В то же время температуры в глубинных во-
догенерирующих зонах паужетских и мутновских 
терм, заметно отличающихся по органике, пример-
но одинаковы и составляют 220–230 °C. Еще более 
показательным является различие в химизме КПС 
при сходстве спектра органических соединений из 
двух скважин Мутновского района: в скважине 4Е 
термы имеют кислый состав (рН 3.5–4), а в сква-
жине 3 — щелочной (рН 9).

Более вероятная причина такой дифференциа-
ции в спектре органических соединений заключа-
ется в составе вмещающих пород. В Мутновском 
и Паратунском районе они представлены вулкано-
генными породами средне-основного состава и их 
туфами. В кальдере Узон за последние 30–40 ты-
сяч лет накапливались осадочные толщи озер-
ного генезиса, включающие прослои с высоким 
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Рис. 4. Графики молекулярно-массового распределения предельных углеводородов в гидротермальных флюидах 
п-ова Камчатка.
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содержанием захороненного органического веще-
ства. Рядом исследователей было подтверждено 
биогенное происхождение присутствующих здесь 
микропроявлений нефти, возраст которой состав-
ляет около 1 тысячи лет (Bazhenova et al., 1998; 
Simoneit et al., 2009). Галимов с соавторами (Га-
лимов и др., 2015) отмечает преобладание в неф-
ти низкомолекулярных четных алканов над нечет-
ными, что характерно и для паужетских терм. Как 
и на Узоне, среди вмещающих пород в Паужетской 
гидротермальной системе присутствуют вулкано-
генно-осадочные толщи (паужетская свита). Воз-
можно, что экстрагированный из нее органиче-
ский материал оказал влияние на состав органики 
в местных термальных водах.

ЗАКЛЮчЕНИЕ

таким образом, результаты нашего исследова-
ния органического вещества средней летучести 
в конденсате пароводяной смеси из эксплуатаци-
онных скважин Паужетского геотермального ме-
сторождения показывают наличие 17 органиче-
ских соединений. Максимальных относительных 
концентраций достигают алифатические (9 соеди-
нений, 60.4–85 %) и ароматические (5 компонен-
тов, 13.9–36.6 %) УВ. Ароматические УВ представ-
лены аренами, трихлорбензолом и нафталином, 
происхождение которых связано, вероятно, с тер-
могенными процессами преобразования органиче-
ских остатков под действием высоких температур 
и давления. Среди алифатических УВ установлены 
нормальные (7 гомологов, 44.1–48.4 %) и изо-алка-
ны (1 соединение, 2.9 %) и сквален, достигающий 
36.6 %. На долю остальных компонентов (кетоны, 
альдегиды и спирты) приходиться 2.9–19.3 %.

Среди н-алканов зафиксированы только низ-
комолекулярные гомологи, молекулярно-мас-
совое распределение которых свидетельствует 
о преимущественно термогенном происхождении 
основной части н-алканов в исследуемой гидро-
термальной системе (ACL 12.9–13.2; OEP15 0.7–1). 
Исключение представляет только КПС из скважи-
ны № 103, где некоторая часть н-алканов состава 
н-С15–С17 имеет, вероятно, бактериальное проис-
хождение (OEP17 2.2).

Результаты сравнительного анализа ОВ в Па-
ужетском КПС и в ряде других гидротермальных 
систем Камчатки, показали значительное сход-
ство состава, которое выражается в преобладание 
алифатических и ароматических УВ термогенного 
происхождения, над другими компонентами (более 
60 %). При этом состав предельных УВ, в котором 
наблюдается доминирование четных низкомоле-
кулярных гомологов в конденсате Паужетского 
геотермального района, подобен распределению 
н-алканов в термальной воде из кальдеры Узон. 
С учетом немногочисленности выполненных ана-
лизов, высказанное предположение о возможном 
влиянии экстрагированного из вулканогенно-оса-
дочных толщ органического материала на состав 
органики в паужетских и узонских термах следует 
рассматривать как предварительное.

Авторы признательны ведущему инженеру Крае-
вого центра экологического мониторинга и прогно-
зирования ЧС г. Хабаровска Владимиру Львовичу 
Рапопорту за помощь в выполнении анализов. Авто-
ры благодарят научного редактора статьи Андрея 
Юрьевича Бычкова и рецензентов, чьи конструктив-
ные замечания позволили улучшить текст статьи.

Исследование выполнено в рамках государствен-
ного задания Института комплексного анализа 

Таблица 2. Молекулярно-массовое распределение н-алканов в исследуемом гидротермальном флюиде

Критерии распределения
Proxies

Паужетка Мутновка Паратунка, 
ГК-9

Узон,
К-4ГК-3 103 4Е 3

Cmax С12 С12 С11 С11 С11 С10

∑ н-С9–С14, % 74 69.6 85.1 84.9 77.8 59.6
нч/ч С9–С14 0.1 0.2 1.4 1.4 1.2 0.1
∑ С9–С22, % 100 100 97.6 93.7 95.3 83.9
нч/ч С9–С22 0.3 0.6 1.4 1.4 1.4 0.3
∑ н-С15, С17, С19 %
фитопланктон, водоросли 16.5 22.5 6.3 5.7 11.8 10.6

OEP15 0.7 1 1 1 1.1 0.9
OEP17 1.2 2.2 0.9 1.2 0.8 1.1
OEP19 – – 0.8 – – –
OEP23 – – 0.9 – – –
OEP25 – – 1.3 1.7 1.5 1.2
OEP27 – – – 1.2 1.2 –
ACL 12.9 13.2 12.4 12.4 12.9 14.6
Примечания. “–” — индекс рассчитать не удалось, из-за отсутствия необходимых гомологов в экстракте.
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региональных проблем ДВО РАН и финансировалось 
за счет средств его бюджета.
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ORGANIC MATTER IN HYDROTHERMS OF THE PAUZHETSKY REGION: 
COMPOSITION AND COMPARATIVE ANALYSIS WITH OTHER SITES
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The composition of medium volatile organic matter (OM) in the steam-water mixture condensate (SWC) 
from deep production wells of the Pauzhetsky geothermal field was investigated. Using solid-phase 
extraction and chromatography-mass spectrometry, 17 organic compounds, including 14 aliphatic 
and aromatic hydrocarbon (HC), were identified in the studied SWC. These components are highly 
dominant in the Pauzhetsky hydrothermal system and a number of other geothermal fields in Kamchatka, 
averaging more than 60 per cent. Due to the peculiarities of the molecular weight distribution of the 
limiting HCs, the high steam-water mixture condensate temperature (more than 108℃ at the wellhead) 
and the absence of obviously biogenic components, their origin is attributed to thermogenic processes, 
which consist in the transformation of organic residues under the action of high temperatures and 
pressures. The remaining compounds are much less common and are mainly represented by components 
containing oxygen (ketones, aldehydes, alcohols). The similarity of the spectrum of organic compounds 
in the Pauzhetka and Uzon CPS may be partly due to their extraction from volcanogenic-sedimentary 
layers containing buried organic matter.

Keywords: steam-water mixture condensate, organic matter, hydrocarbons, molecular weight distribution, 
genesis
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ВВЕДЕНИЕ

В торфяниках сохраняется информация о био-
геохимических процессах (миграция элементов, 
деструкция органического вещества, аутигенное 
минералообразование и др.) проходящих на про-
тяжении голоцена (Ефремова и др., 2003). Рас-
пределение химических элементов по глубине 
торфяной залежи является важной характеристи-
кой процессов формирования и эволюции болот 
(Савичев и др., 2019). Исследования аккумуляции 

химических элементов в болотах и механизмы ау-
тигенного минералообразования представляют 
значительный  интерес (Rudmin et el., 2018). Поэ-
тому, с каждым годом растет число исследований 
по геохимии болотных экосистем, которые доволь-
но разноплановы, как в отношении объектов ис-
следования, так и в отношении применяемых под-
ходов к их изучению (Веретенникова и др., 2021). 
Однако геохимия торфяников как Западной, так 
и Восточной Сибири изучена еще недостаточно 
полно, особенно это касается Прибайкалья, где 

DOI: 10.31857/S0016752524080047, EDN: IYXHVK

Детально исследованы керны бурения торфяных отложений Выдринского болота мощностью 
4.4 м и возрастом 13.1 кал. тыс. л., сложенные низинным, переходным и верховым типами торфа. 
Рассмотрены процессы постседиментационных превращений болотных отложений в ходе раннего 
диагенеза, изучено распределение элементов, образование аутигенных минералов и химический 
состав болотных вод. Деструкция органического вещества начинается уже в верхних интервалах 
торфа на ранних стадиях диагенеза. Пирограммы не имеют четко выраженных высокотемпературных 
пиков, “зачатков” макромолекулярной структуры керогена, что указывает на малую степень 
преобразованности органического вещества торфа. Выявлена высокая численность органотрофных, 
аммонифицирующих, нитрифицирующих, фосфатмобилизирующих микроорганизмов, 
незначительное число Fe- и Mn-окисляющих микроорганизмов, сульфатредуцирующих 
бактерий. Присутствие органотрофных микроорганизмов по всему разрезу указывает на то, что 
биогеохимические процессы цикла углерода охватывают всю толщу торфяной залежи. Малое 
количества S (II) свидетельствует о низкой интенсивности процессов сульфатредукции. Для 
низинного торфа характерны высокие содержания Si, Al, Fe, Ca, Sr, Ba, Zr, La и аномальные — Cu, Zn, 
что является следствием формирования болота в условиях богатого минерального питания. В зольной 
части переходного торфа отмечается снижение содержаний Si, Fe, Sr, Br, K Si, Ca, Ba, Cu, Zn и La, 
которое отражает постепенное ослабевание связи торфяной залежи с подстилающими породами. 
В приповерхностном горизонте верхового торфа отмечается увеличение содержаний K, Mn, Zn, Hg, 
Pb и As, что связано с ростом запыленности атмосферы и антропогенным воздействием на болотную 
экосистему в XX и XXI веках. Для болотных вод низинного торфа характерны высокие содержания 
основных ионов, Al, Fe, Mn, Sr, для переходного — снижение РОУ, SO4

2–, HCO3
–, Al, Fe, Ni, Ca, 

Mg. Олиготрофная толща характеризуется развитием оксидов и гидроксидов Fe, для переходных 
торфов отмечается присутствие вивианита, а эвтрофная часть торфяной залежи включает родохрозит 
и сульфиды Fe, Cu, Zn.

Ключевые слова: торфяник, биогеохимия, болотные воды, диагенез, аутигенное минералообразование, 
микробное разнообразие, органическое вещество, южное Прибайкалье
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широко представлены евтрофные, мезотрофные 
и олиготрофные болота (Намсараев и др., 2009). 
Для Западной Сибири известны исследования 
общего содержания битуминозных компонентов 
торфа (архипов, Маслов, 1998), изучения веществ 
гуминовой природы (Савельева и др., 2010), ши-
рокий спектр работ по геохимии болотных вод 
(Шварцев и др., 2012; Скороходова, Савичев, 2013; 
Савичев и др., 2013; Савичев, 2015; Иванова и др., 
2017) и геохимии химических элементов (Сави-
чев, Шмаков, 2012; Веретенникова, 2013; архипов, 
Бернатонис, 2013, 2015; Савичев и др., 2019). Для 
Прибайкалья — это единичные работы по геохи-
мии элементов (Бобров и др., 2011; Богуш и др., 
2019; леонова и др., 2022) и болотных вод (Намса-
раев и др., 2009), микробиологии (Хахинов и др., 
2012). Но, комплексные биогеохимические иссле-
дования торфяников Прибайкалья, затрагивающие 
механизмы аутигенного минералообразования, ми-
грацию химических элементов и геохимию диаге-
неза, практически не проводились.

Известно (Кизильштейн, 1975; Вышемирский, 
Ямковая, 1992), что диагенез болотных отложе-
ний, сформированных в торфогенном горизонте, 
заключаются в относительно медленном измене-
нии их основных свойств при: 1) смене окисли-
тельно-восстановительных условий; 2) перерас-
пределении химических элементов; 3) изменении 
и превращении форм их нахождения, 4) измене-
нии гидрохимического режима торфяных отложе-
ний. Выделяется этап биохимического образова-
ния торфы в торфогенном горизонте (аэробный 
этап) и этап консервации торфа с медленными 
вторичными изменениями его свойств в анаэроб-
ных условиях (Бамбалов, 2013). Основные призна-
ки диагенеза торфа — это изменение степени раз-
ложения и гумификации, уплотнение, химические 
изменения, в том числе выраженное в образова-
нии ряда аутигенных минералов. Перечисленные 
изменения органической и минеральной составля-
ющей в профиле торфяников происходят за счет 
изменения гидрохимических, гидрофизических, 
геомеханических и микробиологических процес-
сов. В торфяной залежи биогеохимические про-
цессы протекают в основном в анаэробных усло-
виях, важнейшими признаками которых являются: 
метанообразование, денитрификация, разложение 
аминокислот, восстановление марганца, железа 
и др. (Намсараев и др., 2009; Хахинов и др., 2012; 
Савичев и др., 2019). Поэтому от комплексности 
изучения этих процессов зависит понимание ме-
ханизмов диагенеза торфяных отложений.

Важность исследования разрезов голоценовых 
торфяников обусловлена расширением понимания 
геохимических превращений болотных отложений. 
Изучение геохимии раннего диагенеза торфяных 
отложений по-прежнему актуально, несмотря на 
уже установленные закономерности распреде-
ления в залежи и на ее поверхности химических 

элементов (ларгин, Трошичева, 1966; лукашев 
и др., 1971; Раковский, Пигулевская, 1978; Бобров 
и др., 2011; Савичев, Шмаков, 2012; Веретеннико-
ва, 2013; архипов, Бернатонис, 2013, 2015; Богуш 
и др., 2019; Савичев и др., 2019; Shotyk et al., 1966), 
поступающих в торфяники в составе взвешенных 
и растворенных продуктов выветривания. Послед-
ние в болотной среде изменяют свой первоначаль-
ный состав, участвуя в процессах минералообразо-
вания, или вступают в новые формы связи, влия-
ющие на дальнейшие этапы их миграции. По этой 
же причине требуются исследования биогеохими-
ческих процессов деструкции органического веще-
ства торфов при участии различных физиологиче-
ских групп микроорганизмов.

Таким образом, комплексные биогеохимиче-
ские исследования торфяных отложений Выдрин-
ского болота позволят внести определенный вклад 
в понимание процессов континентального диаге-
неза органогенных отложений в данном регионе.

ОБЪЕКТЫ И МЕТОДЫ ИССлЕДОВаНИЙ

Объектом исследования является торфяная за-
лежь Выдринского болота, находящегося на тер-
ритории Байкальского биосферного заповедника 
в 2.5 километрах от устья р. Выдриной (рис. 1).

Болото расположено на конечно-моренном валу 
на высоте 30 м над уровнем Байкала и занимает 
одно из многих понижений на поверхности море-
ны. Моренные отложения представлены песком, 
суглинком, щебнем, гравием, слабоокатанной 
галькой, валунами и отдельными глыбами гнейсов. 
Мощность вскрытой торфяной залежи составляет 
4.40 м (весь керн — 4.58 м), а возраст оценивается 
в 11.26 тыс. л. по 14С или 13.1 кал. 1 тыс. л. (табл. 1).

Бурение торфяника Выдринский было прове-
дено под руководством д.г-м.н. С. К. Кривоногова 
(ИГМ СО РаН) совместно с Институтом геохи-
мии СО РаН (г. Иркутск) тонкостенным порш-
невым пробоотборником с помощью бурильной 
установки, состоящей из вышки с грузоподъем-
ными механизмами и бура с набором штанг. Бу-
рение было проведено в центральной части болота 
(после зондирования торфяника) в месте наиболь-
шей мощности торфа. Координаты точки бурения: 
51°29'39'' с. ш. и 104°52'48'' в. д. Вибрационная техно-
логия бурения позволила вскрыть всю толщу тор-
фяной залежи до подстилающих пород и получить 
непрерывный керн торфа диаметром 7.5 см и дли-
ной 4.58 м. После бурения керн был герметично 
упакован в пластиковые пеналы и в ненарушенном 
состоянии доставлен в Институт геологии и мине-
ралогии СО РаН для различных видов анализов.

1 Здесь и далее если не указано 14С, то дается калиброван-
ный возраст.
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Определение остаточной активности 14C вы-
полнено на установке QUANTULUS-1220 в Инсти-
туте геологии и минералогии СО РаН (аналитик 
л. а. Орлова). Калибровка радиоуглеродных дат 
сделана с помощью программы OxCal 4.2. Расчет 
скорости прироста торфа и накопления минераль-
ного вещества осуществлялся с помощью калибро-
ванных датировок. Ботанический состав торфа был 
выполнен к. с.- х. н. Е. В. Шейфер в Сибирском ин-
ституте физиологии и биохимии растений СО РаН  
(г. Иркутск). Пыльцевые зоны взяты из работы 
(Шарова и др., 2015), в которой на основе споро-
во-пыльцевой диаграммы отложений торфяника 
Выдринский выделены пять зон, возраст которых 
был уточнен по кумулятивным массам соответству-
ющих им слоев торфа и калиброванным радиоугле-
родным датам.

Пиролитический метод в варианте Рок-Эвал 
(RE-пиролиз) применен для исследования хими-
ческого состава органического вещества торфа, 
соответствующего разным этапам формирования 
торфяника. Пиролиз проведен в Институте нефте-
газовой геологии и геофизики СО РаН (г. Новоси-
бирск) к. ф.- м. н. В. Н. Меленевским на анализаторе 
SR Analyzer, Humble Instruments. Микробиологиче-
ские исследования проведены в лимнологическом 
институте СО РаН (г. Иркутск). Использована 
стандартная методика и ее модифицированные 

версии посева проб суспензий торфа из кернов 
и подсчет колоний аэробных и анаэробных бакте-
рий (Намсараев, Земская, 2000). Формы серы (об-
щая, сульфатная и сульфидная) в образцах торфа 
были определены по стандартной методике в Ин-
ституте катализа СО РаН (г. Новосибирск).

цифровой материал по концентрациям хими-
ческих элементов в сухом торфе получен метода-
ми рентгенофлуоресцентного анализа (РФа-СИ),  
нейтронно-активационного анализа (ИНаа) 
и атомно-абсорбционной спектрометрии (ааС). 
Элементный анализ РФа-СИ проводился на 
станции элементного анализа с источником СИ 
от накопительного кольца ВЭПП-3 (Phedorin et 
al., 2000), определялись элементы: Ca, K, Ti, Mn, 
Fe, Cu, Zn, Мо, Rb, Ва, Sr, Cs, La, Cе, Y, Zr, Nd, 
Sn, Sb, Br, I, Nb. В качестве стандартов для РФа-
СИ использовался ВIL-1 (Geostandards…, 1994). 
Содержания Eu, Sc, Sm, Yb, U, Th были получе-
ны методом ИННа, а содержания Al, Pb, As и Hg 
определены методом ааС. Сцинтилляционный 
эмиссионный спектральный анализ использовали 
для одновременного определения распределения  
микрочастиц Cu и Zn по массе и концентрации 
искомых элементов в дисперсной пробе (аналитик 
д. т. н. С. Б. Заякина).

Сканирующую электронную микроскопию 
(СЭМ) применяли для изучения микроморфоло-
гии, вещественного состава образцов торфа и со-
держащихся в них минеральных фаз согласно (ле-
онова и др., 2022; Rudmin et аl., 2018) с использо-
ванием сканирующего электронного микроскопа 
TESCAN MIRA 3 LMU с системами микроанализа 
Aztec Energy XMax 50+ и INCA Wave 500 (Oxford 
Instruments Nanoanalysis). Использовали различные 
режимы детектирования: режим вторичных элек-
тронов, позволяющий получить данные о морфо-
логии рельефа; режим отраженных электронов 
или режим фазового контраста, который дает воз-
можность получить картину распределения элек-
тронной плотности в исследуемой пробе; режим 
характеристического рентгеновского излучения, 
позволяющий провести рентгеноспектральный 
микроанализ и получить данные по элементному 
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Рис. 1. Карта-схема расположения района исследования.

Таблица 1. Результаты радиоуглеродного анализа образцов торфяника Выдринский

Интервал, см лабораторный индекс Радиоуглеродный  
возраст, л. н.

Калиброванный  
возраст, л. н.

Датированный 
материал

42–48 СОаН-6548 730 ± 60 627–770 Торф
50–56 СОаН-7693 2520 ± 75 2470–2690 Торф

100–106 СОаН-7694 4415 ± 95 4920–5200 Торф
200–206 СОаН-7695 6120 ± 120 6850–7150 Древесина
300–306 СОаН-7696 7590 ± 140 8250–8550 Торф
400–406 СОаН-7697 8510 ± 130 9340–9680 Торф
444–446 СОаН-7698 11260 ± 180 12930–13290 ОМО

Примечания. Радиоуглеродные значения возраста пересчитаны в калиброванные значения с использованием программы OxCal 4.2. 
ОМО — органо-минеральные отложения.
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696  МальцЕВ и др.

составу образца, которая способствует идентифи-
кации минерала (Goldstein, 1981).

Болотную воду (свободная и связанная вода) из 
керна получали на месте бурения из 10-сантиметровых 
фрагментов торфа путем отжима в пресс-форме с по-
мощью гидравлического пресса Omec PI.88.00 в герме-
тичные пробирки, чтобы ограничить доступ кислоро-
да. Болотную воду на гидрохимический анализ (ионы) 
не консервировали. Воду на микроэлементный анализ 
фильтровали через мембранный фильтр с порами ди-
аметром 0.45 мкм и консервировали добавлением 
концентрированной азотной кислоты. Определение 
содержания анионов в болотных водах проводили ти-
триметрическим методом (HCO3

–) и методом капил-
лярного электрофореза (Cl–, NO3

–, NO2
–, SO4

2–, PO4
3–, 

F–). Содержания NH4
+ определяли фотометрическим 

методом с реактивом Несслера. Методом атомно- 
эмиссионной спектроскопии с индуктивно связанной 
плазмой (ИСП-аЭС) в болотных водах определены 
концентрации Si, Al, B, Ba, Ca, Mg, Sr, Na, K, Li, Ni, 
Fe, Mn, Cu, Zn, Ti. Определения содержаний раство-
ренного органического углерода (РОУ) в отфильтро-
ванных болотных водах проводили с использованием 
анализатора Multi N/C2100S.

Для расчета форм нахождения химических эле-
ментов в болотных водах применен программный 
комплекс “Селектор-С”. Расчет форм нахождения 

был проведен в Институте геохимии СО РаН со-
гласно методике (Карпов, 1981; Чудненко, 2010). 
алгоритм данного комплекса основан на методе 
минимизации свободной энергии Гиббса гетеро-
генной системы. Теоретические основы физи-
ко-химического моделирования включают в себя 
условия равновесия в гетерогенных многокомпо-
нентных системах с ограничениями в виде линей-
ных уравнений баланса масс.

Степень накопления элемента в торфянике вы-
ражали отношением концентрации изучаемого 
i-го элемента к концентрации опорного элемен-
та — “коэффициентом обогащения” (Enrichment 
Factor — EF), путем нормирования всех химиче-
ских элементов в торфе на опорный элемент Sc, 
характеризующийся низкой растворимостью (под-
вижностью). Для выявления геохимической специ-
фики исследуемых объектов в качестве образца 
сравнения использованы выдержанные по хими-
ческому составу природные объекты, глинистые 
сланцы (Li, 1991). Коэффициент EF рассчитывали 
по формуле (Shotyk et al., 1966):

EF = (xi/xSc)образец / (xi/xSc)глин. сланец,

где xi образец — содержание i-го химического эле-
мента в объекте исследования; xSc образец — со-
держание скандия в объекте исследования;  
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Рис. 2. Строение разреза, датировки, пыльцевые зоны и ботанический состав торфа (%): 1. Сфагновые мхи, 2. Раз-
нотравье (осоки, злаки и т. д.), 3. Кустарники и кустарнички, 4. Древесные (хвойные и лиственные), 5. Гипновые мхи,  
6. Подстилающие отложения. Тип торфа: В — верховой, П — переходный, Н — низинный. Черные круги на времен-
ной шкале — положение датированных уровней (см. табл. 1). Пыльцевые зоны (В1–В5) даны по (Шарова и др., 2015).
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xi глин. сланец — содержание химического элемен-
та в глинистом сланце; xSc глин. сланец — содержание 
скандия в глинистом сланце.

ПОлУЧЕННЫЕ РЕЗУльТаТЫ

Строение и  ботанический состав торфяных от-
ложений. Современное Выдринское болото отно-
сится к олиго-мезотрофному типу с багульниково- 
осоково-сфагновым растительным сообществом 
с карликовой березкой и редкой угнетенной  
сосной. Микрорельеф поверхности болотного мас-
сива бугристо-западинный. Древесный ярус выра-
жен слабо, сомкнутость не превышает 0.1. Бота-
нический анализ торфа позволил разделить отло-
жения болота Выдринское на 6 петрографических 
горизонтов, условно отражающих стадии его раз-
вития (рис. 2). Для разделения двух нижних го-
ризонтов использовался характер распределения 
остатков зеленых мхов и древесных растений.

Строение залежи Выдринского болота следую-
щее: 440–408 см и 408–360 см — слоистые отложе-
ния древесных, сфагновых низинных и гипновых 
торфов; 360–220 см — древесный торф с прослоя-
ми травяного торфа; 220–180 см — в торфе домини-
руют остатки зеленых мхов с небольшим участием  
остатков кустарничков и трав; 180–48 см — торф 
преимущественно травянистого или кустарнич-
ково-травянистого состава с незначительным 
участием древесных и кустарниковых остатков; 
48–0 см — сфагновый верховой торф с неболь-
шим количеством остатков кустарничков и трав. 
В целом залежь состоит из маломощных прослоек,  
в которых преобладают остатки либо древесных, 
либо травянистых растений, а также сфагновых, 
иногда гипновых мхов. Встречаются также про-
слои торфа смешанного состава — древесно-тра-
вяные, древесно-гипновые, древесно-сфагновые, 
травяно-древесно-сфагновые. Торф подстилают 

органо-минеральные отложения (ОМО) в интерва-
ле 446–440 см. Ниже, в интервале 458–446 см за-
легает глина.

Используя данные по ботаническому составу 
торфа (рис. 2) и спорово-пыльцевые диаграммы 
(Шарова и др., 2015) установлены фазы разви-
тия Выдринского торфяника от евтрофного бо-
лота (440–360 см), к мезотрофному (360–48 см) 
с ~9.0 тыс.  л.  н. и с ~0.7 тыс.  л.  н. к олиготрофному 
(48–0 см).

Данные пиролитического анализа. анализ формы 
пирограмм (хроматографические спектры продук-
тов пиролиза) дает представление об изменении 
состава органического вещества по разрезу торфя-
ных отложений, что хорошо видно по изменениям 
вида (формы) пирограмм и характера пиков S1, S2 
и S'2 (рис. 3а).

Высокотемпературный пик S2 (500 °C) сви-
детельствует о наличии в болотных отложениях  
макромолекулярных алифатических структур — 
керогена (диагенетически преобразованного ОВ, 
большей частью в анаэробных условиях). Низ-
котемпературный пик S1 (менее 300 °C) и пик S'2 
(300–400 °C, зона незрелого керогена) представля-
ют собой лабильные компоненты белково-углево-
дных веществ и более стойкие биополимеры (лиг-
нин, целлюлоза). По данным пиролиза установле-
но, что самые верхние слои болотных отложений 
(48–0 см) существенно отличаются по составу 
органического вещества (ОВ) от нижележащих. 
Также по характеру пирограмм выделяется торф 
в интервале 220–180 см. Для этих двух интервалов 
отмечается наличие пика S'2, что указывает на при-
сутствие в торфе незрелого керогена, т. е. керогена 
низкой степени преобразованности. Органо-ми-
неральные отложения (446–440 см) имеют хорошо 
выраженный пик S2, что указывает на присутствие 
уже зрелого керогена.

Таблица 2. Распределение численности основных физиологических групп микроорганизмов по разрезу 
торфяника Выдринский

Глубина, 
см

СРБ Fe-OX Mn-OX ФМБ аМБ НБ ДНБ ОМ ОЧМ
КОЕ/г кл/г КОЕ/г

5–10 0 1.8 × 103 822 5.4 × 103 47 × 105 100 × 103 0.3 × 103 20 × 104 6.9 × 106

25–30 0 0.17 × 103 520 13.0 × 103 23 × 104 10 × 103 4.7 × 104 15 × 104 4.2 × 106

165–170 0 0.05 × 103 110 20.6 × 103 2 × 104 0 53 × 104 8 × 104 1.9 × 106

305–310 0 0 17 46.0 × 103 19 × 104 1 × 103 22 × 104 19 × 104 5.8 × 106

395–400 0 0.03 × 103 0 10.6 × 103 21 × 104 0 60 × 104 23 × 104 6.3 × 106

430–435 382 0 0 88.0 × 103 68 × 104 0 58 × 104 55 × 104 15.4 × 106

440–446 1 026 0.03 × 103 0 7.5 × 103 0.1 × 104 0 0.1 × 104 2 × 104 7.6× × 106

Примечания. СРБ — сульфатредуцирующие бактерии, Fe-OX — железоокисляющие бактерии, Mn-OX — марганецокисляющие бактерии, 
ФМБ — фосфатмобилизирующие бактерии, аМБ — аммонифицирующие бактерии, НБ — нитрифирующие бактерии, ДНБ — дени-
трификаторы, ОМ — органотрофные микроорганизмы, ОЧМ — общая численность микроорганизмов. КОЕ/г — колониеобразующие 
единицы на грамм, кл/г — клеток на грамм.
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Характер распределения по разрезу торфяни-
ка величины суммы углеводородов, водородного 
индекса (HI) и индекса диагенетического преоб-
разования ОВ (PI) подтверждает изменение ве-
щественного состава ОВ по разрезу (рис. 3б). Так, 
для торфа, залегающего в интервалах 408–360 см 
и 220–180 см, отмечается рост значений PI и сни-
жение значений HI и суммы углеводородов. От-
дельно выделяется самый верхний слой торфа 
(20–0 см), для которого характерно значимое уве-
личение PI на фоне резкого снижения HI-индекса. 
Значительное уменьшение PI-индекса и увеличе-
ние HI-индекса отбивает органо-минеральные от-
ложения от залежи торфа.

Микробиология. Распределение различных фи-
зиологических групп микроорганизмов, участвую-
щих в деструкции ОВ и накоплении определенных 

химических элементов (Fe, S, Cu, Zn, Mn) в болот-
ных отложениях, представлено в табл. 2.

Самая высокая численность органотрофных 
микроорганизмов (ОМ), использующих в качестве 
источников энергии широкий спектр органических 
соединений, отмечена в нижних (435–395 см) сло-
ях болотных отложений. Максимальные содержа-
ния аммонифицирующих микроорганизмов (аМБ) 
установлены в самых верхних (10–5 см) и нижних 
(435–430 см) слоях торфа. Для верхних (30–5 см) 
торфяных слоев характерны максимальная чис-
ленность нитрифицирующих (НБ), марганецокис-
ляющих (Mn-OX) и железоокисляющих (Fe-OX) 
бактерий. Отмечается рост численности денитри-
фицирующих бактерий (ДНБ) вниз по разрезу 
торфяника. Максимальная численность фосфат-
мобилизирующих (ФМБ) микроорганизмов была 
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Рис. 3. Геохимическая характеристика органического вещества (ОВ) торфа. (а). Пирограммы болотных отложений. 
S1 — низкотемпературный пик до 325 °C, S2 — углеводородные продукты пиролиза керогена в диапазоне температур 
325–650 °C, S'2 — зона незрелого керогена (300–400 °C). (б). Геохимические показатели ОВ, рассчитанные из данных 
пиролиза. ∑УВ — суммарное количество пиролитических углеводородов (мг УВ/г торфа), HI — эффективное значе-
ние водородного индекса (Hydrogen Index) (мг УВ/г ОВ), PI — индекс продуктивности (Production Index), который 
показывает диагенетическое преобразование ОВ. Строение разреза см. рис. 2.
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Рис. 4. Распределение зольности, плотности, химических элементов по глубине разреза болота Выдринское. Стро-
ение разреза и пыльцевые зоны см. рис. 2.
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установлена в средней (310–305 см) и нижней 
(435–430 см) частях торфяной залежи. Присутствие 
сульфатредуцирующих бактерий (СРБ) установле-
но только в самом нижнем интервале торфяной за-
лежи (450–430 см).

Распределение химических элементов по разрезу 
торфяника Выдринский представлено на рис. 4. По 
виду полученных графиков выделяется группа эле-
ментов, характеризующаяся хорошо выраженными 
максимумами содержаний в самых нижних слоях 
торфяника (440–360 см): Al, As, Ba, Cu, Hg, Rb, 
La, Sr, Y, Zr и Zn. Для средней части торфяника 
(360–220 см) характерно увеличение содержаний 
Br, K, Mn, I и уменьшение — Cu, Fe, Rb, Zn, As, 
Hg. В залегающих выше слоях торфа (220–48 см) 
отмечается значительное уменьшение содержания 
K, Ca, Mn и Br, а количество Cu повсеместно близ-
ко к нулю. В верхних (48–21 см) слоях торфа уста-
новлено увеличение содержания ряда химических 
элементов: Fe, Sr, Ca, Zn, Y. Приповерхностные 
горизонты (21–0 см) Выдринского торфяника ха-
рактеризуются ростом содержания K, Mn, халько-
фильных элементов (As, Hg, Pb, Zn) и падением Fe, 
Sr, Si, Zr.

Данные по формам серы в болотных отложени-
ях представлены в табл. 3. В самом верхнем, менее 
восстановленном интервале торфяных отложений, 

преобладающей формой серы является S (VI) — 
сера в составе сульфатов. С глубиной начинают 
доминировать восстановленные формы S (II), т. е. 
сера в составе сульфидов металлов, H2S и др.

Коэффициенты обогащения химическими эле-
ментами (EF) разных интервалов торфа по про-
филю разреза представлены на рис. 5. Для всех 
торфяных слоев Выдринского болота характерно 
обогащение As (EF = 3.33–8.82), Br (10.43–59.19), 
Se (8.14–19.72), Ag (10.13–22.50), Zn (3.41–57.17) 
и обеднение Na (0.12–0.45), Mn (0.01–0.23), Ni 
(0.07–0.11), Y (0.03–0.07), Zr (0.37–0.74). В ниж-
них слоях торфяника отмечается существенное 
обогащение Zn (57.2) и Cu (5.8), а также Ag (22.3), 

Таблица 3. Распределение форм серы (мас. %) по 
разрезу торфяника Выдринский. S (VI) — сера 
в составе сульфатов, S (II) — восстановленные 
соединения серы (сульфидная S, H2S и т. д.).

Горизонт, см Sобщ S (VI) S (II)
5–10 0.124 0.108 0.016

50–55 0.105 0.035 0.070
185–190 0.130 0.056 0.074
300–305 0.128 0.038 0.090
425–430 0.356 0.026 0.330
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Рис. 5. Коэффициенты обогащения (EF) химическими элементами торфяника Выдринский.
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Br (11.9), Se (11.9), As (7.1), Sr (4.1), незначитель-
ное — Sb (2.2). Для торфа средней части профиля 
установлено существенное обогащение Se (20.72) 
на фоне очень низких значений EF для K (0.48) 
и Ca (0.37). Самый верхний слой (48–0 см) харак-
теризуется незначительным обогащением торфа  
Ca (5.10), Zn (7.06), Br (8.63), Sr (3.34) и Au (8.96).

Аутигенные минералы Fe, Cu, Zn обнаруженные 
методом СЭМ в материале торфа представлены на 
рис. 6, 7. Спектр рассеивания энергии первого об-
разца (рис. 6а) показывает присутствие в его соста-
ве Fe (34.68), P (10.29), O (50.15 мас. %) и неболь-
шие количества Ca, Mg и Mn в сумме занимающие 
3.68 мас. %. Сравнивая с химический формулой  
Fe (33.40), P (12.35), H (3.22), O (51.03 мас. %) со-
гласно (Семенов, 2002; Mineralogy Database), мо-
жем заключить, что данная частица является виви-
анитом. Гидроксиды железа (III) имели следующий 
состав: Fe (53.96–60.76) и O (35.92–38.51 мас. %), 

который согласно (Mineralogy Database) близок по 
составу к гетиту Fe (62.85), H (1.13), O (36.01 мас. %).  
Спектр рассеивания энергии второго образца 
(рис. 6б) показывает присутствие в его составе 
Fe (41.54), C (9.95), O (39.86 мас. %) и небольшие 
количества Ca, Mg и Mn в сумме занимающие 
6.55 мас. %. Сравнивая с химический форму-
лой Fe (48.2), C (10.37), O (41.43 мас. %) соглас-
но (Семенов, 2002; Mineralogy Database), можем 
заключить, что данная частица является сидери-
том. Спектр рассеивания энергии третьего образ-
ца (рис. 6в) показывает присутствие в его составе 
Fe (42.31), S (19.2), O (37.15 мас. %) и небольшие 
количества P (0.34 мас. %). Сравнивая с химиче-
ский формулой пирита Fe (46.55), S (53.45 мас. %) 
и пирротина Fe (62.33), S (37.67 мас. %) согласно 
(Mineralogy Database), можно предположить, что 
данная частица, скорее всего, является гидротро-
илитом (Fe(HS)(OH)•nН2О) или моносульфидом 
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Рис. 6. Микрофотографии аутигенных минералов Fe, их энергодисперсионные спектры и элементный состав мас. %. 
(а). Фосфаты железа в органическом матриксе из интервала 305–310 см, стрелками показаны гидроксиды Fe (III).  
(б). Сидерит из интервала 425–430 см. в. Моносульфид железа (гидротроилит-?) из интервала 435–440 см.

Рис.  7. Микрофотографии сульфидов Cu, Zn и их энергодисперсионные спектры из интервала 400–410 см.  
(а). Остатки сфагнума с микрокристаллами сульфидов Cu и Zn. (б). Сульфид Cu и Zn.
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Fe. Таким образом, для Выдринского торфяника 
установлено присутствие следующих минералов 
железа — гидро- и окислы Fe, сидерит, вивианит, 
сульфиды.

В нижних интервалах торфа (432–428 см) отме-
чается присутствие аутигенных сульфидов Cu и Zn 
размерностью 2–5 мкм (рис. 7). Спектр рассеива-
ния энергии данного образца (рис. 7б) показыва-
ет присутствие в его составе Cu (50.38), Zn (18.96), 
S (30.1 мас. %) и небольшие количества Fe и P 
в сумме занимающие менее 1 мас. %.

Химический состав болотных вод. Основным по-
казателем типа болота является химический состав 
болотных вод (табл. 4, 5). Концентрация основных 
ионов и химических элементов в болотных водах 
уменьшается от торфов низинного типа к верховым, 
т. к. в последних водно-минеральное питание осу-
ществляется лишь за счет атмосферных аэрозолей 
и зольной части минерализующейся растительной 
биомассы. Болотные воды по преобладающим ио-
нам относятся к типично глеевым, по щелочно-кис-
лотным условиям они относятся к классу кислых 
с рН = 4.0–5.6 (табл. 4). Стоит отметить рост с глу-
биной HCO3

– до 6.5 мг/л, при этом в верхних интер-
валах торфяной залежи присутствие данного аниона 
не установлено, что характерно для кислых болот-
ных вод. В самых нижних интервалах отмечается 
значительное увеличение растворенного органиче-
ского углерода (РОУ), SO4

2–, NO3
–, NH4

+, а в верх-
них — установлен рост NO2

–.
Распределение макро- и микроэлементов в бо-

лотных водах представлено в табл. 5. В болотных 
водах из торфов низинного типа (440–360 см) по 
сравнению с водной фазой торфов переходного 
типа (360–48 см) заметно выше средние содержа-
ния Al (2.17 и 0.89 мг/л), Ca (11.61 и 8.68 мг/л), Cu 
(0.226 и 0.014 мг/л), Fe (1.69 и 0.74 мг/л), Mn (0.031 
и 0.015 мг/л), Ni (0.081 и 0.031 мг/л) и Zn (0.074 
и 0.019 мг/л) и близкие значения средних содер-
жаний B, Ba и Li. В водной фазе верхового торфа 
(48–0 см) отмечаются самые низкие содержания 
Ca (0.69), K (0.39), Mg (1.26) и Si (2.9 мг/л). Однако 
в этих слоях торфяника, характеризующих совре-
менное состояние болотной экосистемы, по срав-
нению с нижележащей толщей переходного торфа 
(360–48 см), отмечаются более высокие содержа-
ния Cu (0.037), Fe (2.56), Ni (0.054), Ti (0.035) и 
Zn (0.036 мг/л).

С глубиной в болотных водах наблюдается 
увеличение минерализации, изменение отноше-
ния основных катионов (Na+ + K+)/(Ca2+ + Mg2+), 
с заметным ростом данного показателя с 0.25 до 
0.54–0.65 в интервале 300–140 см. Такое измене-
ние химического состава болотных вод характер-
но для болот, перешедших от евтрофного к олиго-
трофному питанию. Для подстилающих торф 
органо-минеральных отложений отмечается зна-
чительное увеличение общей минерализации бо-
лотных вод и содержания в воде почти всех хими-
ческих элементов.

ОБСУЖДЕНИЕ

Основные закономерности преобразования 
органического вещества торфа

Диагенетическое преобразование органическо-
го вещества (ОВ) в торфянике Выдринский прохо-
дят, в основном, в анаэробных условиях (табл. 4). 
В значительной степени диагенез ОВ торфяников 
зависит от устойчивости отдельных групп остатков 
растений и поэтому имеет не явную связь с возрас-
том торфа (Козловская и др., 1978). Преобразова-
ние ОВ включает в себя две группы процессов — 
деструкцию и новообразование ОВ. Последняя 
группа выражается в образовании гумуса, активно 
участвующего в геохимических процессах. Имен-
но она связана в анаэробных условиях с внешними 
факторами воздействия на торфяник через водную 
и газовую фазы торфа (лиштван, Король, 1975; 
Козловская и др., 1978; Раковский, Пигулевская, 
1978; лиштван и др., 1989).

Процессы преобразования ОВ отражены в фор-
мах пирограмм — хроматографических спектрах 
продуктов пиролиза (рис. 3а). Они являются су-
перпозицией трех пиков максимального выхода 
углеводородов (Тпик): низкотемпературный пик 
с Тпик < 300 °C, промежуточный, представленный 
углеводородами, образовавшимися за счет разложе-
ния лабильного компонента ОВ, с Тпик ≈ 300–400 °C  
и высокотемпературный пик с Тпик ≈ 400–500 °C, 
характерный для зрелого ОВ — керогена (Меле-
невский и др., 2015, 2019). Наличие в пирограммах 
двух последних пиков указывает на присутствие 
в материале торфа углеводородных продуктов пи-
ролиза — керогена и смолисто-асфальтеновых ве-
ществ (300–650 °C, мг УВ/г породы).

Таблица 4. Распределение основных ионов (мг/л), растворенного органического углерода (РОУ), Eh (мВ) и pH 
по разрезу торфяника Выдринский

Глубина, см HCO3
– SO4

2– PO4
3– Cl– NH4

+ NO2
– NO3

– РОУ pH Eh
0–10 0 2.9 0.007 0.42 2.5 0.031 0.24 27.6 4.0 +257

140–150 0 7.7 0.017 0 1.9 0.022 0.24 48.3 4.3 –64
230–240 0.5 9.1 0.082 1.26 3.1 0.028 4.16 54.1 4.9 –167
430–440 6.5 12.2 0.198 4.89 17.2 0.006 12.5 98.6 5.6 –228
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Таблица 5. Распределение макро- и микроэлементов (мг/л) в болотных водах торфяника Выдринский

Тип 
торфа Глубина, см Al B Ba Ca Cu Fe K Li Mg

В 10–20 0.670 0.0030 0.032 6.69 0.037 2.56 0.39 0.0040 1.26

П

60–70 0.980 0.0052 0.053 8.70 0.011 0.71 0.51 0.0046 1.54
140–150 0.833 0.0030 0.045 7.21 0.020 0.78 0.61 0.0052 1.39
230–240 0.580 0.0063 0.038 7.21 0.007 0.31 0.97 0.0052 1.39
290–300 1.020 0.0092 0.037 9.54 0.011 0.78 1.24 0.0063 1.76
340–350 1.023 0.0080 0.045 10.72 0.023 1.10 0.99 0.0046 1.88

Н

370–380 2.083 0.0057 0.034 10.49 0.017 1.91 1.06 0.0034 1.96
390–400 2.945 0.0092 0.047 13.10 0.837 2.10 0.91 0.0034 2.16
410–420 2.437 0.0030 0.045 12.07 0.041 1.45 0.78 0.0046 2.21
430–440 1.221 0.0063 0.034 10.77 0.009 1.28 0.88 0.0034 2.10

ОМО 444–448 6.003 0.0075 0.138 19.08 0.032 1.75 2.69 0.0046 4.69
П-ср 60–370 0.887 0.0063 0.044 8.68 0.014 0.74 0.86 0.0052 1.59
Н-ср 370–440 2.172 0.0061 0.040 11.61 0.226 1.69 0.91 0.0037 2.11

Стадия Глубина, см Mn Na Ni Si Sr Ti Zn Na+K/ 
Ca+Mg М

В 10–20 0.008 2.09 0.054 2.9 0.071 0.035 0.036 0.31 22.79

П

60–70 0.021 2.03 0.013 7.1 0.092 0.026 0.010 0.25 28.80
140–150 0.006 4.94 0.039 6.5 0.076 0.018 0.017 0.65 21.99
230–240 0.014 4.48 0.032 5.9 0.079 0.010 0.010 0.63 23.62
290–300 0.008 4.85 0.045 7.3 0.099 0.011 0.023 0.54 30.24
340–350 0.025 4.16 0.028 8.0 0.114 0.027 0.034 0.41 33.78

Н

370–380 0.012 4.23 0.078 5.0 0.109 0.010 0.017 0.42 31.77
390–400 0.043 4.02 0.076 7.2 0.130 0.029 0.212 0.32 39.53
410–420 0.039 3.75 0.059 7.7 0.125 0.025 0.045 0.32 37.88
430–440 0.028 4.41 0.109 8.8 0.112 0.016 0.021 0.41 42.13

ОМО 444–448 0.065 8.05 0.161 17.0 0.167 0.229 0.045 0.45 90.35
П-ср 60–370 0.015 4.09 0.031 6.96 0.092 0.018 0.019 0.50 27.69
Н-ср 370–440 0.031 4.10 0.081 7.18 0.119 0.020 0.074 0.37 37.83

Примечания. М — минерализация, В — верховой, П — переходный, Н — низинный торф, ОМО — органо-минеральные отложения, 
ср — средние значения.

Сравнительный анализ форм пирограмм по раз-
резу торфяника показывает, что в их составе почти 
повсеместно отсутствуют лабильные белково-угле-
водные вещества, представленные низкотемпера-
турными пиками (рис. 3а). Исключение состав-
ляют интервалы торфа 48–0 и 220–180 см (а так-
же ОМО) существенно отбивающиеся по формам 
пирограмм и характеру распределения ∑УВ, HI- 
и PI-индексов (рис. 3). Причины различия форм 
пирограмм и распределения HI- и PI-индексов  
обусловлены, прежде всего, изменением химиче-
ского состава торфа, связанного со сменой усло-
вий торфонакопления, а также степенью преоб-
разования ОВ в диагенезе. Условия промерзания, 
поверхностного зазоления и уплотнения торфа, 
а также пестрота ботсостава (рис. 2), указывают на 
резкие трансформации фациальных условий, что 
также нашло отражение в смене форм пирограмм 
и распределения HI- и PI-индексов.

Присутствие низкотемпературного пика S'2 
в верхнем аэробном слое (25–0 см) торфяника 
свидетельствует как о меньшей степени преобра-
зованности ОВ (это торфогенный горизонт, где ОВ 
еще не является торфом) в сравнении с нижележа-
щими горизонтами, так и особенностью сфагно-
вого торфа, который более устойчив к разложению 
в отличие от травянистых растений и кустарничков 
(Вишнякова и др., 2012; Головацкая, Никонова, 
2013). Так, для интервала 30–0 см доля сфагновых 
мхов достигает максимальных значений (до 84 %), 
с одновременным значительным уменьшением 
участия (до полного исчезновения) всех остальных 
групп растений (рис. 2). При этом с 30 до 48 см, 
с уменьшением доли остатков сфагновых мхов, 
формы пирограмм отражают, вероятно, некоторый 
рост степени разложения сфагнового торфа и рез-
кое повышение зольности — это уменьшение кру-
тизны пика S'2 (снижение в торфе доли незрелого 
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керогена), появление высокотемпературного пика 
S2 и, далее, потеря органическим веществом торфа 
лабильных белково-углеводных веществ, представ-
ленных низкотемпературными пиками, что выра-
жается в сглаживании форм пирограмм в темпера-
турном диапазоне (Тпик) 300–500 °C (рис. 3а).

Для интервала (220–180 см) смена форм пиро-
грамм — это свидетельство более сложных процес-
сов: около 7.3–6.5 тыс.  л.  н. на болоте произошла 
смена (сукцессия) лесных сообществ (Шарова и др., 
2015). В это время стали господствовать слабообле-
сенные травяно-бриевые сообщества (рис. 2), что 
нашло отражение в смене характера форм пиро-
грамм (рис. 3а), значительным изменениям HI-, 
PI-индексов и суммы углеводородов (рис. 3б). Та-
кое кардинальное изменение ботанических и био-
геохимических параметров торфа является след-
ствием смены климатических условий — похоло-
дание (Bobrov et al., 2023). Наличие на пирограмме 
характерного пика S'2 и увеличение PI-индекса 
указывает на кардинальную смену ботанического 
состава торфа. На начальной стадии торфообразо-
вания (48–0 см) в составе торфа возрастает содер-
жание водорода (HI) за счет процессов дегидрок-
силации и декарбоксилации (Меленевский и др., 
2019). локальное снижение HI-индекса может быть 
следствием изменения исходного состава проду-
центов ОВ торфа, а также более окислительными 
условиями в процессе торфообразования.

В целом, характер форм пирограмм торфа 
в сравнении с исследованными нами озерными 
сапропелями Прибайкалья (Меленевский и др., 
2015; Leonova et al., 2019) показывает меньшую 
преобразованность ОВ в диагенезе и большую 
однородность по разрезу (на что указывает и до-
вольно выдержанное распределение PI-индекса). 
Пирограммы торфа не имеют четко выраженных 
высокотемпературных пиков, “зачатков” макро-
молекулярной структуры керогена — это высо-
котемпературная (Тпик > 400 °C) часть пирограмм, 
соответствующая углеводородам, находящимся 
в биополимере в химически связанном состоянии 
с высокой энергией связи. Отсутствие выражен-
ных высокотемпературных пиков свидетельству-
ет, во-первых, об ином источнике поставке ОВ, 
во-вторых, о меньшей степени деструкции захо-
роненного органического вещества торфяника 
(Меленевский и др., 2019). Растения-торфообра-
зователи состоят преимущественно из трудноги-
дролизуемых веществ, в частности содержат значи-
тельное количество целлюлозы, битумов и лигнина 
(Раковский, Пигулевская, 1978), что способствует 
большей “устойчивости” ОВ торфа в диагенезе 
(Козловская и др., 1978; лиштван и др., 1989). Ор-
гано-минеральные отложения, напротив, имеют 
хорошо выраженный высокотемпературный пик 
S2 (рис. 3а), что указывает на присутствие зрелого 
керогена.

Роль микроорганизмов в  деструкции 
органического вещества и  минералообразовании

Данные микробиологических исследований 
(табл. 2) могут указывать на активное участие ми-
кроорганизмов в трансформации ОВ. В этом про-
цессе одним из ключевых аспектов является круго-
ворот углерода, с которым тесно сопряжены циклы 
азота, серы, фосфора и других химических элемен-
тов (Ковалев, 1985; Намсараев и др., 2009; Инише-
ва и др., 2015). Установлено, что при трансформа-
ции захороненного ОВ важная роль принадлежит 
микроорганизмам, принимающим участие в ци-
кле азота, таким как аммонифицирующие (аМБ), 
нитрифицирующие (НБ) и денитрифицирующие 
бактерии (ДНБ). Высокая численность аМБ и НБ 
в верхних интервалах торфа свидетельствует о при-
сутствии азотсодержащих органических веществ, 
способных вовлекаться в процессы аммонифика-
ции. Согласно (Раковский, Пигулевская, 1978; Са-
вичев и др., 2019) падение численности НБ с глу-
биной является следствием ухудшения аэробных 
условий в торфяной залежи. Присутствие аМБ по 
всему разрезу свидетельствует об активном раз-
витии в торфе факультативно-анаэробных форм 
данных микроорганизмов (Бубина, 2010). Рост 
численности ДНБ вниз по разрезу торфяника ука-
зывает на то, что ведущая роль в круговороте азота 
в глубоких горизонтах торфа (в анаэробных усло-
виях) принадлежит данной группе микроорганиз-
мов, которая для завершения процессов деструк-
ции ОВ использует продукты аммонификации 
и нитрификации — результат жизнедеятельности 
аМБ и НБ при деструкции азотсодержащих орга-
нических соединений верхних интервалов торфа 
(Сергеева, Инишева, 2008). Увеличение содержа-
ний NO3

– и NH4
+ (табл. 4) в болотных водах с глу-

биной является косвенным показателем активной 
деятельности микроорганизмов, участвующим 
в цикле азота: аМБ, НБ и ДНБ.

Отмечается довольно высокая численность по 
всему разрезу торфяника органотрофных микро-
организмов (ОМ), использующих в качестве источ-
ников энергии широкий спектр органических со-
единений. Таким образом, биогеохимические 
процессы цикла углерода охватывают всю толщу 
торфяной залежи. Однако, так как интенсивность 
и направленность данного процесса в разных гори-
зонтах торфа согласно (Сергеева, Инишева, 2008) 
определяется генезисом захороненного органиче-
ского вещества и длительностью торфообразова-
ния — нижние горизонты торфа, в случае с наи-
более преобразованным ОВ, характеризуются 
максимальной активностью данной группы микро-
организмов (табл. 2). Меняющаяся гидродинами-
ка торфяника, уплотнение и разуплотнение торфа 
влияет на его органическую часть: продолжающий-
ся водообмен между подстилающими отложени-
ями и торфяной залежью, привнос вод разного 
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характера и сток формирующихся болотных вод за 
несколько тысячелетий, в частности, может при-
водить к бόльшей деструкции ОВ нижележащих 
слоев торфа и росту РОУ в составе болотных вод 
(табл. 4). а высокая численность разных физиоло-
гических групп микроорганизмов в самых нижних 
интервалах Выдринского болота свидетельствует 
о жизнеспособном состоянии микробного ком-
плекса на глубине.

Для торфяной залежи характерна высокая 
численность фосфатмобилизирующих бактерий 
(ФМБ), которые участвуют в минерализации фос-
фора, входящего в состав органических и мине-
ральных веществ. Данная группа микроорганизмов 
способна переводить фосфор в растворимые фор-
мы в виде фосфат-аниона (Lambers et al., 2008), что, 
по-видимому, может способствовать росту PO4

3– 

с глубиной (табл. 4). Максимальная численность 
ФМБ установлена в низинных торфах и составля-
ет 88 КОЕ/г × 103  (табл. 2), а минимальная чис-
ленность наблюдается в самых верхних интервалах 
торфа — 5.4 КОЕ/г × 103. Т.е. характер распределе-
ния ФМБ по глубине разреза торфяника зависит 
от окислительно-восстановительных условий сре-
ды и степени доступности минеральных соедине-
ний фосфора — верховой (слаборазложившийся) 
торф является не благоприятной средой для разви-
тия данной группы микроорганизмов.

Наиболее информативными для понимания 
процессов преобразования минерального веще-
ства торфа является послойное распределение чис-
ленности железоокисляющие (Fe-OX) и маргане-
цокисляющие бактерий (Mn-OX). Данная группа 
микроорганизмов участвует в процессах окислении 
Fe (II) до Fe (III) и Mn (II) до Mn (IV) из раство-
ренных в болотных водах соединений при участии 
кислорода. Согласно (Гранина, 2008), основные 
факторы, влияющие на численность и распреде-
ление Fe-OX и Mn-OX бактерий, это окислитель-
но-восстановительные условия среды, содержание 
органического вещества в отложениях и наличие 
растворенных форм Fe и Mn в болотных водах. 
Железоокисляющие и марганецокисляющие ми-
кроорганизмы активно развиваются только в са-
мых верхних, “окисленных” (Eh = +257 мВ) слоях 
торфяника, где их численность составляет до 1800 
и 822 КОЕ/г осадка соответственно (табл. 2). Мы 
предполагаем, что, как и в случае озерных осад-
ков (Гранина, 2008; Юдович, Кетрис, 2014), Fe-OX 
и Mn-OX микроорганизмы играют ведущую роль 
в процессах окисления восстановленных форм 
железа и марганца в болотных отложениях. Не ис-
ключено, что деятельность именно данной группы 
микроорганизмов способствует существенному ро-
сту растворенного Fe (до 2.56 мг/л) в верхних ин-
тервалах торфа (табл. 5). Именно в верхних интер-
валах торфяника методом СЭМ было установлено 
присутствие в большом количестве гидроксидов Fe 

(III), а участие Fe-OX микроорганизмов в форми-
ровании гидроксидов железа в торфе описано в ли-
тературе (Савичев и др., 2019).

Сульфатредуцирующие бактерии (СРБ), уча-
ствующие в процессах восстановления SO4

2– до H2S 
с использованием лабильных компонентов органи-
ческого вещества играют важную роль в процес-
сах диагенеза торфа (Кизильштейн, 1975; Ковалев, 
1985). Данная группа микроорганизмов в неболь-
шом количестве (382–1026 КОЕ/г) установлена 
только в самых нижних слоях торфяника (табл. 2). 
Согласно (Trudinger et al., 1972; Иванов, Каравайко, 
2004; Юдович, Кетрис, 2011) СРБ способны исполь-
зовать только низкомолекулярное органическое ве-
щество (прежде всего ацетат, лактат, летучие жир-
ные кислоты и пируват), прошедшее предваритель-
ную деградацию сложных органических молекул, 
катализируемую другими группами микроорганиз-
мов. Это означает, что присутствие в болотных отло-
жениях большого количества слабо разложившегося 
органического вещества в анаэробных условиях не 
благоприятствует развитию СРБ, которые требуют 
более глубокой предварительной деструкции ОВ. 
Таким образом, масштаб сульфатредукции зави-
сит не от валового содержания ОВ, а от количества 
легкоусвояемых органических соединений, образо-
вавшихся в результате деятельности других микро-
организмов. В низинных торфах (446–360 см), бо-
лее высокое содержание зольности (рис. 4) и иной 
вещественный состав ОВ (рис. 2) способствуют 
максимально эффективной его “переработке” ор-
ганотрофными микроорганизмами до низкомо-
лекулярных компонентов (рис. 3), что отражается 
в присутствие здесь СРБ.

Стоит также отметить, что верховой торф не 
благоприятен для развития СРБ, т. к. бактериаль-
ные ассоциации верховых торфяников значительно 
беднее как в количественном, так и в качественном 
отношении по сравнению с низинными торфами 
(Кизильштейн, 1975; Волкова и др., 2010). Это мо-
жет отражаться в низкой степени разложения вер-
ховых торфов, зависящей от характера деструкции 
первичного состава ОВ, которая лишает СРБ необ-
ходимых органических соединений. Кислые усло-
вия среды (pH = 4.0–4.9) верхового торфа тоже не 
способствуют развитию СРБ. Так, например, со-
гласно (Волков, 1984) оптимальный интервал зна-
чений pH для развития рода Desulfovibrio состав-
ляет 6.3–8.6 (в общих случаях СРБ развиваются 
в средах с pH равным 4–10). Поэтому рост значе-
ний pH до 5.6 в низинном торфе может благопри-
ятно сказываться на развитие сульфатредуцирую-
щих микроорганизмов.

Таким образом, изменение концентрации мине-
ральных соединений, интенсивности разложения 
ОВ, значений pH и Eh регулирует процессы бак-
териальной сульфатредукции, что в свою очередь 
приводит к неравномерному распределению серы 
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и ее форм по разрезу торфяника (табл. 3). Деятель-
ность СРБ способствует резкому увеличению в ни-
зинном торфе валовой серы и восстановленных 
форм S (II) до максимальных значений (0.33 %). 
Помимо этого, рост восстановленной серы может 
быть связан с изменением гидрохимического ре-
жима болота и, вероятно, с ростом содержания же-
леза и гумуса в торфе. Так, изменение гидрохими-
ческого режима определяет рост содержания суль-
фатов в болотных водах низинных торфов (табл. 4), 
что может влиять на интенсивность процессов 
бактериальной сульфатредукции согласно (Ки-
зильштейн, 1975). Однако, малое количества вос-
становленных форм S (менее 1 %) косвенно свиде-
тельствует об относительно низкой интенсивности 
сульфатредукции, что характерно для большинства 
болот Прибайкалья (Намсараев и др., 2009; Бобров 
и др., 2011; леонова и др., 2022), где доминирую-
щим терминальным процессом является метаноге-
нез (Хахинов и др., 2012).

Распределение химических элементов  
и  аутигенное минералообразование

Распределение элементов. В характере распреде-
ления химических элементов по разрезу торфяни-
ка можно выделить закономерности связные, как 
со сменой типа торфа, так и с условиями торфо-
накопления в голоцене. Рост концентраций Si, Al, 
Fe, Ca, Sr, Ba, Cu, Zn, Zr, La (рис. 4) в низинном 
торфе является следствием формирования боло-
та в условиях богатого минерального питания, что 
отразилось в химическом составе болотных вод — 
увеличение в них суммарного содержания раство-
ренных солей и ряда микроэлементов (табл. 4, 5).  
Это привело к обогащению минеральной ча-
сти торфа в интервале 440–360 см рядом химиче-
ских элементов: Zn (EF = 57.2), Cu (5.8), Ag (22.3),  
Br (11.9), Se (11.9), Sr (4.1) и Sb (2.2) (рис. 5). Близость  
залегания подстилающих пород, а также разру-
шение ряда минералов и фильтрация грунтовых 
вод через подошвенный горизонт залежи приве-
ло к повышению в пробах воды низинных торфов 
концентраций Si, Al, Fe, Mn, Cu, Zn и Ca, Mg. Так, 
в условиях повышенной кислотности Al становится 
подвижным и способен легко переходить в состав 
болотных вод из твердой фазы торфяников, а вос-
становительные условия среды способствуют нако-
плению в болотных водах Fe, Mn, Cu и Zn (Zaccone 
et al., 2007; Скороходова, Савичев, 2013; Иванова 
и др., 2017). Также, органическое вещество играет 
большую роль в разрушении структур алюмосили-
катных минералов и выносе алюминия (Helmer et 
al., 1990). Рост концентраций Mn в болотных водах 
низинного торфа может быть связан с образованием 
комплексных соединений марганца с органическим 
веществом гуминового типа (Шварцев и др., 2012).

По мере торфонакопления связь с подсти-
лающими породами постепенно ослабевает 

и происходит снижение концентраций химиче-
ских элементов в зольной части торфа. На началь-
ной стадии формирования мезотрофного боло-
та (360–220 см) в торфе существенно снизились 
только значения зольности, Si, Ca, Ba, Cu, Zn и La, 
а концентрации остальных элементов уменьша-
лись незначительно, либо такового уменьшения 
не произошло (Mn, K, Sb, Br, Sn, Nb, Mo, Ni). Для 
йода отмечен даже рост его содержаний. Более су-
щественно изменился состав болотных вод (табл. 4, 
5). Переход болота на мезотрофную фазу развития 
совпадает с уменьшением в их составе содержаний 
РОУ, Al, Fe, Ni, Ca, Mg. Снижение значений pH 
способствовало падению концентраций гидрокар-
бонат иона, вплоть до его полного исчезновения.

Отдельно выделяется средний интервал пере-
ходного торфа (220–180 см) для которого харак-
терно значительное изменение в распределении 
ряда химических элементов (рис. 4). Во это время 
на болоте произошла деградация древесного яру-
са и здесь стали господствовать слабооблесенные 
травяно-бриевые сообщества (рис. 2). Факторы по-
вышения зольности и плотности торфа при доми-
нировании зеленых мхов в начале атлантической 
фазы голоцена (~7.3–6.5 тыс. л. н.) указывают на 
тенденцию похолодания и роста увлажнения, что 
характеризуется условиями близкими к условиям 
лесотундры. Это привело к резкому увеличению 
глинистых частиц в питающих водах. Рост зольно-
сти на фоне похолодания указывает на повышение 
водности болота и его промывной характер, что 
привело к росту содержаний Si, Al, Br, Sn, Rb, Ba, 
Y и образовании торфов не нормальной зольности.

В иной геохимической обстановке происходи-
ло образование верхней части переходного тор-
фа (180–48 см) — в условиях существенного сни-
жения минерального питания, указывающего на 
естественный ход торфонакопления с образовани-
ем нормальнозольных торфов. Это привело к па-
дению зольности и содержания ряда химических 
элементов (Al, Ca, Sr, Br, K, Mn, Zn и Cu), что 
указывает на наметившийся тренд перехода боло-
та к олиготрофному типу. Изменение региональ-
ного климата в период 6.5–2.3 тыс.  л.  н., который 
из влажного и теплого сменялся более холодным 
и континентальным (Bobrov et al., 2023), привело 
к смене растительных сообществ в районе Выдрин-
ского болота. Согласно (Шарова и др., 2015) около 
6.8–6 тыс.  л.  н. в районе исследования завершилось 
оптимальное время для расцвета влажных пихтовых 
и еловых лесов, произошла коренная перестройка 
структуры ландшафтов и состава растительного по-
крова. Данное изменение и отразилось в характере 
накопления ряда химических элементов, особен-
но заметное по распределению K, Mn и Br (рис. 4).

Переход болота на олиготрофную стадию разви-
тия (48–0 см) совпадает со значительным увеличе-
нием на глубине 48–23 см средних содержаний Fe 
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(до 0.36 %), Ca (до 0.29 %) и Sr (с 9.27 до 22.77 мг/кг), 
а также — Si, Al, Zr, Y (рис. 4). Возрастание зольно-
сти и указанных химических элементов, несмотря 
на переход болота на олиготрофную стадию раз-
вития и снижение минерализации болотных вод 
(табл. 4, 5), обусловлено, возможно, воздушным 
поступлением минеральных веществ, не повыша-
ющих трофность болотных субстратов. Выше по 
разрезу (23–0 см) отмечается закономерное сниже-
ние зольности и валовых содержаний Si, Al, Zr, Sr, 
Fe и Ca, характерное для олиготрофных болот и их 
естественного развития. Сходство в накоплении 
Fe и Ca в верховом торфе обусловлено преимуще-
ственно атмосферным питанием болота (архипов, 
Бернатонис, 2013).

Заметное увеличение содержаний Mn в верхних 
15-ти см торфа может указывать на резкую смену 
окислительно-восстановительных условий среды, 
которые определяют поведение данного элемента 
в профиле торфяника, т. к. марганец наиболее чув-
ствительный к смене значений Eh (Ефремова и др., 
2003; Юдович, Кетрис, 2014). Это приводит к раз-
личию в поведении Fe и Mn в верхних интерва-
лах — снижение валовых значений железа в торфе 
и увеличение растворенного Fe в болотных водах 
с 0.71 до 2.56 мг/л на фоне довольно низких содер-
жаний Mn 0.008–0.021 мг/л (табл. 5). Стоит также 
отметить рост в верхней части профиля торфяника 
концентраций Zn (с 6 до 43 мг/кг), что может быть 
следствием связывания его в кислородных услови-
ях с менее гумифицированным органическим ве-
ществом и/или образование неустойчивых связей 
Zn с гуминовыми кислотами (Zaccone et al., 2007).

Также рост содержаний Mn и Zn может быть 
обусловлен фактором воздушной миграции (ар-
хипов, Бернатонис, 2015), т. е. связан с антропо-
генным воздействием на болотную экосистему 
в XX и XXI веках. Такое воздействие подтвержда-
ется ростом концентраций Hg (0.055 мг/кг),  
Pb (4.3 мг/кг) и As (6.2 мг/кг) в верхних горизонтах 
торфа (рис. 4). Таким образом, вследствие совре-
менного загрязнения атмосферы, обусловленного 
проложенной в 1 км от объекта исследования авто-
трассы, сжиганием топлива в промышленных цен-
трах, благоприятными розами ветров, происходит 
поступление и осаждение группы халькофильных 
элементов (Zn, Hg, Pb, As) в приповерхностных 
горизонтах торфяной залежи. Увеличение содер-
жаний K до 0.29 % в интервале 15–0 см свидетель-
ствует о возросшем количестве атмосферного аэ-
розоля в XX и XXI веках. Еще одним локальным 
источникам привноса в атмосферу халькофильных 
элементов являются учащающиеся за последнее 
столетие лесные пожары на юго-восточном побе-
режье оз. Байкал (Ходжер, 2005).

Минералы Fe. Для исследованного торфяни-
ка характерно образование различных минералов 
железа — гидро- и окислы Fe, сидерит, вивианит, 

сульфиды. Наблюдается смена вниз по разрезу ас-
социаций аутигенных минеральных фаз железа 
(рис. 6): верховые торфа характеризуются развити-
ем оксидов и гидроксидов, для переходных торфов 
отмечается присутствие гидроксидов и фосфатов 
Fe (в нижней части), низинная часть торфяной 
залежи характеризуется присутствием уже карбо-
натов и сульфидов Fe. Т.е. изменение окислитель-
но-восстановительных условий среды (вследствие 
микробиологических процессов) вниз по разрезу 
залежи торфа приводит к смене ассоциаций ми-
неральных новообразований — главным образом 
снижение доли оксидов, гидроксидов Fe и появ-
ление вивианита. Так как при всей совокупности 
находящихся в торфах химических компонентов, 
в первую очередь, образуются фосфаты железа, по-
скольку произведение растворимости для вивиани-
та ниже произведения растворимости для сидерита 
или ферригидрита (лукашев и др., 1971; Ковалев, 
1985). Фосфаты железа в материале торфа Выдрин-
ского болота встречаются в виде псевдоморфоз по 
растительным остаткам и приурочены к скоплени-
ям минерального вещества (рис. 6а). Присутствие 
данных минералов тяготело к нижним интервалам 
переходного торфа (280–260 и 320–300 см) и не-
редко фосфаты железа встречались совместно с ги-
дроксидами Fe (III).

Источниками фосфора для образования фос-
фатов железа в исследованном торфянике может 
быть: 

1. Разложение растительных остатков в ходе тор-
фообразования и инфильтрация растворов, содер-
жащих PO4

3–, из верхнего жизнедеятельного гори-
зонта вглубь торфяника.

2. Поступление фосфора с болотными водами из 
подстилающих торфяник органо-минеральных от-
ложений. При этом согласно (лукашев и др., 1971; 
Ковалев, 1985) количество вивианита в торфе опре-
деляется главным образом фосфатным ионом, а не 
ионом железа, который будет находиться в избытке 
(для Выдринского болота — до 2.6 мг/л). Поэтому 
значительный рост в болотных водах PO4

3– вниз по 
разрезу торфяника с 0.007 до 0.198 мг/л (табл. 4) 
создает благоприятные условия для образования 
фосфатов железа. Образование аутигенного виви-
анита в торфе может происходить по следующей 
схеме (Шерышева, Моров, 2012): накопление ио-
нов Fe2+ в болотных водах → образование аморф-
ных соединений двухвалентного железа (центров 
кристаллизации) → выпадение нерастворимого 
минерального осадка. Данные физико-химическо-
го моделирования подтверждают, что с глубиной 
в болотных водах начинает доминировать восста-
новленная форма железа — Fe2+ (табл. 6).

В процессе осаждения фосфатов желе-
за несомненна роль микроорганизмов, осо-
бенно в извлечении фосфора из оторфован-
ных растительных остатков и переводе его 
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в реакционноспособное состояние. Так, в интер-
валах торфа, где было установлено присутствие 
фосфатов Fe (320–300 см), значительно возраста-
ет численность фосфатмобилизирующих бакте-
рий (табл. 2), которые способны переводить ми-
неральный и органический фосфор в его раство-
римые формы в виде PO4

2– (Lambers et al., 2008).
Ниже по разрезу (430–390 см) было установле-

но присутствие единичных хлопьевидных микроча-
стиц сидерита размерностью 4–6 мкм (рис. 6б). Си-
дерит располагался на поверхности растительных 
остатков, часто включал в свой состав примесь Mn 
(до 3 %) и Ca (до 4 %). Элементный анализ сидерита 
показал повышенное содержание марганца по срав-
нению с оксидами и гидроксидами железа. Согласно 
(лукашев и др., 1971) образование твердой сидери-
товой фазы в болотах возможно при частичной по-
тере CO2 в более глубоких интервалах торфа. Также, 
как мы предполагаем, аутигенному образованию си-
дерита способствует снижение кислотности среды, 
появление в составе болотных вод гидрокарбонат-и-
она (табл. 4) и рост доли FeHCO3

+, по данным фи-
зико-химического моделирования (табл. 6). Таким 
образом, смена химического состава болотных вод 
по глубине разреза торфяных отложений, выражен-
ная в росте концентраций HCO3

– и SO4
2– (табл. 4), 

привела, в свою очередь, к изменению форм нахож-
дения ряда растворенных химических элементов: 
прежде всего Fe, а также Cu, Zn.

В слоях низинного торфа, лежащих в непосред-
ственной близости от органо-минеральных от-
ложений (440–435 см), обнаружено присутствие 

сульфидов железа, которые представляют собой 
аморфные хлопьевидные частицы микронной раз-
мерности (рис. 6в). Образование сульфидов железа 
по большей части не характерно для условий оли-
готрофных болот и относиться почти исключитель-
но к низинным типам торфа (Кизильштейн, 1975). 
Недостаточное количество сульфатов в болотных 
водах, отсутствие “доступного” органического ве-
щества и высокая кислотность среды являются сдер-
живающим фактором для развития процесса суль-
фидообразования в Выдринском болоте, что огра-
ничивает накопление сульфидной серы в торфянике 
(табл. 3). По-видимому, только в самых нижних ин-
тервалах торфа создаются благоприятные условия 
для сульфидообразования, которые выражаются 
в росте pH, валового содержания Fe в зольной части 
торфа (рис. 4, 5) и концентраций SO4

2– в болотных 
водах до 12.2 мг/л (табл. 4). Однако низкая интен-
сивность бактериальной сульфатредукции не при-
водит к образованию пирита, конечного продукта 
превращения бактериального сероводорода (Волков, 
1984). Обнаруженные нами минералы представля-
ют собой сульфиды железа (II) следующего состава: 
Fe (42), S (19), O (37 мас. %), что предположитель-
но является гидротроилитом. Почти полное отсут-
ствие сульфидов железа в торфе можно объяснить 
также прочным связыванием реакционных форм Fe 
в металлоорганические комплексы с гуминовыми 
и фульвокислотами (Иванова и др., 2017), которое 
приводит в условиях присутствия в среде бактери-
ального H2S к формированию еще и сульфидов Cu-
Zn, о чем будет сказано ниже.

Таблица 6. Долевое распределение (%) химических форм элементов в болотных водах

Форма элемента 0–10 см 140–150 см 230–240 см 430–440 см
C

HCO3
– 0 0 92.97 95.67

CO2
0 4.33 8.96 2.13 1.98

CO3
2– 0 0 0.71 0.3

H2CO3
0 95.67 91.04 4.19 2.05

Fe
Fe2+ 45.88 76.86 83.85 81.06
Fe(OH)3

0 54.12 23.14 11.02 7.81
FeHCO3

+ 0 0 5.13 11.13
Mn

Mn2+ 98.94 99.37 99.7 99.82
MnOH+ 0.13 0.13 0 0.11
MnSO4

0 0.93 0.5 0.3 0.07
Cu

Cu2+ 91.97 79.07 40.86 35.11
CuHCO3

+ 8.03 20.93 59.14 64.89
Zn

Zn2+ 90.75 84.29 50.97 32.12
ZnHCO3

+ 9.25 15.71 49.03 67.88
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Можно заключить, что оксиды и гидроксиды Fe, 
вивианит, сидерит и гидротроилит — это члены од-
ного минералогического ряда, в пределах которо-
го они связаны между собой через режим кисло-
рода, углекислого газа и водородного показателя. 
Т.е. в условиях неустойчивости болотной системы 
процесс формирования минералов Fe близок к на-
чальным стадиям диагенеза. О незавершенности 
процессов минералообразования в торфянике сви-
детельствуют гелеобразное агрегатное состояние 
минеральных масс, псевдоморфозы, отсутствие 
четко выраженной структуры кристаллов.

Аномальные проявления концентраций Cu 
и Zn. Нижние интервалы торфа (432–428 см) ха-
рактеризуются аномально высокими содержания-
ми Cu и Zn на уровне 500 и 600 мг/кг соответствен-
но (рис. 4), а коэффициенты обогащения (EF) 
подтверждают интенсивное накопление в данном 
интервале Cu (EF = 5.8) и Zn (57.2) (рис. 5). В под-
стилающих торф минеральных отложениях содер-
жания Cu и Zn снижаются до 39.5 и 81.2 мг/кг со-
ответственно. Сцинтилляционный эмиссионный 
спектральный анализ показал, что Cu и Zn нака-
пливаются в виде микрочастиц размерностью от 
150 до 500 мкм, при этом количество частиц резко 
уменьшается в подстилающих торфяник минераль-
ных отложениях (табл. 7).

Источником поступления данных элементов 
мог быть значительный поверхностный сток до 
11 тыс.  л.  н. (Bobrov et al., 2023), особенно в периоды 
непродолжительных потеплений молодого дриаса 
(Bezrukova et al., 2011). Похолодание ~12 тыс.  л.  н. 
(Bobrov et al., 2023), вызывающее промораживание 
торфяника, могло приводит к нарушению внутри-
залежного водообмена — в результате избыточная 
вода, насыщенная минералами, также могла фор-
мировать неконституционную, балластную часть 
зольной части торфа. Все это приводило к нако-
плению Cu и Zn в материале торфа в условиях кис-
лой среды и восстановительной обстановки, т. к. 
данные элементы являются активными водными 
мигрантами в коллоидной, взвешенной и раство-
ренной формах (Скороходова, Савичев, 2013). Со-
гласно (Геворгян и др., 2018), сорбционная емкость 

торфа по цинку довольно высокая и составляет 
14 мг/г, поэтому данные элементы при постоян-
ном (и достаточном) поступлении “извне” могли 
интенсивно накапливаться в торфянике. Суще-
ственное накопление Cu и Zn в слое торфа 432–
428 см приводило, по-видимому, к последующе-
му выщелачиванию данных элементов в болотную 
воду вышележащих интервалов, по мере нараста-
ния торфяной залежи, что способствовало росту 
концентраций растворенного Cu (до 0.84 мг/л) 
и Zn (0.21 мг/л) в слое 400–390 см (табл. 5).

Деятельность сульфатредуцирующих бактерий 
могла вносить дополнительный вклад в накопле-
ние данных элементов (Бобров и др., 2011; Богуш 
и др., 2019). В восстановительных условиях сре-
ды при разложении ОВ группами органотрофных, 
ДНБ, ФМБ, аМ микроорганизмов и при участии 
СРБ медь и цинк образует сульфиды на поверхно-
сти сфагнума (рис. 7). Исследования показывают 
(Gstoettner, Fisher, 1997) пассивную биоаккумуля-
цию Zn как живым, так и уже отмершим сфагно-
вым мхом, который активно концентрирует дан-
ный метал из болотных вод. Известно (Буторова 
и др., 2010), что СРБ рода Desulfovibrio способны 
при наличии в субстрате Cu2+ образовывать суль-
фиды меди — ковеллин (CuS) и халькоцит (Cu2S). 
Таким образом, сфагнум может служить неким  
сорбционным центром (ларгин, Трошичева, 1966), 
стягивая на себя ионы Zn2+ и Cu2+, где далее, под 
действием бактериального сероводорода, возмож-
но образование аутигенных сульфидов.

Однако, высокие значения Cu и Zn в интерва-
ле 440–360 см являются в первую очередь отра-
жением характерных условий торфонакопления, 
а микробная деятельность приводила только к еще 
большему концентрированию Cu и Zn на локаль-
ных участках торфа.

ЗаКлЮЧЕНИЕ

Преобразование органического вещества тор-
фа Выдринского болота происходит, в основ-
ном, в анаэробных, восстановительных условиях. 
Верховой торф, сложенный из сфагновых мхов, 

Таблица 7. Распределение и размер (мкм) микрочастиц Cu и Zn в торфянике Выдринский

Глубина, см
Cu Zn

Сумма <500 >500 Сумма 150 200 250 300 500
320–325 67 67 0 51 45 4 1 1 0
365–370 764 739 25 805 387 296 102 15 5
390–395 748 701 47 723 189 239 179 82 34
430–435 279 279 0 101 90 8 2 1 0
435–440 5 4 1 6 3 2 0 1 0
440–445 2 2 0 4 3 1 0 0 0
445–450 0 0 0 1 1 0 0 0 0

Примечания. Количество частиц дано в навеске торфа массой 150 мг.
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показывает наименьшую преобразованность ОВ, 
что выражается в присутствие низкотемператур-
ных пиков (лабильные компоненты ОВ) в составе 
пирограмм. Отмечается постепенное сглаживание 
форм пирограмм и исчезновение низкотемпера-
турных пиков с глубиной. Пиролиз показал, что 
органическое вещество переходного и низинного 
торфа уже не содержит в своем составе лабильных 
белково-углеводных веществ. В целом, пирограм-
мы торфа не имеют четко выраженных высокотем-
пературных пиков, “зачатков” макромолекулярной 
структуры керогена (преобразованное ОВ).

Высокая численность аммонифицирующих 
и нитрифицирующих микроорганизмов в верхних 
горизонтах торфа свидетельствует о присутствии 
здесь азотсодержащих органических веществ, спо-
собных вовлекаться в процессы аммонификации. 
В более глубоких горизонтах торфа в анаэробных 
условиях ведущую роль в цикле азота начинают 
играть денитрифицирующие бактерии. Железо- 
и марганецокисляющие микроорганизмы участву-
ют в процессах окисления восстановленных форм 
Fe и Mn в самых верхних горизонтах болотных от-
ложений в аэробных условиях. Характер распреде-
ления фосфатмобилизирующих бактерий в торфе 
зависит от окислительно-восстановительных ус-
ловий среды и степени доступности минеральных 
соединений фосфора, которое выражается в ро-
сте численности данной группы микроорганизмов 
в средних и нижних слоях торфа, что способствует 
формированию здесь фосфатов Fe. Деятельность 
сульфатредуцирующих бактерий приводит к об-
разованию аутигенных сульфидов железа, меди 
и цинка в самых нижних интервалах торфа. Малое 
количество S (II) косвенно свидетельствует об от-
носительно низкой интенсивности процессов бак-
териальной сульфатредукции. Высокая числен-
ность органотрофных микроорганизмов по всему 
разрезу торфяника указывает на то, что биогео-
химические процессы цикла углерода охватывают 
всю толщу торфяной залежи. Высокая численность 
большинства физиологических групп микроорга-
низмов в самых нижних интервалах торфа свиде-
тельствует о жизнеспособном состоянии микроб-
ного комплекса на глубине.

Для низинного типа торфа характерно увели-
чение Si, Al, Fe, Ca, Sr, Ba, Zr, La, что является 
следствием формирования болота в условиях бо-
гатого минерального питания, которое выража-
ется в химическом составе болотных вод — рост 
суммарного содержания основных ионов и ряда 
микроэлементов (Al, Fe, Mn, Sr). Нижние слои 
имеют достаточно высокие содержания Cu (500) 
и Zn (600 мг/кг), обусловленные значительным 
поверхностным стоком на начальных этапах об-
разования болота. В зольной части переходно-
го торфа отмечается снижение содержаний Si, 
Fe, Sr, Br, K Si, Ca, Ba, Cu, Zn и La, которое от-
ражает постепенное ослабевание связи торфяной 

залежи с подстилающими породами и указыва-
ет на переход болота к верховому типу, что при-
водит к уменьшению в составе болотных вод со-
держаний РОУ, SO4

2–, HCO3
–, Al, Fe, Ni, Ca, Mg. 

Переход Выдринского болота на олиготрофную 
стадию развития ознаменовался увеличением Si, 
Al, Fe, Ca, Sr, обусловленного поступлением ми-
неральных веществ, путем эолового привноса.  
Олиготрофная стадия характеризуется падением 
содержаний большинства химических элементов. 
В приповерхностном горизонте торфа отмечается 
увеличение содержаний K, Mn, Zn, Hg, Pb и As, что 
связано с ростом запыленности атмосферы и ан-
тропогенным воздействием на болотную экосисте-
му в XX и XXI веках.

Вниз по разрезу торфяника происходит смена 
ассоциаций аутигенных минеральных фаз железа, 
что связано с изменением окислительно-восста-
новительных условий среды. Олиготрофная толща 
характеризуется развитием оксидов и гидроксидов 
Fe, для переходных торфов отмечается присутствие 
гидроксидов и фосфатов Fe, а эвтрофная часть 
торфяной залежи характеризуется присутствием 
уже карбонатов и сульфидов Fe. Оксиды и гидрок-
сиды Fe, вивианит, сидерит и гидротроилит обна-
руженные в торфе — это члены одного минерало-
гического ряда, в пределах которого они связаны 
между собой через режим кислорода, углекислого 
газа и водородного показателя. В условиях неу-
стойчивости болотной системы процесс форми-
рования минералов Fe близок к начальным стади-
ям диагенеза, что выражается в незавершенности 
процессов минералообразования, о котором свиде-
тельствует гелеобразное агрегатное состояние ми-
неральных масс, псевдоморфозы, отсутствие четко 
выраженной структуры кристаллов.
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Drilling cores from peat deposits of the Vydrinsky bog with a thickness of 4.4 m and an age of 13,100 
cal. years, composed of lowland, transitional and high-moor types of peat, were studied in detail. 
The processes of post-sedimentary transformations of swamp sediments during early diagenesis are 
considered, the distribution of elements, the formation of authigenic minerals and the chemical 
composition of swamp waters are studied. The destruction of organic matter begins already in the upper 
intervals of peat at the early stages of diagenesis. Pyrograms do not have clearly defined high-temperature 
peaks, “rudiments” of the macromolecular structure of kerogen, which indicates a low degree of 
transformation of peat organic matter. A high number of organotrophic, ammonifying, nitrifying, 
phosphate-mobilizing microorganisms, a small number of Fe- and Mn-oxidizing microorganisms, and 
sulfate-reducing bacteria were revealed. The presence of organotrophic microorganisms throughout the 
section indicates that the biogeochemical processes of the carbon cycle cover the entire thickness of the 
peat deposit. A small amount of S (II) indicates a low intensity of sulfate reduction processes. Lowland 
peat is characterized by high contents of Si, Al, Fe, Ca, Sr, Ba, Zr, La and anomalous contents of Cu, 
Zn, which is a consequence of the formation of the bog under conditions of rich mineral nutrition. In the 
ash part of the transitional peat, a decrease in the contents of Si, Fe, Sr, Br, K Si, Ca, Ba, Cu, Zn and La 
is noted, which reflects the gradual weakening of the connection of the peat deposit with the underlying 
rocks. In the near-surface horizon of high-moor peat, there is an increase in the contents of K, Mn, 
Zn, Hg, Pb and As, which is associated with an increase in atmospheric dust and anthropogenic impact 
on the bog ecosystem in the 20th and 21st centuries. Bog waters of low-lying peat are characterized by 
high contents of the main ions, Al, Fe, Mn, Sr, while transitional peat is characterized by a decrease in 
DOC, SO4

2–, HCO3
–, Al, Fe, Ni, Ca, Mg. The oligotrophic strata is characterized by the development 

of Fe oxides and hydroxides, the presence of vivianite is noted for transitional peats, and the eutrophic 
part of the peat deposit includes rhodochrosite and sulfides of Fe, Cu, and Zn.

Keywords: peat bog, biogeochemistry, swamp waters, diagenesis, authigenic mineral formation, microbial 
diversity, organic matter, southern Baikal region
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ВВЕДЕНИЕ

Подводные структуры фокусированной разгруз-
ки флюидов (грязевые вулканы, газовые сипы, пок-
марки) встречаются по всему миру (Milkov, 2000; 
Dimitrov, 2002; Kopf, 2002). Они формируются 
вдоль активных или пассивных континентальных 
окраин, там, где отложения быстро накапливают-
ся, или в регионах подверженных тектоническому 
напряжению, и/или образованию углеводородов, 
там, где в отложениях создается избыточное дав-
ление, необходимое для вытеснения в придонную 
воду глубинных флюидов — осадочных жидкостей, 
насыщенных газом, преимущественно метаном 
(Judd and Hovland, 2007; Suess, 2018). Важными пу-
тями восходящей миграции флюидов служат разло-
мы и трещины. Структуры широко распространены 
вдоль активных континентальных окраин: Каска-
дии (Rudebusch et al., 2023), у берегов Коста-Рики 
(Han et al., 2004), Чили (Scholz et al., 2013), Паки-
стана (Chen et al., 2024), Японии (Kawada et al., 2014; 
Ijiri et al., 2023), Новой Зеландии (Turco et al., 2022), 
в Средиземном море (Shuhui et al., 2021), Охотском 

(Syrbu et al., 2024) и Южно-Китайское море (Ai et al., 
2022). Структуры также наблюдаются вдоль пассив-
ных склонов внутренних и окраинных морей: Чер-
ного моря (Artemov et al., 2019), Балтийского моря 
(Pimenov et al., 2008), Баренцева моря (Milkov et al., 
2004), моря Лаптевых (Baranov et al., 2020), Япон-
ского моря у берегов Южной Кореи (Kim et al., 
2024). С начала 1900-х годов они широко исследу-
ются во всем мире (Mazzini and Etiope, 2017).

Озеро Байкал, древнейшее и самое глубокое озе-
ро в мире, расположено в центре тектонически-ак-
тивной рифтовой зоны. Приуроченность к тек-
тоническим разломам, крутые склоны, большая 
глубина, многокилометровая толща осадков, обога-
щенных органическим веществом (Сорг 1.5–2.5 %), 
создает условия, аналогичные континентальным 
окраинам океана. Соответственно, сформировав-
шаяся углеводородная система оз. Байкал также во 
многом похожа на морские углеводородные систе-
мы (Aloisi et al., 2019). К настоящему времени на 
дне оз. Байкал закартировано 60 структур фокуси-
рованной разгрузки флюидов, представляющих со-
бой грязевые вулканы, гидратные холмы, газовые 

DOI: 10.31857/S0016752524080056, EDN: IYTLHO

Проведены геохимические исследования донных отложений структуры МГУ, расположенной 
в Средней котловине оз. Байкал на глубине 1380 м, на крупном разломе Гидратный. Представлено 
первое подробное исследование пространственного изменения качественного и количественного 
состава поровых вод. Впервые представлены данные по содержанию Li, B и Sr в поровой воде донных 
отложений. Установлено, что в пределах структуры МГУ идет активная разгрузка флюидов, и основные 
пути приповерхностной миграции приурочены к вершинам холмов структуры на опущенном блоке 
разлома. Разгружающиеся воды сильно минерализованы (до 2900 мг/л), обнаруживая самую высокую 
минерализацию, когда-либо встречавшуюся в отложениях оз. Байкал, значительно обогащены 
Mg, Li, B и Sr, но обеднены K. Генезис вод связывается с процессами аутигенного образования 
и иллитизацией смектитов на глубине осадочного разреза от 1 до 2.5 км. Максимальные значения 
концентрационных градиентов регистрируются в поровых водах отложений западного холма, что, 
возможно, свидетельствует о постепенном смещении центра активности флюидного потока вдоль 
разлома на запад.

Ключевые слова: структуры фокусированной разгрузки, донные отложения, поровые воды, химиче-
ский состав, миграция флюидов, оз. Байкал
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сипы и покмарк (Khlystov et al., 2022). Структу-
ры, в основном, приурочены к активным глубин-
ным разломам и ориентированы параллельно им 
или местам их пересечения (Cuylaerts et al., 2012; 
Seminsky et al., 2022). Два десятилетия системати-
ческих комплексных исследований показало, что 
системы холодного просачивания на Байкале по 
размеру и функционированию сравнимы с систе-
мами океанических высокопродуктивных конти-
нентальных окраин (Aloisi et al., 2019).

Во всем мире структуры стали объектом интен-
сивных геохимических исследований, так как раз-
гружающиеся флюиды несут информацию о глу-
бинных структурных и диагенетических процессах, 
поскольку геохимические взаимодействия подни-
мающихся вод с осадками и породами могут значи-
тельно изменить их химический состав. Такие про-
цессы могут включать разложение органического 
вещества и образование газовых гидратов, реак-
ции растворения/осаждения минералов, процессы 
трансформации глинистых минералов, высокотем-
пературные реакции с океанической или конти-
нентальной корой (Hensen et al., 2007; Mazzini and 
Etiope, 2017). В зависимости от геологических ус-
ловий, наложение этих процессов может привести 
к образованию геохимически различных флюидов 
со сложной историей. Фильтрационная активность 
в поле просачиваний, как правило, неоднородна 
в пространстве, а также по времени и интенсив-
ности, приводящая к тому, что в одном и том же 
поле отдельные и соседние структуры могут иметь 
разный химический состав поровых вод (López-
Rodríguez et al., 2019). Поднимающиеся воды могут 
быть подвержены большому количеству процессов, 
происходящих одновременно или последователь-
но в условиях регионально меняющихся условий 
окружающей среды. В этом отношении геохими-
ческие характеристики, градиенты концентраций 
компонентов, их соотношения, потоки, изотопный 
состав элементов разгружающихся флюидов могут 
дать представление о происхождении вод и процес-
сах в системе холодного просачивания (Mazzini and 
Etiope, 2017; Ai et al., 2022; Ijiri et al., 2023).

В морских условиях, по сравнению с поровой 
водой вне структур, насыщенные метаном поровые 
воды структур флюидоразгрузки часто имеют вы-
сокую щелочность и в то же время концентрации 
основных ионов (Cl–, SO4

2–, Na+, K+, Ca2+ и Mg2+) 
могут быть снижены за счет дегидратации глини-
стых минералов, или за счет диссоциации газовых 
гидратов, содержащих опресненную, почти дис-
тиллированную воду (Vanneste et al., 2011). Также 
отмечаются значительно более высокие уровни B 
и Li (Kopf, 2002; Hensen et al., 2007; Vanneste et al., 
2011; López-Rodríguez et al., 2019; Hu et al., 2021). 
Оба элемента присутствуют в глинистых минера-
лах, но могут переходить в раствор при темпера-
турах ~50 °C при десорбции или при дегидратации 
минералов (Aloisi et al., 2004; López-Rodríguez et 

al., 2019). На больших глубинах при более высоких 
температурах реакции с отложениями и океаниче-
ским или континентальным фундаментом могут 
привести к образованию очень высоких концен-
траций Li и B (Vanneste et al., 2011).

Озеро Байкал уникально наличием в его осад-
ках нефтяных углеводородов и залежей газовых 
гидратов. В глубоком пресноводном оз. Байкал, 
как и в морских условиях, отложения структур на-
сыщены метаном, как микробного (и первичного 
и вторичного происхождения), так и термогенного 
происхождения (Hachikubo et al., 2023). Скорости 
адвекции газонасыщенных вод в осадках холодных 
сипов оз. Байкал сопоставимы с таковыми в океа-
нических системах (Aloisi et al., 2019). Как и в мор-
ских условиях, поднимающиеся воды могут быть 
сформированы в результате процессов силикатно-
го выветривания (Aloisi et al., 2019) и дегидратации 
глинистых минералов (Minami et al., 2018). Одна-
ко из-за низкого содержания сульфатов в пресной 
воде оз. Байкал и его поровых водах (в 500 раз ниже 
морской), в отложениях практически отсутствует 
процесс сульфатзависимого анаэробного окисле-
ния метана. Соответственно, отложения структур 
фокусированной разгрузки флюидов лишены ау-
тигенных карбонатов кальция и магния и облада-
ют малой способностью снижать глубинный поток 
метана (Aloisi et al., 2019).

Из-за высокого содержания кислорода в при-
донной воде оз. Байкал у границы вода-дно типич-
ные озерные отложения повсеместно окислены на 
глубину 5–20 см (Och et al., 2012). Насыщенные 
метаном отложения структур окисленного слоя 
не имеют (Zemskaya et al., 2010; Minami et al., 2018; 
Aloisi et al., 2019).

Известно, что поровые воды отложений оз. Бай-
кал вне структур разгрузки имеют характерный 
единый фоновый химический состав и характе-
ризуются незначительным равномерным ростом 
минерализации с глубиной (до 190 мг/л на 3.5 м 
осадка) за счет небольшого увеличения щелочно-
сти и Ca2+ (Pogodaeva et al., 2017). Поровые воды 
в отложениях структур разительно отличаются от 
фоновых. Наблюдается значительный рост мине-
рализации (до 2 г/л) с глубиной и высокие геохи-
мические градиенты компонентного состава. Как 
и в морских условиях, воды имеют высокую ще-
лочность и обогащены ионами основного состава 
Na+, K+, Ca2+ и Mg2+, редко SO4

2– и Cl– (Погодаева 
и др., 2007; Zemskaya et al., 2010; Aloisi et al., 2019; 
Pogodaeva et al., 2020). Отложения с присутстви-
ем газовых гидратов имеют пилообразные нерав-
номерные геохимические профили и значительно 
пониженную по сравнению с фоновой минерали-
зацию (Zemskaya et al., 2010).

В данной работе мы представляем исследование 
основного химического состава поровых вод донных 
отложений и его пространственного распределения 
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недавно открытой (Ахманов и др., 2018) глубоково-
дной структуры МГУ, впервые дополняя его данны-
ми глубинных маркеров флюидов — B, Li и Sr. Мы 
объединяем анализ геохимии поровой воды и газа 
с геологической информацией, рассматриваем ос-
новные диагенетические процессы, которые могли 
повлиять на состав вод, чтобы установить особен-
ности миграции, разгрузки и возможное происхож-
дение метансодержащих флюидов структуры МГУ.

РАЙОН ИССЛЕДОВАНИЙ 
И ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ ОБСТАНОВКА

Структура, получившая название “МГУ”, об-
наружена на дне центральной котловины оз. Бай-
кал в ходе совместной экспедиции МГУ имени 
М. В. Ломоносова и ЛИН СО РАН в рамках проекта  
Class@Baikal (Ахманов и др., 2018). Структура распо-
ложена на глубине 1380 м в 31 км от северо-западно-
го борта котловины (52°52` с. ш., 107°07` в. д.) и при-
урочена к крупному разлому Гидратный (рис. 1а) — 
главному тектоническому элементу глубоководной 
части центральной котловины оз. Байкал.

Разлом протягивается от мыса Ухан (о. Ольхон) 
в юго-западном направлении к подножию аван-
дельты р. Селенга. Район сейсмически активен. 
Кроме крупного недавнего (2020 года) землетря-
сения мощностью 7.6 баллов, эпицентр которого 
располагался в 20 км от изучаемой структуры, ха-
рактерны систематические мелкие землетрясения  
(http://seis-bykl.ru). По тектонофизическим данным 
разлом Гидратный простирается от фундамента до 
поверхности дна озера в отложениях мощностью 
7.5 км (Семинский и др., 2022) и представляет со-
бой сброс с висячим крылом (юго-восточным), 
опущенным до 100 м относительно лежачего крыла 
(северо-западного) (Solovyeva et al., 2020). Опущен-
ный блок характеризуется наличием множества со-
путствующих мелких нарушений. Кроме изучаемой 
структуры МГУ, вдоль разлома закартированы еще 
несколько выходов фокусированной разгрузки газа, 
а также приповерхностные скопления газовых ги-
дратов, в частности грязевые вулканы Новосибирск, 
Ухан и сип Санкт-Петербург (Khlystov et al., 2022).

Разлом хорошо выражен в рельефе дна в виде 
уступа (Solovyeva et al., 2020). Высота уступа в рай-
оне изучаемой структуры МГУ составляет око-
ло 20 м. Морфологически структура МГУ пред-
ставляет собой многовершинную возвышенность 
с диаметром основания 500 м, состоит из четырех 
подводных холмов высотой 5–10 м, один из кото-
рых сформирован на поднятом крыле тектониче-
ского уступа, а три находятся на опущенном крыле 
субпараллельно подножию уступа (Ахманов и др., 
2018) (рис. 1б, 1г).

На сейсмопрофилях под структурой наблю-
даются типичные для зон фокусированной раз-
грузки углеводородов акустические аномалии 

(рис. 1в) — прозрачная зона, свидетельствующая 
о высоком газонасыщении отложений (Ахманов 
и др., 2018; Видищева и др., 2021). При этом слои 
внутреннего строения структуры смещены и вогну-
ты вверх, что указывает на вертикальную миграцию 
флюидов, возможно, с перемещением твердых 
компонентов (Ахманов и др., 2018).

По газогеохимическим исследованиям (Ахманов 
и др., 2018; Видищева и др., 2021) отложения струк-
туры МГУ в значительных количествах (≈ 300 мл/л) 
насыщены метаном с примесями (до 3.62 мл/л) тя-
желых углеводородных компонентов (С2+). Газы, 
в целом, смешанного генезиса, однако изотоп-
но-утяжеленный углерод метана и его гомоло-
гов (δ13С(СН4) ≈ –57 ‰; δ13С(С2Н6) ≈ –29 ‰; 
δ13С(С3Н8) ≈ –22 ‰; δ13С(С4Н10) ≈ –24 ‰) указы-
вает на значительную примесь в разгружающихся 
газах термогенных катагенетических углеводородов 
(Видищева и др., 2021).

Таким образом, данные исследований струк-
туры МГУ свидетельствуют, что в ее пределах на-
блюдается высокая современная активность фо-
кусированной разгрузки углеводородов, которые, 
с большой вероятностью, мигрируют по Гидратно-
му разлому с глубин зоны мезо-апокатагенеза (Ах-
манов и др., 2018; Видищева и др., 2021).

МАТЕРИАЛЫ И МЕТОДЫ
Для проведения исследований химического со-

става поровых вод было отобрано 14 кернов дон-
ных отложений (рис. 1б). Керны были отобраны: 
на поднятом крыле тектонического уступа (стан-
ция 13), на трех подводных холмах на опущенном 
крыле (станции 1, 12 — восточный холм; 2 — цен-
тральный холм; 3, 4, 7–11 — западный холм), седло-
вине между вершинами западного и центрального 
холма (станции 5, 6), а также в стороне от структу-
ры (станция 14) для получения фоновых значений 
(рис. 1б). Кроме того, для выявления закономер-
ностей пространственного распределения флюида 
в пределах одной вершины выполнен отбор по бо-
лее плотной сетке (западный холм) (рис. 1б врезка).

Отбор донных осадков осуществлялся с помо-
щью гравитационных труб, изготовленных в ЛИН 
СО РАН (диаметр наружной стальной трубы 128 мм, 
диаметр внутреннего пластикового вкладыша 
100 мм; длина труб 3–5 м; вес 500–700 кг). Трубы 
имели верхний клапан и лепестковый кернорва-
тель, удерживающий керн внутри трубы. Клапан 
в верхней части трубы закрывался и не пропускал 
воду внутрь вкладыша, защищая поверхность осад-
ка от размыва и проникновения внутрь придонной 
воды. Для отбора придонной воды использовали 
бентосные трубки (диаметр 100 мм; длина 1 м).

Полученные керны исследовали с интервалом 
10–20 см. Сразу после отбора проб, на борту судна, 
было проведено отделение поровой воды от осадка 
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методом центрифугирования (20 мин, 8000 об/мин 
(5000 g)) и ультрацентрифугирования (10 мин, 
14000 об/мин (12000 g)); затем пробы фильтровали 
одноразовыми шприцами через фильтры 0.20 мкм 
(ацетат целлюлозы, Владисарт, Россия).

Окислительно-восстановительный потенциал 
(Eh) определяли во влажных осадках с помощью 
pH-метра (ProfLine pH 3310, Германия).

Определение анионного (HCO3
–, CH3COO–, 

Cl–, NO2
–, NO3

–, SO4
2–) состава вод выполня-

лось на борту судна сразу после отделения вод от 
осадка методом ВЭЖХ анализа на микроколоноч-
ном жидкостном хроматографе “Милихром А-02” 

по методике (Барам и др., 1999) с относительной 
погрешностью 5–7 %. Состав катионов (Na+, K+, 
Ca+, Mg2+) при соответствующем подкислении 
(pH 2) определялся в лаборатории в ближайшее 
после полевых работ время методом атомно-аб-
сорбционной спектроскопии (AAS) на спектроме-
тре ContrAA-800 Analytik Jena (Германия) с отно-
сительной погрешностью 3–5 %. Оценка полноты 
определения ионного состава пробы производи-
лась путем сопоставления эквивалентов концен-
траций катионов и анионов. Ошибка баланса не 
превышала 3 %.
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Рис. 1. а — карта-схема расположения структуры МГУ. На врезке — район разлома Гидратный на карте-схеме 
оз. Байкал; б — трехмерное изображение структуры МГУ с расположением станций отбора проб (координаты стан-
ций указаны в приложении). На врезке — расположение станций отбора на западном холме; в-фрагмент сейсмиче-
ского профиля BL18–133PS структуры МГУ с акустическими аномалиями. Стрелками показаны вершины холмов: 
(по Ахманов и др., 2018); г — трехмерное изображение рельефа дна в районе структуры МГУ с нанесенными лини-
ями сейсмопрофилей (а) и вершинами холмов (б) 1 — восточный холм, 2 — центральный холм, 3 — западный холм, 
4 — возвышенность на поднятом крыле тектонического уступа (по Ахманов и др., 2018).
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Общая минерализация рассчитывалась по ре-
зультатам анализа ионного состава поровых вод 
как сумма ионов.

Содержание B, Li и Sr определяли в наибо-
лее показательных кернах (станции 9, 7, 12 и 13). 
Элементы определяли в подкисленной (pH 2) 
фильтрованной поровой воде на квадрупольном 
масс-спектрометре Agilent 7500ce в Центре уль-
трамикроанализа Лимнологического института 
СО РАН. Образцы подавали с помощью микро-
потокового распылителя (0.3 мл/мин). Прибор 
был откалиброван с использованием стандартных 
растворов высокой чистоты ICP-MS-68A-A-100  
и ICP-MS-68A-B-100 (High-purity standards, США) 
(1, 2, 5, 10, 25 мкг/дм3 каждого элемента). Дрейф 
прибора контролировался с использованием вну-
треннего стандарта и контрольной пробы (стан-
дартный раствор с 5 мкг/дм3 каждого элемента), 
который измерялся через каждые десять проб по 
ISO 17294–2:2016.

Качество выполняемых аналитических работ 
контролируется участием в международных сли-
чительных испытаниях. Отклонения результатов 
испытания от истинных величин не превышают, 
в основном, 10–15 %, что свидетельствует о до-
стоверности всего фактического материала https://
projects.nilu.no/ccc/intercomparison/index.html.

РЕЗУЛЬТАТЫ

Описание отобранных осадков
Донные отложения, отобранные в стороне от 

структуры МГУ, характеризуются поверхност-
ным окисленным слоем, однако его мощность 
(0.5–1 см) несколько меньше типичных фоновых 
(5–20 см (Och et. al., 2012)). В целом, отложения 
представлены типичным (Вологина и др., 2003) 
оливково-серым диатомовым илом, сменяющимся 
вниз по разрезу темно-серой алевритистой глиной. 
Граница перехода определяется на глубине 60 см.

Донные отложения, отобранные в пределах 
структуры МГУ, также представлены оливково-се-
рым диатомовым илом, сменяющимся (на глуби-
не 25–80 см) темно-серой алевритистой глиной. 
В колонках наблюдаются маломощные прослои 
тонко- и мелкозернистого песка, в нижней части — 
многочисленные пятна и прослои гидротроилита. 
Однако по всему вскрытому трубкой разрезу от-
ложения значительно газонасыщены, характери-
зуются текстурами дегазации и крупными субвер-
тикальными каналами флюидомиграции. Наилок 
и самый верхний интервал разреза на вершинах 
подводных холмов и между ними восстановлены. 
Верхний окисленный слой отсутствует.

Химический состав поровых вод
Концентрационные профили распределения 

с глубиной основных ионов, а также Li, B, Sr в по-
ровых водах донных отложений в пределах структу-
ры МГУ показаны на рисунке 2. К представляемым 
результатам добавлены данные фонового состава 
поровых вод донных отложений оз. Байкал из ра-
боты (Pogodaeva et. al., 2017) (Результаты анализов 
см. приложение).

Анионный состав поровых вод отложений всех 
кернов в пределах структуры МГУ представлен 
исключительно ионами гидрокарбоната (HCO3

–), 
концентрация которых, начиная с 72 мг/л, с высо-
кими градиентами нарастает с глубиной. Содержа-
ние других анионов — CH3COO–, Cl–, NO2

–, NO3
–, 

SO4
2– — оказалось ниже предела обнаружения — 

<0.01 мг/л. Высокие значения HCO3
– регистриру-

ются на вершинах подводных холмов (станции 7, 
2, 12, 1). При этом максимальные концентрации 
отмечаются на вершине западного холма (станция 
7), где на глубине 3-х метров ниже дна достигается 
2200 мг/л HCO3

–. Отбор по плотной сетке в преде-
лах вершины западного холма выявил также, что 
по мере удаления от “центральной” точки стан-
ции 7 (рис. 1) — на станциях 9, 11, а затем после-
довательно 3, 4 и 10 — концентрации HCO3

– сни-
жаются, хотя и остаются значительными (рис. 2). 
Несколько меньшие значения регистрируются 
в зоне между вершинами западного и централь-
ного холмов (станции 5, 6). Сумма ионов поровых 
вод пропорциональна содержанию гидрокарбонат 
ионов (R2 = 0.99). Катионный состав поровых вод 
представлен ионами кальция, магния и натрия, 
концентрации которых, пропорционально аниону, 
также с высокими градиентами нарастают с глуби-
ной, достигая, соответственно, 330, 190 и 90 мг/л 
(рис. 2). Концентрации ионов калия не превышают 
13 мг/л даже в самых минерализованных поровых 
водах.

В стороне от структуры МГУ (станция 14) в по-
верхностном окисленном слое (0–1 см), кроме ио-
нов HCO3

– в поровой воде регистрируются ионы: 
SO4

2– (3.3 мг/л), NO2
– (0.03 мг/л), NO3

– (0.35 мг/л) 
и Cl– (0.43 мг/л). Ионы CH3COO– не обнаружива-
ются (<0.01 мг/л), что характерно для типичных 
фоновых глубоководных отложений оз. Байкал 
(Pogodaeva et al., 2017). Ниже окисленного слоя, 
в восстановленных отложениях, из анионов ре-
гистрируются только ионы гидрокарбоната, кон-
центрация которых увеличивается с глубиной до 
200 мг/л (рис. 2) и ионы хлора, концентрация ко-
торых не превышает 0.5 мг/л. Корреляция кон-
центрационных профилей станции 14 наблюда-
ется только у ионов гидрокарбоната и кальция 
(R2 = 0.99). Содержание ионов магния, натрия 
и калия увеличивается с глубиной незначительно, 
что также типично для фоновых глубоководных 
отложений.
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В керне, отобранном на поднятом крыле текто-
нического уступа (станция 13), окисленный слой 
отмечается в следовых количествах. Ниже по глу-
бине, в поровых водах восстановленных отложе-
ний из анионов регистрируются гидрокарбонат- 
ионы, концентрация которых плавно увеличивает-
ся с 72 мг/л у поверхности до 300 мг/л на глубине 
450 см ниже дна. Как и на станции 14, корреляция 
концентраций наблюдается только у ионов гидро-
карбоната и кальция (R2 = 0.99). Содержание ио-
нов магния, натрия и калия увеличивается с глуби-
ной незначительно (рис. 2).

Концентрационные профили распределения B, 
Li и Sr соответствуют распределению основного 
аниона по всем рассмотренным станциям (рис. 2). 
Максимальные концентрации отмечаются на 

вершине западного холма (станция 7), где на глу-
бине 3-х метров ниже дна достигается 93 мкг/л Li, 
998 мкг/л B и 2700 мкг/л Sr, что в 75, 100, 50 раз, 
соответственно, превышает содержание в байкаль-
ской воде (Грачев и др., 2004). Значительно более 
низкие значения наблюдаются в поровых водах от-
ложений на поднятом крыле тектонического усту-
па (станция 13), где содержание в байкальской воде 
превышено не более чем в 2–3 раза.

Окислительно-восстановительные характеристики 
отложений и  поровых вод

На рисунке 3 представлены значения pH поро-
вых вод и Eh отложений станций 7 и 13, где обна-
ружены поровые воды с наиболее высокой и наи-
более низкой минерализацией.
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Рис. 2. Концентрационные профили распределения с глубиной основных ионов и Li, B, Sr в поровых водах донных 
отложений структуры МГУ на станциях 1–14, где 3, 4, 7–11 — станции западного холма с вершиной на станции 7; 
2– станция центрального холма; 1, 12– станции восточного холма; 5, 6 — станции седловины между западным и цен-
тральным холмом; 13 — станция на поднятом крыле тектонического уступа; 14 — станция в стороне от структуры МГУ. 
Фон — значения фонового состава поровых вод донных отложений оз. Байкал из работы (Pogodaeva et. al., 2017).
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Значения pH в обоих случаях изменяются в уз-
ком пределе, снижаясь с глубиной с 7.5–7.4 до 7.3. 
Значения Eh различаются значительно: на стан-
ции 13 происходит смена окислительных условий 
на восстановительные от +80 до –230 мВ; на стан-
ции 7 восстановительные условия наблюдаются от 
поверхности от –360 до –390 мВ.

ОБСУЖДЕНИЕ

Формирование поровых вод в  фоновых районах 
оз.  Байкал

Благодаря исключительному постоянству со-
держания главных ионов в водной толще (как 
по глубине, так и в разных котловинах) (Грачев 
и др., 2004), а также близкому химическому со-
ставу донных отложений (Гвоздков,1998), в отло-
жениях озера Байкал формируются практически 
идентичные по составу и минерализации поро-
вые воды, отнесенные к фоновым (Pogodaeva et al., 
2017). Важное значение в формировании их соста-
ва играют процессы силикатного выветривания, 
при которых минеральная часть осадка выщела-
чивается образованным при метаногенезе CO2:  
катионобогащенные силикаты + CO2 => катионо-
бедненные силикаты + HCO3

– + Na+ + K+ + Ca+ + 
+ Mg2+ (Aloisi et al., 2019).

В процессе в раствор извлекаются и щелочные 
и щелочноземельные металлы, однако за счет кати-
онного обмена Na+, K+ и Mg2+ переходят в погло-
щающий комплекс осадка, вытесняя из него ионы 
кальция, которые накапливаются в поровой воде 
(Погодаева и др., 2007; Aloisi et al., 2019). В поверх-
ностных отложениях глубокого холодноводного 

олиготрофного озера в присутствии труднораз-
лагаемого органического вещества наблюдается 
слабый метаногенез (Pogodaeva et al., 2017), и ма-
лое количество CO2, что способствует доминиро-
ванию процессов катионного обмена. В результате 
поровые воды характеризуются незначительным 
равномерным ростом минерализации с глубиной 
(до 190 мг/л на 3.5 м осадка) за счет небольшого 
увеличения ионов HCO3

– и Ca2+ (рис. 2 фон).
Близкие к фоновым значениям геохимические 

характеристики были диагностированы в отло-
жениях, отобранных в стороне от структуры МГУ 
(станция 14) и на поднятом крыле тектонического 
уступа (станция 13) (рис. 1, 2).

Формирование поровых вод  
в  пределах структуры МГУ

Количественный состав поровых вод в пределах 
структуры МГУ. В отложениях в пределах самой 
структуры МГУ обнаружены поровые воды с вы-
сокой (по О. А. Алекину) минерализацией, кото-
рая резко нарастает с глубиной отложений, дости-
гая 2900 мг/л (рис. 2), до 20 раз превышая фоновые 
значения на той же глубине (Pogodaeva et al., 2017). 
Это самые высокие значения минерализации из 
когда-либо обнаруженных в поровых водах донных 
отложений оз. Байкал за всю историю исследова-
ний. На станции 7 на глубине 3-х метров ниже дна 
концентрации гидрокарбонат-ионов достигают 
2200 мг/л, что в 2.7 раза выше концентраций в дон-
ных отложениях субаквального гидротермального 
источника бухты Фролиха (Гранина и др., 2001).

Структура МГУ расположена в центре глубо-
ководной котловины, далеко от источников сноса, 
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Рис. 3. Значения pH и Eh поровых вод донных отложений станций 7 и 13.
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в районе с типичным осадконакоплением и его 
низкими скоростями (0.69 мм/год (Och et al., 2012)). 
Формирование здесь аномальных, отличных от фо-
новых, поровых вод в результате диагенетических 
преобразований in situ, без подтока, не возможно. 
Отсутствие типичного окисленного слоя, отсут-
ствие сульфат-ионов в поровой воде, экстремаль-
но низкий Eh (–360), значительное насыщение от-
ложений метаном с термогенными компонентами 
(Видищева и др., 2021), акустические аномалии 
на сейсмопрофилях (Ахманов и др., 2018), распо-
ложение структуры в зоне разлома (Solovyeva et 
al., 2020), присутствие в поровых водах отложений 
разлома высокой δ2H, соответствующей глубин-
ным водам, (Hachikubo et al., 2023), предполагает 
поступление флюида снизу.

Исследованиями морских структур установ-
лено, что вид концентрационных профилей ком-
понентов поровых вод и их градиентные харак-
теристики очень информативны при изучении 
просачиваний (Vanneste et al., 2011; Ai et al., 2022). 

Концентрационные профили компонентов и ми-
нерализации поровых вод станций 7, 9, 11 струк-
туры МГУ имеют выпуклую вверх форму (рис. 2), 
которая типична для восходящей адвекции флю-
идов из более глубоких интервалов отложений 
(Aloisi et al., 2004; Vanneste et al., 2011; Chatterjee et 
al., 2011; Aloisi et al., 2019; Kinoshita et al., 2019; Ai 
et al., 2022) и указывает на адвективный перенос 
жидкости снизу. Значительные градиенты мине-
рализации установлены нами на вершинах подво-
дных холмов (станции 7, 2, 12, 1) (рис. 4), макси-
мальный из которых регистрируется на вершине 
западного холма (станция 7). На участках в сторо-
не от структуры и на поднятом крыле структуры 
МГУ градиенты низки и соответствуют фоновым 
значениям.

От центра к периферии и между холмами гра-
диенты последовательно снижаются. Подобное 
явление в направлениях к перифериям известно 
и характерно для изученных ранее морских струк-
тур фокусированной разгрузки флюидов (Vanneste 
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Рис. 4. Карта-схема распределения градиентов минерализации поровых вод донных отложений структуры МГУ 
на станциях 1–14, где 3, 4, 7–11 — станции западного холма с вершиной на станции 7; 2– станция центрально-
го холма; 1, 12– станции восточного холма; 5, 6 — станции седловины между западным и центральным холмом;  
13 — станция на поднятом крыле тектонического уступа; 14 — станция в стороне от структуры МГУ.
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et al., 2011). Таким образом, можно предположить, 
что в отложениях структуры МГУ, как и в ранее 
изученных структурах на дне оз. Байкал (Zemskaya 
et al., 2010; Minami et al., 2018; Aloisi et al., 2019; 
Pogodaeva et al., 2020) активной разгрузке газа со-
путствует активная разгрузка газонасыщенных вод. 
По данным градиентов минерализации основным 
путем разгрузки предполагаются центральные ка-
налы холмов.

Качественный состав поровых вод в  пределах 
структуры МГУ. Из-за отсутствия значимого содер-
жания других анионов, поровые воды отложений 
всех рассмотренных станций показывают высокую 
корреляцию (R 0.99) минерализации (суммы ионов)  
и концентрации гидрокарбонат-ионов (рис. 5). 
Поэтому показательны отношения к последнему 

Na, K, Ca, Mg и Li, B, Sr, отражающие изменения 
качественного состава поровых вод. Близкие по 
составу у поверхности раздела вода-дно (и соста-
ву озерной воды), воды расходятся по составу тем 
больше, чем больше глубина донных отложений. 
По отношению к поровым водам фонового соста-
ва (с ростом концентраций гидрокарбонат-ионов 
и минерализации) воды все более обеднены каль-
цием, натрием и, более значимо, калием. В тоже 
время воды обогащены магнием, литием, стронци-
ем, и особенно бором. Изменения происходят в на-
правлении станций: 13, 14 → 5, 6, → 10, 1, 2 → 12 → 8,  
3, 4 → 9, 11, 7. Максимальные изменения регистри-
руются на станциях 7, 9, 11.

Наибольшее (четырехкратное в относительном 
мольном составе) истощение калием наблюдается 
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Рис. 5. Графики зависимости минерализации и содержания Na, K, Ca, Mg, Li, B, Sr от содержания гидрокарбонат- 
|ионов в поровых вод донных отложений на станциях 1–14 в пределах структуры МГУ. Пунктирная линия отражает 
соотношение в фоновых поровых водах из (Pogodaeva et al., 2017), для Li, B, Sr — линии соотношения байкальской 
воды.
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в  водах с  максимальным (четырехкратным же) 
обогащением магнием (рис. 6а). Это станции 7, 9, 
11 с  отмечаемыми максимальными градиентами 
минерализации (рис. 4). Известно (Hensen et al., 
2007), что уровень истощения/обогащения явля-
ется функцией скорости адвекции, определяющей 
возможность смешения поровых и разгружающих-
ся вод. Смешение минимально при скорости ад-
векции флюида более 5 см/год (Hensen et al., 2007).

График зависимости (рис. 6а) четко выделяет 
две группы вод: I — фоновые (и близкие к ним) — 
станции 13, 14, фон; и II — воды разгрузки — стан-
ции 7, 9, 11. К III группе относятся воды смеше-
ния — все остальные станции 1, 2, 3, 4, 5, 6, 8, 10, 
12 и воды верхних горизонтов (0–60 см) станций 
7, 9, 11.

Схожий характер обогащения вод Mg, и Li, B 
и  Sr (рис.  5) предполагает их единый источник. 
Действительно, B/Li отношения постоянны при 
высоких содержаниях и Mg, и Sr (рис. 6д, 6е). По 
взаимоотношениям элементов выделяются те же 
самые группы вод (рис. 6б, 6в).

Обоснование возможных источников 
разгружающегося флюида

Впервые представляемые данные по содержа-
нию Li, B и Sr в поровых водах донных отложений 
оз. Байкал показали, что их концентрации на стан-
циях с наиболее минерализованными водами (ст. 7, 
9) в 75, 100 и 50 раз, соответственно, превышают 
содержание в  байкальской воде. Уровень обога-
щения сопоставим с аналогичным уровнем в мор-
ских структурах просачивания (Vanneste et al., 2011; 
López-Rodríguez et al., 2019; Hu et al., 2021). В по-
ровых водах, близких к фоновым (13), превышение 
составляет не более чем в 2–3 раза.

Обогащение B и  Li характерно для разгружа-
ющихся вод структур холодного просачивания 
вдоль активных континентальных окраин по всему 
миру (Kopf, 2002; Hensen et al., 2007; Vanneste et al., 
2011; López-Rodríguez et al., 2019; Hu et al., 2021). 
Оба элемента присутствуют в глинистых минера-
лах, но могут переходить в раствор при темпера-
турах ~50 °C в результате процессов дегидратации/
трансформации глинистых минералов, увеличивая 
концентрации с повышением температуры (Aloisi 
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et al., 2004; López-Rodríguez et al., 2019). Однако 
до достижения 150 °C полностью высвобождается 
осадочный обменный B, чего не происходит с Li 
(Aloisi et al., 2004). Напротив, при температурах от 
умеренных до высоких (150–350 °C) наблюдается 
преимущественное обогащение Li по сравнению 
с B (Hensen et al., 2007).

Отношение B/Li в поровых водах станций 7 и 9 
с определенных горизонтов постоянно и составля-
ет 10–11 (6 по расчетам в мМ) (рис. 6г). Согласно 
(Hensen et al., 2007), это предполагает, что форми-
рование этих вод может происходить в более глу-
боких источниках, где B и Li генерируется за счет 
выщелачивания из отложений при температурах ~ 
 ~ 50–150 °C. Ближе к поверхности вода-дно отно-
шение B/Li снижается за счет смешения вод и до-
стигает значений, определяемых для станций близ-
ких к фоновым.

Идентичное распределение B/Li отношения 
к Mg и Sr (рис. 6д, 6е) указывает на общий меха-
низм высвобождения при формировании вод.

Установлено (Aloisi et al., 2004), что высвобо-
ждение B в раствор и увеличение его концентра-
ции связано с иллитизацией смектитов. Этот же 
процесс связан с истощением K, что также наблю-
дается нами в установленных взаимозависимостях 
(рис. 6а, 6б, 6в). Повсеместным объяснением исто-
щения K во флюидах структур холодного просачи-
вания является его интеграция в иллит во время 
трансформации глинистых минералов (Aloisi et 
al., 2004; Hensen et al., 2007; Vanneste et al., 2011; 
Scholz et al., 2013; López-Rodríguez et al., 2019; Xu 
et al., 2021). Более того, K является основным фак-
тором, контролирующим кинетику превращения 
смектита в иллит, а недостаток K может вызвать 
незавершенность этого процесса (Hüpers and Kopf, 
2012; Mills et al., 2023; Ohazuruike and Lee, 2023). 
Известно также, что в морских условиях иллити-
зация смектитов является доминирующим про-
цессом образования мигрирующих флюидов гря-
зевых вулканов и сипов (Judd and Hovland, 2007; 
Suess, 2018; Scholz et al., 2013; López-Rodríguez et al., 
2019). Существование этого процесса в отложениях 
оз. Байкал доказано изотопными анализами кисло-
рода и водорода в поровых водах грязевого вулкана 
Кедр (Minami et al., 2018).

Иллитизация смектитов (как и высвобождение 
Li, B и Sr) происходит при температурах от 60 до 
150 °C (Vanneste et al., 2011, Hüpers and Kopf, 2012). 
Учитывая, что геотермический градиент в Среднем 
Байкале составляет около 60 °C км–1 (Гольмшток 
и др., 1997; Голубев, 2007), флюиды могут посту-
пать с глубин от 1 до 2.5 км. Учитывая, что в тол-
ще донных отложений газы мигрируют не отдель-
но в пузырьковой форме, а в растворенной форме 
в виде газонасыщенных флюидов (Kopf, 2002; Judd 
and Hovland, 2007; Suess, 2018), полученная глубина 
коррелирует с данными о глубинных источниках 

углеводородных газов, разгружающихся в структу-
ре МГУ, которые по (Видищева и др., 2021), мигри-
руют из горизонтов осадочного разреза, соответ-
ствующих зоне мезо-апокатагенеза, т. е. более 1 км.

Наложение процессов при миграции флюида
Известно, что процесс иллитизации, сопрово-

ждающийся дегидратацией глинистых минералов 
при перестройке смектитовых слоев (Hüpers and 
Kopf, 2012; Mills et al., 2023; Ohazuruike and Lee, 
2023), высвобождает значительные объемы меж-
слоевой воды, что приводит к распреснению по-
ровых вод (Hensen et al., 2007; Vanneste et al., 2011; 
Hüpers and Kopf, 2012; Scholz et al., 2013; López-
Rodríguez et al., 2019; Xu et al., 2021). Однако поро-
вые воды структуры МГУ высоко минерализованы 
(до 2900 мг/л). Распреснения не наблюдается.

Вероятным объяснением, являются геохимиче-
ские взаимодействия поднимающихся вод с осад-
ками. При глубине залегания отложений сотен 
метров, согласно (Scholz et al., 2013), в осадках 
распространены процессы аутигенного образо-
вания смектитов. Этот процесс сопровождается 
поглощением воды глинистыми слоями, что при-
водит к повышению минерализации поровых вод. 
Процесс выявлен на активных окраинах у берегов 
Центрального Чили, Алеутских островов, Каска-
дии, в Нанкайском прогибе, и, вероятно, возмо-
жен в отложениях оз. Байкал. Согласно материалам 
глубоководного бурения на глубинах сотен метров 
слоистые силикаты являются главным компонен-
том отложений, которые были вскрыты разными 
скважинами в разных районах оз. Байкал, несмо-
тря на резкие отличия условий осадконакопления 
(Солотчина и др., 2001; Солотчина, 2009). Здесь же 
N. Fagel с коллегами были диагностированы ново-
образованные смектиты (Fagel et al., 2003).

Возможно, при миграции вод к поверхности, 
выделившаяся при иллитизации вода поглощает-
ся в ходе аутигенного образования смектита. Это 
предполагает баланс пресной воды и невысокий ре-
зультирующий потенциал опреснения поровых вод. 
В итоге суммарно опреснения флюида не наблю-
дается. Данный процесс был выявлен при исследо-
вании материалов глубоководного бурения океана 
у побережья Центрального Чили (Scholz et al., 2013).

Увеличению минерализации вод при подъеме 
к поверхности может также способствовать процесс 
силикатного выветривания. На глубинах отложений 
десятков метров в бескислородной зоне, согласно 
исследованиям (Wallmann et al., 2008), в процессе 
метангенерации образуются высокие содержания 
CO2, которые способствуют доминированию про-
цессов силикатного выветривания над остальны-
ми процессами геохимических взаимодействий во-
да-осадок. Недавно возможность протекания этих 
процессов в отложениях сипов оз. Байкал была 
подтверждена исследованиями сипа Красный Яр 
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(Aloisi et al., 2019). В результате процессов силикат-
ного выветривания поровые воды обогащаются как 
гидрокарбонат-ионами, так и Na+, K+, Ca2+ и Mg2+. 
При этом, процессы катионного обмена при вы-
соких значениях HCO3

– незначительны (Wallmann 
et al., 2008). Такие процессы возможны в отложе-
ниях структуры МГУ, но по нашим данным отсле-
дить их сложно. Кроме того мы наблюдаем линей-
ную положительную корреляцию консервативного 
B и неконсервативного HCO3

– (R 0.99) (рис. 5), что 
сводит предположение о влиянии дополнительных 
наложенных процессов к минимуму. Однако ответ 
на этот вопрос требует дальнейших исследований 
с участием изотопных данных.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Впервые выполнен анализ поровых вод из дон-
ных отложений, отобранных в пределах структуры 
МГУ, позволивший установить здесь современную 
интенсивную разгрузку вод глубинного генезиса. 
Исследованные поровые воды высоко минерали-
зованы (до 2900 мг/л). Это самая высокая мине-
рализация поровых вод, когда-либо обнаруженная 
в отложениях оз. Байкал. Воды значительно обо-
гащены Mg, Li, B и Sr, но обеднены K по сравне-
нию с озерной водой и поровыми водами районов 
вне зон фокусированной разгрузки. Анализ соста-
ва флюидов и его изменения по разрезу позволяет 
связывать генезис глубинных вод структуры МГУ 
с процессами аутигенного образования и иллити-
зации смектитов в интервалах осадочного разреза 
от 1 до 2.5 км, при температурах от 60 до 150 °C.

Активные процессы разгрузки флюидов приу-
рочены к холмам, расположенным на опущенном 
блоке разлома Гидратный, у подножья тектониче-
ского уступа. Максимальные значения градиентов 
минерализации отмечены в отложениях западного 
холма, что может свидетельствовать о простран-
ственном смещении центра разгрузки флюидов на 
запад, вдоль разлома.

Авторы признательны за помощь в выполнении ис-
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Станция Глубина воды, м Координата ′ N Координата ′ E
1 1443 52.866 107.117
2 1443 52.866 107.115
3 1443 52.867 107.112
4 1443 52.867 107.112
5 1443 52.866 107.113
6 1443 52.866 107.113
7 1443 52.867 107.112
8 1443 52.866 107.112
9 1442 52.867 107.112

10 1443 52.867 107.112
11 1443 52.867 107.112
12 1442 52.866 107.117
13 1436 52.870 107.116
14 1464 52.862 107.129

Таблица 1. Информация о станциях пробоотбора. Глубина воды и координаты

UNDERWATER DISCHARGE OF FLUIDS AT THE BOTTOM  
OF LAKE BAIKAL: COMPOSITION, SOURCES AND MIGRATION 

PECULIARITIES WITHIN THE MSU STRUCTURE

© 2024    Т. V. Pogodaevaa, *, G. G. Akhmanovb, **, N. A. Onishchuka, О. V. Shubenkovaa, 
А. В. Khabueva, О. М. Khlystova, ***

aLimnological Institute SB RAS, Ulan-Batorskaya St., 3, Irkutsk, 664033 Russia
bLomonosov Moscow State University, Leninskiye Gory, 1, Moscow, GSP 1, 119991 Russia  
*e-mail: tatyana@lin.irk.ru; **e-mail: akhmanov@geol.msu.ru; ***e-mail: oleg@lin.irk.ru

The paper presents geochemical study of bottom sediments from the MSU structure located on the large Gy-
dratny Fault in the Central Basin of Lake Baikal at a depth of 1380 m. The first detailed data on the spatial 
variations in the qualitative and quantitative composition of the pore waters are presented. Pioneering data were 
obtained on Li, B, and Sr contents in the pore water of the sediments. It has been established that fluids are 
actively discharged within the MSU structure, and the main pathways of their near-surface migration are con-
fined to the tops of hills of this structure on the downthrown fault block. The fluids are highly mineralized (up 
to 2900 mg/L), showing the highest mineralization ever found in Lake Baikal sediments. The waters are signifi-
cantly enriched in Mg, Li, B, and Sr but depleted in K. The waters are thought to be generated by the processes 
of authigenic formation and illitization of smectite at depths of 1 to 2.5 km in the sedimentary sequence. The 
maximum values of concentration gradients are recorded in the pore waters of the sediments of the western hill, 
which may indicate a gradual westward shift of the center of the fluid seepage activity along the fault.

Keywords: fluids discharge structures, bottom sediments, pore waters, chemical composition, fluid migration, 
Lake Baikal
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Таблица 2. Химический состав поровых вод донных отложений в пределах структуры МГУ

Концентрации. мг/л

Станции 
отбора

Гори-
зонт, 
см

НСО3
– CН3СOО– Cl– NO2

– NO3
– SO4

2– Na+ K+ Ca2+ Mg2+ Сумма 
ионов

1 115 695 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 26 7.9 141 33 903
240 1511 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 54 12 300 68 1944

2 115 736 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 28 6.7 133 40 943
240 1459 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 47 11 265 81 1863
330 1598 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 57 12 290 88 2046

3 115 427 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 16 5.3 69 31 548
240 1194 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 41 8.2 203 82 1529
300 1395 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 46 9.2 237 99 1785

4 150 683 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 18 6.0 109 50 866
235 1114 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 31 8.5 180 83 1415
300 1281 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 35 9.5 210 91 1626

5 150 548 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 25 5.5 103 27 709
235 854 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 32 7.2 173 40 1106
325 1155 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 43 8.7 227 60 1494

6 150 270 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 10 7.1 56 15 358
235 666 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 24 10 121 37 858
325 968 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 35 12 171 57 1241

7 1.5 78 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 4.3 2.1 15 3.0 102
10 122 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 5.8 2.6 20 7.3 158
20 148 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 7.5 3.3 25 8.3 192
30 251 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 11 3.6 40 16 321
40 333 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 14 4.1 50 21 423
50 429 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 17 4.4 66 30 546
60 581 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 22 4.8 80 40 728
80 889 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 28 5.8 135 62 1120

100 1107 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 36 6.5 170 78 1397
110 1217 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 42 7.2 193 93 1553
120 1317 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 46 8.0 204 94 1669
140 1540 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 55 8.8 239 115 1958
150 1836 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 61 10 266 136 2309
160 1895 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 65 11 278 137 2386
185 1965 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 70 11 287 150 2484
200 2094 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 74 12 306 160 2646
216 2109 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 75 12 311 172 2679
234 2160 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 83 12 313 180 2748
267 2197 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 84 12 320 181 2795
270 2150 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 84 12 319 183 2749
275 2164 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 86 13 318 183 2763
300 2226 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 92 13 327 192 2850

8 5 104 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 4.0 2.3 17 3.3 132
40 88 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 4.7 2.4 17 3.4 118
75 120 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 6.8 2.9 24 5.5 166

100 223 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 11 4.0 43 11 294
125 341 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 16 4.7 65 17 444
150 436 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 20 5.7 82 21 565
200 716 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 27 7.0 145 34 929
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250 1001 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 35 7.6 198 46 1291
300 1110 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 41 7.9 219 58 1436
350 1170 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 46 8.1 223 64 1512

9 2.5 87 <0.01 0.33 <0.01 <0.01 <0.01 4.2 2.4 17 3.2 113
10 88 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 4.1 2.4 17 4.1 116
15 96 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 4.8 2.4 17 4.2 125
20 102 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 6.2 2.6 15 4.4 133
25 107 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 6.5 2.9 17 5.3 139
30 114 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 6.8 2.9 19 6.6 150
40 187 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 8.5 3.6 28 13 240
50 281 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 10 4.0 41 19 355
75 527 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 15 5.3 79 49 674

100 816 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 22 6.4 123 74 1041
125 1037 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 29 7.9 157 97 1328
150 1429 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 40 10 211 127 1817
175 1315 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 43 10 196 122 1685
200 1475 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 50 11 218 131 1884
225 1466 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 51 11 215 130 1872
250 1532 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 54 11 227 138 1962
260 1525 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 56 11 225 135 1952

10 10 86 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 4.8 2.4 17 3.2 114
46 94 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 5.0 2.7 19 3.7 124
86 239 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 10 4.8 46 11 311

126 376 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 16 6.1 63 25 486
166 498 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 26 7.1 80 35 645
186 521 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 28 7.6 83 37 677
226 596 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 33 7.8 92 44 772

11 10 73 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 3.6 2.2 15 3.1 96
20 79 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 4.0 2.2 16 3.2 105
61 107 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 5.2 2.4 23 4.3 142
81 160 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 7.2 2.8 28 8.6 207

101 236 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 10 3.2 41 14 304
121 365 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 14 3.7 66 22 471
141 555 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 19 4.4 102 36 717
171 864 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 25 5.4 154 58 1107
201 1159 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 32 6.7 195 82 1476
221 1360 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 37 7.4 232 98 1735
241 1407 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 41 8.1 239 102 1797
271 1510 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 47 9.3 253 118 1938
301 1554 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 50 10 255 121 1990
331 1526 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 54 10 250 119 1960
341 1565 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 57 11 256 122 2011

12 0 80 <0.01 0.24 <0.01 <0.01 <0.01 3.5 1.8 16 3.3 106
7 93 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 4.2 2.0 17 3.4 122

20 149 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 7.7 2.8 28 5.5 193
30 195 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 10 3.1 36 7.2 251
40 221 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 13 3.8 39 8.4 285

Таблица 2. Продолжение
Концентрации, мг/л

Станции 
отбора

Гори-
зонт, 
см

НСО3
– CН3СOО– Cl– NO2

– NO3
– SO4

2– Na+ K+ Ca2+ Mg2+ Сумма 
ионов
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60 328 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 14 4.6 61 13 421
80 431 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 16 5.2 87 18 557

100 566 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 22 5.8 114 24 732
120 673 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 26 6.7 135 30 870
140 795 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 28 7.4 161 34 1027
160 877 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 34 8.2 179 39 1137
180 973 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 37 8.8 193 42 1253
190 1020 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 40 9.2 209 46 1326
200 1074 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 41 10 214 46 1387

13 10 72 <0.01 0.41 <0.01 0.25 0.86 3.6 2.0 15 3.1 96
30 75 <0.01 0.09 <0.01 0.00 0.43 4.2 2.2 16 3.1 100
50 80 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 4.8 2.4 16 3.1 106
77 89 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 5.0 2.7 18 3.2 118

107 108 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 6.9 3.1 21 3.7 143
127 119 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 7.9 3.4 23 4.1 157
157 148 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 8.6 3.9 30 5.2 195
177 189 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 9.1 4.7 37 6.8 246
207 212 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 10 5.3 43 7.6 278
227 222 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 11 5.8 46 8.1 293
267 246 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 12 6.2 51 8.8 324
307 261 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 13 6.6 54 8.8 344
347 277 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 15 6.9 56 10 365
367 288 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 16 6.9 57 11 378
407 299 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 16 7.1 60 12 394
447 300 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01 16 7.3 61 13 397

14 1 101 <0.01 0.43 0.03 0.35 3.31 5.7 2.1 18 3.1 131
20 103 <0.01 0.40 <0.01 <0.01 <0.01 5.4 2.0 18 3.2 135
30 102 <0.01 0.46 <0.01 <0.01 <0.01 5.7 2.2 19 3.8 134
45 101 <0.01 0.43 <0.01 <0.01 <0.01 5.7 2.5 19 3.8 135
60 112 <0.01 0.42 <0.01 <0.01 <0.01 5.8 2.9 22 4.1 147
70 132 <0.01 0.44 <0.01 <0.01 <0.01 6.1 3.2 27 4.6 174

100 148 <0.01 0.31 <0.01 <0.01 <0.01 7.5 3.3 31 6.3 199
130 197 <0.01 0.50 <0.01 <0.01 <0.01 8.8 3.4 40 7.8 258
140 200 <0.01 0.43 <0.01 <0.01 <0.01 10 3.6 40 9.0 263

фон 10.5 66 <0.01 0.82 <0.01 <0.01 2.91 2.8 2.0 15 2.8 92
(Pogodaeva 
et al.. 2017) 11.5 72 <0.01 0.97 <0.01 <0.01 2.58 3.2 2.0 16 2.7 99

17.5 76 <0.01 0.60 <0.01 <0.01 1.91 2.9 1.9 16 3.0 103
24.5 79 <0.01 0.49 <0.01 <0.01 0.35 2.9 1.9 17 3.0 106
26.5 76 <0.01 0.58 <0.01 <0.01 0.11 2.9 1.9 16 2.9 101
30.5 76 <0.01 0.60 <0.01 <0.01 0.56 2.8 1.9 17 2.9 103
45 75 <0.01 0.54 <0.01 <0.01 0.05 3.0 1.9 17 2.9 102
50 75 <0.01 0.59 <0.01 <0.01 0.25 3.2 1.9 17 3.2 102
55 74 <0.01 0.51 <0.01 <0.01 0.12 3.1 1.9 17 3.2 101
60 75 <0.01 0.46 <0.01 <0.01 0.29 2.9 1.9 17 3.4 103
65 77 <0.01 0.57 <0.01 <0.01 0.14 3.2 1.9 17 3.5 105
70 82 <0.01 0.49 <0.01 <0.01 0.11 3.0 1.9 19 3.4 110

Таблица 2. Продолжение
Концентрации, мг/л

Станции 
отбора

Гори-
зонт, 
см

НСО3
– CН3СOО– Cl– NO2

– NO3
– SO4

2– Na+ K+ Ca2+ Mg2+ Сумма 
ионов
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75 79 <0.01 0.80 <0.01 <0.01 0.07 2.8 1.8 18 3.2 106
80 71 <0.01 0.48 <0.01 <0.01 0.16 2.6 1.9 17 3.1 97
85 82 <0.01 0.49 <0.01 <0.01 0.07 3.2 2.0 18 3.2 109
90 84 <0.01 0.35 <0.01 <0.01 0.04 3.0 2.0 19 3.3 113
95 79 <0.01 0.49 <0.01 <0.01 0.04 3.0 2.0 17 3.2 105

100 80 <0.01 0.44 <0.01 <0.01 0.09 3.0 2.0 18 3.1 107
105 81 <0.01 0.48 <0.01 <0.01 0.07 3.0 2.0 18 3.1 109
115 86 <0.01 0.84 <0.01 <0.01 0.08 3.0 2.1 19 3.2 115
130 91 <0.01 0.35 <0.01 <0.01 0.03 3.1 2.1 20 3.6 121
135 88 <0.01 0.45 <0.01 <0.01 0.05 3.5 2.1 19 3.4 117
145 91 <0.01 0.32 <0.01 <0.01 0.06 3.3 2.2 20 3.6 121
150 94 <0.01 0.57 <0.01 <0.01 0.04 3.3 2.2 21 3.4 125
155 97 <0.01 0.39 <0.01 <0.01 0.07 3.2 2.2 21 3.6 128
165 98 <0.01 0.35 <0.01 <0.01 0.09 3.4 2.3 22 3.7 131
170 100 <0.01 0.46 <0.01 <0.01 0.04 3.5 2.3 22 3.8 132
175 102 <0.01 0.38 <0.01 <0.01 0.02 4.0 2.3 22 4.1 134
185 405 <0.01 0.24 <0.01 <0.01 0.04 3.4 2.4 24 4.2 131
190 105 <0.01 0.26 <0.01 <0.01 0.06 3.5 2.5 23 4.3 131
195 101 <0.01 0.17 <0.01 <0.01 0.08 3.7 2.5 24 3.8 135
206 99 <0.01 0.19 <0.01 <0.01 0.09 3.8 2.6 24 4.0 135
208 100 <0.01 0.49 <0.01 <0.01 0.08 3.7 2.6 23 4.2 134
215 98 <0.01 0.21 <0.01 <0.01 0.07 3.8 2.6 24 3.9 135
225 103 <0.01 0.17 <0.01 <0.01 0.08 3.9 2.7 23 4.0 138
229 100 <0.01 0.24 <0.01 <0.01 0.04 4.0 2.5 23 4.1 134
230 100 <0.01 0.26 <0.01 <0.01 0.03 4.1 2.6 23 4.1 135
235 105 <0.01 0.25 <0.01 <0.01 0.04 4.3 2.6 25 4.1 141
240 105 <0.01 0.26 <0.01 <0.01 0.05 4.6 2.7 24 4.6 142
245 108 <0.01 0.27 <0.01 <0.01 0.07 4.5 2.7 24 4.8 145
250 118 <0.01 0.28 <0.01 <0.01 0.08 4.8 2.8 27 5.0 158
255 121 <0.01 0.21 <0.01 <0.01 0.05 4.8 2.9 26 5.0 160
262 128 <0.01 0.21 <0.01 <0.01 0.06 4.8 2.8 28 5.2 161
270 124 <0.01 0.56 <0.01 <0.01 0.03 4.9 2.8 27 4.9 164
274 120 <0.01 0.76 <0.01 <0.01 0.03 4.9 2.7 28 4.4 166
275 133 <0.01 0.19 <0.01 <0.01 0.04 5.0 3.0 28 5.1 170
277 130 <0.01 0.45 <0.01 <0.01 0.03 5.0 2.9 28 5.2 171
282 127 <0.01 0.61 <0.01 <0.01 0.05 5.0 2.9 27 4.9 168
291 139 <0.01 0.22 <0.01 <0.01 0.02 5.1 3.0 28 6.2 174
294 134 <0.01 0.27 <0.01 <0.01 0.03 5.2 3.1 28 5.5 178
305 130 <0.01 0.24 <0.01 <0.01 0.02 5.2 3.1 28 4.8 174
310 128 <0.01 0.68 <0.01 <0.01 0.03 5.3 3.1 28 5.0 172
325 130 <0.01 0.68 <0.01 <0.01 0.02 5.2 3.1 29 5.6 174
327 132 <0.01 0.16 <0.01 <0.01 0.03 5.2 3.1 29 5.6 178
330 135 <0.01 0.82 <0.01 <0.01 0.04 5.2 3.1 29 4.8 179
335 133 <0.01 0.69 <0.01 <0.01 0.02 5.2 3.1 28 5.4 181
340 135 <0.01 0.56 <0.01 <0.01 0.03 5.1 3.1 28 5.4 180

Таблица 2. Окончание
Концентрации, мг/л

Станции 
отбора

Гори-
зонт, 
см

НСО3
– CН3СOО– Cl– NO2

– NO3
– SO4

2– Na+ K+ Ca2+ Mg2+ Сумма 
ионов
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Станции 
отбора

Горизонт, 
см Концентрация, мкг/л

Li B Sr
7 1.5 2.1 12 89

10 3.4 15 135
20 3.8 15 158
30 8.6 64 253
40 12 112 363
50 16 162 465
60 22 228 626
80 33 351 976

100 41 436 1185
110 44 474 1384
120 46 506 1339
140 55 610 1645
150 65 717 1933
160 68 746 1947
185 73 798 2163
200 78 850 2290
216 82 910 2460
234 86 922 2591
267 90 954 2590
270 91 960 2624
275 91 964 2619
300 93 998 2703

9 2.5 3.1 17 109
10 3.4 19 109
15 3.5 22 117
20 3.6 24 122
25 4.0 26 120
30 4.2 32 127
40 8.3 70 227
50 12 118 338
75 24 230 640

100 37 362 984
125 46 484 1280
150 61 652 1757

Станции 
отбора

Горизонт, 
см Концентрация, мкг/л

175 58 597 1619
200 63 674 1816
225 64 665 1799
250 67 686 1929
260 70 694 1883

12 0 2.0 11 79
7 2.1 12 93

20 2.7 20 145
30 3.7 26 187
40 3.6 28 213
60 4.5 41 307
80 5.7 58 425

100 6.8 74 528
120 7.7 84 636
140 9.0 101 718
160 10 112 794
180 11 127 906
200 12 139 1014

13 10 2.0 8.3 61
30 2.1 8.6 62
50 2.2 8.7 67
77 2.6 10 77

107 3.0 11 92
127 3.4 12 103
157 3.8 15 125
177 5.5 23 162
207 5.0 22 181
227 5.1 22 192
267 5.2 23 216
307 5.1 24 221
347 5.1 26 231
367 5.4 27 249
407 5.6 27 264
447 5.9 27 274

Таблица 3. Содержание микрокомпонентов (Li, B, Sr) в поровых водах донных отложений в пределах структуры 
МГУ
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Станции 
отбора

Горизонт, 
см Концентрация, мкг/л Станции 

отбора
Горизонт, 

см Концентрация, мкг/л

pH Eh
7 1.5 7.4 -360

10 7.37 -370
20 7.37 -382
30 7.36 -385
50 7.36 -380
80 7.33 -382

100 7.31 -389
150 7.31 -365
200 7.3 -383
270 7.3 -375
300 7.3 -385

13 0 7.49 80
10 7.47 -82
20 7.41 -150
30 7.39 -142
50 7.38 -155

107 7.37 -163
157 7.33 -180
207 7.32 -202
267 7.33 -215
307 7.32 -214
347 7.32 -226
447 7.33 -231

Таблица 4. Окислительно-восстановительные характеристики донных отложений станций 7 и 13
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ВВЕДЕНИЕ

Метан (СН4) и сероводород (H2S), образую-
щиеся на заключительных этапах анаэробной де-
струкции органического вещества в гидросфе-
ре, играют важную роль в круговороте углерода 
и серы в природе (Кузнецов и др., 1985; Федоров 
и др., 2007; Леин, Иванов, 2009), а метан, являет-
ся также одним из наиболее значимых парниковых 
газов (например, Hartmann et al., 2013). Сероводо-
род в основном генерируется сульфатредуцирую-
щими бактериями (сульфатредукторами), которые 
используют кислород сульфатов для анаэробно-
го окисления низкомолекулярных органических 
веществ (ацетата, пропионата, бутирата, лактата, 
пирувата, малата, фумарата, сахара, этанола, про-
панола, метанола) до СО2 и сопряженного вос-
становления серы сульфатов до сульфида (серо-
водорода) (Волков, 1984; Намсараев и др., 1994; 

Jørgensen et al., 2019). За образование СН4 в водных 
экосистемах в основном ответственны метанобра-
зующие археи (метаногены), потребляющие такие 
питательные субстраты как Н2, СО2, ацетат, мета-
нол, формиат и метиламины (Кузнецов и др., 1985; 
Федоров и др., 2007), большинство из которых мо-
гут использоваться и сульфатредукторами. Наибо-
лее благоприятные условия для процессов образо-
вания СН4 (метаногенез) и H2S (сульфатредукция) 
складываются в верхних слоях иловых отложений, 
характеризующихся высоким содержанием органи-
ческого вещества и восстановительной обстанов-
кой (Волков, 1984; Кузнецов и др., 1985; Федоров 
и др., 2007; Леин, Иванов, 2009 и др.).

На примере современных отложений морей 
и океанов показано (Волков, 1984; Розанов и др., 
2017), что сероводород, образующийся в процес-
се сульфатредукции, вследствие последующего его 
метаболизма (химических и микробиологических 

DOI: 10.31857/S0016752524080064, EDN: IYTFCA

Проанализированы результаты многолетних исследований сопряженного распределения 
концентраций метана (СН4) и сульфидной серы (Sсульфид) в донных отложениях водотоков степной 
зоны европейской части России. Помимо СН4 и Sсульфид в различных горизонтах отложений определены 
значения Eh и рН, влажность и плотность; в воде — содержания СН4, сухого остатка и значения рН. 
Концентрации СН4 в воде водотоков изменяются от <0.1 до 2007.0 мкл/л (медиана 24.3 мкл/л), при этом 
наибольшее количество значений (72 %) приходится на диапазон 10.1–100.0 мкл/л. Концентрации 
СН4 и Sсульфид в донных отложениях водотоков достаточно высоки и варьируются соответственно 
в пределах от <0.01 до 51.0 мкг/г влажного осадка (медиана 1.35 мкг/г) и от <0.001 до 4.50 мг/г влажного 
осадка (медиана 0.813 мг/г). Обычно отмечается возрастание СН4 и Sсульфид от поверхностного слоя 
к подповерхностным горизонтам, после чего их концентрации снижаются. Отличием распределения 
Sсульфид от распределения СН4 является более частое нахождение максимальных концентраций Sсульфид 
в менее глубоких горизонтах отложений. Зафиксированы сезонные изменения в распределении СН4 
и Sсульфид по вертикали отложений не только по уровню их концентраций, но и по расположению 
максимальных и минимальных значений. Наблюдается слабая прямая связь между концентрациями 
СН4 и Sсульфид, что указывает на синхронные процессы образования этих газов в отдельных слоях 
отложений изученных водотоков. Прямая связь, установленная между концентрациями СН4 в воде 
и 0–2 см слое донных осадков, свидетельствует об отложениях как важном источнике поступления 
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превращений), в основной своей массе фиксиру-
ется в твердой фазе осадков в виде нерастворимых 
(или плохорастворимых) форм серы: сульфидная 
(кислоторастворимые сульфиды железа), пиритная 
(FeS2) и органическая (в основном входит в состав 
гуминового вещества и битумоидов). Свободный 
сероводород и другие производные его метабо-
лизма (элементная сера, сульфиты, тиосульфаты, 
полисульфиды) обычно присутствуют в восста-
новленных осадках в очень малых количествах по 
сравнению с указанными выше (Волков, 1984; Ро-
занов и др., 2017).

Низкие концентрации или полное отсутствие 
свободного сероводорода в иловой воде (сульфид-
ная сера в растворе) главным образом обуславли-
ваются его свойством быстро и нацело связывать-
ся с реакционноспособным железом (в основном 
Fe3+ и Fe2+) (Волков, 1984), образуя в твердой фазе 
осадков пиритную и сульфидную формы серы. 
Считается (Волков, 1984; Розанов и др., 2017), что 
в современных осадках морей и океанов основная 
масса сульфидной серы находится в рассеянном 
состоянии и представлена главным образом ги-
дротроилитом — рентгеноаморфным коллоидным 
кислоторастворимым сульфидом железа. Состав 
и формула гидротроилита надежно не установлены, 
но при интерпретации данных принимают, что его 
состав отвечает формуле моносульфида железа FeS. 
Гидротроилит достаточно равномерно распределен 
в осадках, иногда образуя отдельные прослои, чер-
ные пятна, штрихи и примазки. Обогащенные им 
донные отложения или отдельные прослои надеж-
но распознаются визуально, поскольку гидротро-
илит, обладая сильной красящей способностью, 
в зависимости от его содержания окрашивает осад-
ки в темно-серый или черный цвет (Волков, 1984). 
Помимо гидротроилита, небольшая часть кислото-
растворимых сульфидов железа может быть пред-
ставлена его кристаллическими модификация-
ми — грейгитом (в отечественной литературе мель-
никовитом, Fe3S4) и макинавитом (Fe1+xS) (Волков, 
1984; Розанов и др., 2017).

Анализ научной литературы показывает, что на 
сегодняшний день работы, направленные на син-
хронное изучение закономерностей формирова-
ния уровня концентраций метана и сероводорода 
(и/или его производных) и их распределения в дон-
ных отложениях, достаточно редки и в основном 
касаются экосистем с повышенной соленостью 
(Holmer, Kristensen, 1994; Галимов, 1995; Пименов 
и др., 2000; Дзюбан и др., 2001; Иванов и др., 2001; 
Саввичев и др., 2008; Buckley et al., 2008; Леин, 
Иванов, 2009; Федоров и др., 2014; Knittel et al., 
2018; Maltby et al., 2018). Еще менее изучены про-
цессы сопряженной генерации и распределение 
этих восстановленных газов в отложениях пресно-
водных объектов (Намсараев и др., 1994; Федоров 

и др., 2007; Гарькуша, Федоров, 2010; 2014; Гарьку-
ша и др., 2019; Дзюбан, 2014).

В последние десятилетия убедительно показа-
но (Леин и др., 2011; Wallenius et al., 2021), что об-
разование сероводорода и его производных, в том 
числе формирование обогащенных гидротроили-
том донных отложений, связано с метаногенезом 
через сульфат зависимое анаэробное окисление 
метана, стимулирующее процесс сульфатредукции. 
Так, в донных осадках водных экосистем выше 
зоны метаногенеза расположен слой, называемый 
сульфат-метановой переходной зоной (Wallenius 
et al., 2021), где встречаются разнонаправленные 
диффузионные потоки метана (восходящий по-
ток) и сульфат-иона (нисходящий поток), кон-
центрации которых в этой зоне снижаются. Метан, 
диффундирующий из нижних слоев отложений, 
в сульфат-метановой переходной зоне окисляет-
ся консорциумом анаэробных метанокисляющих 
архей и сульфатредуцирующих бактерий (Knittel et 
al., 2018), что и объясняет снижение концентраций 
СН4 и, наоборот, повышение концентраций сум-
марного H2S в этой зоне. Поскольку сульфатредук-
торы имеют высокое сродство к большинству ме-
таногенных субстратов, среди которых основными 
являются ацетат и молекулярный водород (Maltby 
et al., 2018), а также термодинамическое преиму-
щество перед метаногенами (Schönheit et al., 1982), 
то образование СН4 обычно подавляется в суль-
фат-метановой переходной зоне и интенсифици-
руется в более глубоких слоях отложений, где орга-
нические вещества еще содержатся в достаточном 
количестве, но подавляющая часть, если не весь, 
сульфат, истощен, что лимитирует сульфатредук-
цию. Описанная зональность протекания биогео-
химических процессов в анаэробной обстановке 
обуславливает обратное распределение концентра-
ций СН4 и H2S, характерное для верхних горизон-
тов донных отложений океанических и морских 
акваторий (Галимов, 1995; Леин, Иванов, 2009).

Общепринято, что в пресноводных объектах, 
из-за относительно небольшой концентрации суль-
фатов в воде, процесс сульфатредукции, сопряжен-
ный с сульфат зависимым анаэробным окислением 
метана, имеет меньшее значение. Это обуславлива-
ет снижение “барьерного” потенциала сульфат-ме-
тановой переходной зоны к сдерживанию эмис-
сии метана в системе “донные отложения — вода” 
и в случае дефицита кислорода у дна — появление 
высоких его концентраций уже в поверхностном 
слое отложений и водной толще, и, как следствие, 
увеличение потока метана в атмосферу (Федоров 
и др., 2007; Гарькуша, Федоров, 2010).

В связи с вышесказанным, изучение сопряжен-
ного распределения метана и сероводорода (и/или 
его производных) имеет особую актуальность, 
связанную как с недостаточной исследованно-
стью биогеохимических циклов газов, негативно 
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влияющих на газовый режим водных экосистем, 
так и значением метана в глобальном изменении 
климата. В настоящей статье проанализированы 
результаты экспедиционных исследований, на-
правленных на изучение сопряженного распреде-
ления концентрации метана и общего содержания 
сульфидной серы (сумма сульфидов, растворенных 
в иловой воде, и кислоторастворимых сульфидов 
твердой фазы осадков) в водотоках степной зоны 
европейской части России (ЕЧР).

ОБЪЕКТЫ, МАТЕРИАЛЫ  
И МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ

Исследования проведены в период с 2008 по 
2023 гг. на 30 водотоках (из них 25 рек, 4 ручья, 
1 канал), относящихся в основном к бассейну 
Азовского моря, за исключением 5 водотоков, рас-
положенных в пределах водосбора Каспийского 
моря (р. Волга) и бессточных областей крупных со-
ляных озер Прикаспийской низменности — Эльтон 
и Баскунчак (табл. 1, рис. 1). Данные исследова-
ния, как правило, проводились в безледный пери-
од (май — ноябрь), кроме двух станций в реках Дон 
и Мертвый Донец (ст. 10 и ст. 11), где отбор проб 
выполнен, в том числе подо льдом.

Все исследованные водотоки расположены 
в степной зоне европейской части России, при 
этом притоки соляных озер Эльтон и Баскунчак 
находятся на самом юге степной зоны, в её наи-
более засушливой подзоне — опустыненных или 
южных степей.

Среди исследованных рек по размеру (табл. 2), 
в соответствии с классификацией (Михайлов и др., 
2008), выделяются 2 большие реки (Дон и Волга) 
с площадью водосборного бассейна более 50000 км2, 
8 средних рек (Западный Маныч, Сал, Тузлов, Чир, 
Калитва, Кундрючья, Миус и Кагальник) с площа-
дью бассейна от 2000 до 50000 км2 и 19 малых рек 
с площадью бассейна менее 2000 км2, среди кото-
рых можно условно выделить ряд ручьев с площа-
дью водосбора менее 50 км2.

Все исследованные водотоки относятся к рав-
нинным, со спокойным характером движения воды 
и, обычно, замерзающим в зимний период. Внутри-
годовое распределение стока характеризуется высо-
ким весенним половодьем, низкой летней и зимней 
меженью и несколько повышенным расходом осе-
нью (Лурье, Панов, 2021). Как правило, в формиро-
вании стока преобладает снеговое питание. Одна-
ко естественный водный режим ряда рек изменен 
искусственно, вследствие перегораживания плоти-
нами; на многих малых водотоках созданы каскады 
прудов. Речные системы часто пересекаются кана-
лами. В результате переброски для орошения воды 
из р. Кубань и Цимлянского вдхр. сильно изменен 
режим рек бассейнов Сала и Маныча. После созда-
ния Цимлянского вдхр. изменен и режим нижнего 
течения р. Дон (Лурье, Панов, 2021).

В ходе исследований в прибрежной зоне (глу-
бины до 0.7 м) водотоков на 44 станциях (табл. 1 
и 2), помимо метана (СН4) и общего содержания 
сульфидной серы (Sсульфид), в различных горизонтах 
56 колонок донных осадков (длиной до 55 см) из-
мерены значения Eh и рН, влажность и плотность; 
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Рис. 1. Карта местоположения станций наблюдения в исследованных водотоках степной зоны ЕЧР.
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Таблица 1. Местоположение станций отбора проб и значения гидрохимических показателей, определяемых 
в воде водотоков

№  
станции Местоположение станций отбора проб Координаты, с. ш. / в. д.

Дата отбора проб
Т,  

°C / рН
Сухой 

ост., г/л* СН4, мкл/л**

1 р. Дон, ниже устья р. Маныч, правый берег 47°14'08.50'' / 40°11'04.80''
октябрь 2008 г. - - 24.8 (1)

2 р. Дон, станица Старочеркасская, 0.1 км ниже 
речного вокзала, правый берег

47°14'22.50'' / 40°01'34.60''
октябрь 2008 г. - - 12.8 (1)

3 р. Дон, в 0.6 км выше впадения протоки Аксай, 
правый берег

47°15'01.20'' / 39°53'13.30''
октябрь 2008 г. - - 31.3 (1)

4 р. Дон, 2.5 км выше впадения р. усть-Койсуг, 
левый берег

47°09'59.20'' / 39°33'53.70''
октябрь 2008 г. - - 39.5 (1)

5 р. Дон, рукав Старый Дон, в 1 км выше впаде-
ния реки Азовки, левый берег

47°07'16.00'' / 39°26'27.80''
октябрь 2008 г. - - 31.7 (1)

6 р. Дон, г. Семикаракорск, паромная переправа, 
левый берег

47°31'45.64'' / 40°45'11.35''
октябрь 2009 г. - - 7.4 (1)

7 р. Дон, х. Старая Станица, правый берег 47°32'32.18'' / 40°48'11.01''
октябрь 2009 г. - - 12.5 (1)

8 р. Дон, станица Манычская, старая пристань, 
левый берег

47°14'04.91'' / 40°14'20.46''
октябрь 2009 г. - - 10.0 (1)

9 р. Дон, х. Колузаево, напротив впадения р. Ма-
лый Койсуг, правый берег

47°08'53.68'' / 39°33'20.44''
октябрь 2009 г. - - 21.6 (1)

10–1 р. Дон, г. Ростова-н/Д, напротив пос. Алексан-
дровка, левый берег

47°14'01.97'' / 39°50'40.66''
май 2011 г.

23.0
- 0.874 43.5–52.6 (2)

10–2 р. Дон, г. Ростова-н/Д, напротив пос. Алексан-
дровка, левый берег

47°14'01.97'' / 39°50'40.66''
август 2011 г.

24.5
8.2 0.700 32.3–108.0 (2)

10–3 р. Дон, г. Ростова-н/Д, напротив пос. Алексан-
дровка, левый берег

47°14'01.97'' / 39°50'40.66''
ноябрь 2011 г.

1.0
- 0.770 21.1–31.8 (2)

10–4 р. Дон, г. Ростова-н/Д, напротив пос. Алексан-
дровка, левый берег, лед — 0.3 м

47°14'01.97'' / 39°50'40.66''
март 2012 г.

0.5
- 0.798 26.6 (1)

11–1 р. Мертвый Донец, г. Ростов-н/Д, ж/д станция 
Первомайская, правый берег

47°11'42.17'' / 39°36'24.77''
май 2011 г.

21.0
- 1.049 56.8–59.3 (2)

11–2 р. Мертвый Донец, г. Ростов-н/Д, ж/д ст. Пер-
вомайская, правый берег

47°11'42.17'' / 39°36'24.77''
август 2011 г.

26.3
8.77 0.974 107.6–183.0 (3)

11–3 р. Мертвый Донец, г. Ростов-н/Д, ж/д ст. Пер-
вомайская, правый берег

47°11'42.17'' / 39°36'24.77''
ноябрь 2011 г.

0.5
- 0.868 8.3–23.0 (2)

11–4 р. Мертвый Донец, г. Ростов-н/Д, ж/д ст. Пер-
вомайская, правый берег, лед — 0.3 м

47°11'42.17'' / 39°36'24.77''
март 2012 г.

0.7
- 0.955 13.8–24.5 (2)

12–1 р. Темерник, г. Ростов-н/Д, ниже зоопарка, ле-
вый берег

47°14'47.10'' / 39°39'36.60''
май 2011 г. - 2.026 74.0–77.1 (2)

12–2 р. Темерник, г. Ростов-н/Д, ниже зоопарка, ле-
вый берег

47°14'47.10'' / 39°39'36.60''
август 2011 г.

22.0
8.04 2.252 186.6–320.5 (2)

12–3 р. Темерник, г. Ростов-н/Д, ниже зоопарка, ле-
вый берег

47°14'47.10'' / 39°39'36.60''
ноябрь 2011 г.

2.0
- 2.111 42.5–43.2 (2)

12–4 р. Темерник, г. Ростов-н/Д, ниже зоопарка, ле-
вый берег

47°14'47.10'' / 39°39'36.60''
март 2012 г.

2.0
- 2.050 43.0 (1)

13 р. Западный Маныч, 0.3 км выше от станицы 
Манычская, левый берег

47°13'59.77'' / 40°16'18.98''
август 2022 г.

23.0
7.75 1.835 13.0–13.7 (2)

14 р. Сал, устье, левый берег 47°31'05.33'' / 40°43'27.13''
август 2022 г.

23.0
7.75 2.124 24.3–26.8 (2)

15 р. Большое Куберле, правый берег 47°02'30.43'' / 42°12'05.69''
август 2022 г.

24.0
7.86 5.056 17.2–18.8 (2)

16 протока Черкасская, пос. Махин, правый берег 47°12'53.31'' / 39°57'16.81''
август 2022 г.

22.5
8.09 1.845 38.2 (1)

17 протока Аксай, район впадения сбросного ка-
нала, правый берег

47°22'15.01'' / 40°10'55.56''
август 2011 г.

29.0
- - 22.8 (1)

18 р. Тузлов, ниже впадения р. Б. Крепкая, левый 
берег

47°34'27.09'' / 39°22'34.73''
август 2011 г.

19.0
- - 19.9 (1)

19 р. Тузлов, в пределах г. Новочеркасск 47°25'54.48'' / 40°05'52.28''
май 2021 г.

23.0
7.92 3.395 11.4 (1)

20 р. Большая Крепкая, ниже х. Атамано-Власовка 47°46'13.08'' / 39°34'49.62''
август 2011 г.

19.0
- - 18.4 (1)
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Табл. 1. Окончание
№ стан-

ции Местоположение станций отбора проб Координаты, с. ш. / в. д.
Дата отбора проб

Т, °C / 
рН

Сухой 
ост., г/л СН4, мкл/л

21 р. Кадамовка, ст. Кривянская, устье 47º24'37.84'' / 40º08'16.89''
август 2011 г.

22.0
8.09 - <0.1 (1)

22 р. Кадамовка, пос. Маркин 47°40'56.90'' / 40°20'22.90''
сентябрь 2015 г.

17.5
7.87 - 6.6 (1)

23–1 р. Грушевка, х. Веселый, устье, правый берег 47°27'18.50''/ 39°59'37.60''
октябрь 2014 г.

9.5
- - 9.3 (1)

23–2 р. Грушевка, х. Веселый, устье, правый берег 47°27'18.50''/ 39°59'37.60''
сентябрь 2015 г.

22.0
7.89 - 12.3 (1)

24–1 р. Аюта, пос. Верхнегрушевский, устье, пра-
вый берег

47°34'00.00'' / 40° 6'49.90''
октябрь 2014 г.

10.0
- - 4.3 (1)

24–2 р. Аюта, пос. Верхнегрушевский, устье, пра-
вый берег

47°34'00.00'' / 40°06'49.90''
май 2021 г.

23.0
7.81 3.820 4.6 (1)

25 р. Чир, с. Суровикино, правый берег 48°35'53.56'' / 42°51'10.52''
август 2022 г.

23.5
8.22 0.927 13.7–19.5 (2)

26 р. Цимла, пос. Красноярский, правый берег 48°24'22.57'' / 42°16'54.65''
август 2022 г.

24.3
8.26 1.553 7.8 (1)

27 р. Калитва, г. Белая Калитва, левый берег 48°10'43.60'' / 40°46'45.00''
сентябрь 2015 г.

21.0
8.78 - 8.5 (1)

28 р. Глубокая, выше пос. Масаловка 48°25'42.40'' / 40°16'35.40''
октябрь 2014 г.

11.0
- 1.975 274.4 (1)

29 р. Кундрючья, пос. Грушевка, левый берег 47°55'14.90'' / 40°40'20.10''
сентябрь 2015 г.

20.0
7.67 - 16.0–28.3 (3)

30 руч. в пос. Синегорский, ул. Макарова 48°00'21.60'' / 40°51'15.50''
сентябрь 2015 г.

18.5
7.71 - 1.2 (2)

31 Донской Магистральный канал, пос. Ново-
мартыновский, правый берег

47°16'29.24'' / 41°43'02.69''
август 2022 г.

25.0
8.05 0.491 5.5 (1)

32 р. Сухая Чубурка, в 1.5 км выше устья 46°55'30.61'' / 38°52'59.68''
август 2016 г.

25.0
8.38 - 28.9 (1)

33 р. Мокрая Чубурка, в 1 км от устья 46°53'53.04'' / 38°50'57.00''
август 2016 г.

23.0
8.26 - 88.0 (1)

34 р. Миус, с. Покровское, левый берег 47°24'55.30'' / 38°53'23.09''
август 2020 г.

18.0
8.16 2.364 38.8 (1)

35 р. Миус, с. Николаевское, левый берег 47°19'24.24'' / 38°51'10.69''
август 2020 г.

22.0
8.26 2.200 18.7 (1)

36 р. Кагальник, х. Платоново-Петровка 47°00'15.81'' / 39°27'19.05''
июль 2017 г.

21.0
7.90 - 12.3–15.7 (2)

37 р. Кагальник, пос. Кагальник, устье 47°04'17.64''/ 39°18'47.22''
июль 2017 г.

25.0
- - 49.7 (1)

38 протока Ерик, ниже оз. Пиленкино 47°00'40.87'' / 39°27'10.11''
июль 2017 г.

- 
7.85 - 9.1–59.8 (2)

39 протока Ерик, выше оз. Пиленкино 47°00'25.02'' / 39°28'26.84''
июль 2017 г.

25.0
8.91 - 59.5 (1)

40 р. Волга, станция водного транспорта “Крас-
ноармейск”, правый берег

48°31'42.98'' / 44°33'39.55''
август 2022 г.

24.0
8.24 0.306 11.6–17.9 (2)

41 р. Сморогда 49°06'52.98'' / 46°50'41.88''
май 2019 г.

21.0
7.98 7.251 39.0–45.0 (2)

42 руч. Горькая речка, в 0.1 км ниже дамбы, 
правый берег

48°13'10.40'' / 46°58'43.56''
июнь 2023 г.

28.0
5.56 258.7 1371–2007 (2)

43–1 руч. улан-Благ, устье 48°14'40.20'' / 46°49'16.98''
май 2019 г.

24.0
7.10 149.9 47.1–84.3 (2)

43–2 руч. улан-Благ, устье 48°14'39.18'' / 46°49'11.35''
июнь 2023 г.

26.0
7.18 184.0 21.1 (1)

44 руч. балки Пещерная 48°16'15.52'' / 46°49'20.65''
июнь 2023 г.

21.0

7.27 59.36 13.6 (1)

*Для притоков озер Эльтон и Баскунчак приведена сумма ионов; ** — в скобках количество измерений.



ГЕОХИМИЯ        том   69       № 8         2024

740 ГАРьКушА и др.

Таблица 2. Пределы изменения, среднее арифметическое и медиана концентраций метана и сульфидной серы 
в водотоках

№ п/п Водоток
Длина, км /  

Площадь 
водосбора, км2

СН4 в воде, 
мкл/л*

Донные отложения**

h,  
см / n

СН4, мкг/г 
влажного 

осадка

Sсульфид, мг/г 
влажного 

осадка
Бассейн Азовского моря

1 р. Дон, впадает в Таганрогский залив 
Азовского моря

1870
422000

7.4–108.0 (16)
31.7 / 29.0

55
74

0.04–51.00
7.02 / 3.25

0.015–2.700
0.749 /0.561

2 р. Темерник, правый приток р. Дон 33
293

42.5–320.5 (7)
112.4 / 74.0

25
21

0.86–30.00
5.81 / 2.23

0.412–4.410
2.101 / 1.340

3 р. Западный Маныч, левый приток 
р. Дон

629
48434

13.3–13.7 (2)
13.5

10
3

0.15–11.90
5.40 / 4.14

0.013–2.720
1.611 / 2.100

4 р. Сал, левый приток р. Дон 778
21300

24.3–26.8 (2)
25.6

20
4

0.74–12.70
4.47 / 2.22

0.383–1.360
0.764 / 0.656

5 р. Большое Куберле, левый приток 
р. Сал

133
1960

17.2–18.8 (2)
18.0

30
4

0.34–1.15
0.68 / 0.61

0.236–0.819
0.460 / 0.392

6 пр. Черкасская, левый приток р. Дон 10
- 38.2 (1) 20

4
3.74–22.80
17.1 / 21.0

0.905–2.810
1.754 / 1.650

7 пр. Аксай, правый приток р. Дон 79
1390 22.8 (1) 15

4
1.57–21.70
7.30 / 2.96

0.140–0.430
0.315 / 0.345

8 р. Тузлов, левый приток р. Аксай 182
4680

11.4–19.9 (2)
15.7

10
6

<0.01–1.35
0.48 / 0.17

0.060–3.190
1.048 / 0.715

9 р. Большая Крепкая, левый приток 
р. Тузлов

78
586 18.4 (1) 20

5
0.08–0.88
0.52 / 0.60

0.820–3.620
2.396 / 2.890

10 р. Кадамовка, левый приток р. Тузлов 80
468

<0.1–6.6 (2)
3.3

15
7

0.45–3.56
1.62 / 1.94

0.880–2.980
1.654 /1.530

11 р. Грушевка, левый приток р. Тузлов 82
941

9.3–12.3 (2)
10.8

20
9

0.92–7.60
2.82 / 2.12

0.470–2.160
1.287 / 1.200

12 р. Аюта, правый приток р. Грушевки 47
318

4.3–4.6 (2)
4.5

25
9

0.04–1.33
0.75 / 0.81

0.040–3.080
1.919 / 2.570

13 р. Чир, впадает в Цимлянское вдхрн. 361
9580

13.7–19.5 (2)
16.6

12
3

0.06–0.41
0.22 / 0.18

0.005–0.576
0.206 / 0.037

14 р. Цимла, впадает в Цимлянское вдхрн. 186
1510 7.8 (1) 12

3
0.02–0.92
0.34 / 0.07

0.005–1.070
0.634 / 0.828

15 р. Калитва, левый приток р. Северский 
Донец

308
10600 8.5 (1) 12

4
0.47–1.82
1.06 / 0.97

0.950–2.300
1.830 / 2.035

16 р. Глубокая, левый приток р. Северский 
Донец

123
1400 274.4 (1) 20

5
9.36–26.80
16.21 / 12.9

1.840–2.210
2.050 / 2.130

17 р. Кундрючья, правый приток р. Север-
ский Донец

244
2320

16.0–28.3 (3)
22.2 / 22.3

10
3

1.93–5.84
3.80 / 3.64

0.430–4.220
2.547 / 2.990

18 руч. в пос. Синегорский, правый при-
ток р. Сев. Донец

4
- 1.2 (1) 10

4
0.02–0.17
0.08 / 0.06

<0.001–0.050
0.023 / 0.020

19 Донской Магистральный канал 190
- 5.5 (1) 10

3
0.13–1.30
0.65 / 0.52

0.005–0.130
0.054 / 0.027

20 р. Мертвый Донец, рукав р. Дон, впада-
ет в Таганрогский залив

36
-

8.3–183.0 (9)
72.9 / 56.8

20
17

0.45–19.10
4.90 / 2.85

0.230–1.250
0.784 / 0.840

21 р. Сух. Чубурка, впадает в Таганрогский 
залив

8
- 28.9 (1) 10

3
0.08–0.12
0.10 / 0.09

0.212–0.216
0.213 / 0.212

22 р. Мокрая Чубурка, впадает в Таганрог-
ский залив

92
- 88.0 (1) 5

2
0.01–0.06

0.03
0.068–0.094

0.081

23 р. Миус, впадает в Миусский лиман Та-
ганрогского залива

258
6680

18.7–38.8 (2)
28.8

15
7

0.07–27.20
4.10 / 0.17

<0.001–3.202
1.362 / 1.074

24 р. Кагальник, впадает в дельту р. Дон 162
5040

12.3–49.7 (3)
25.9 / 15.7

30
11

0.04–20.10
5.99 / 0.39

0.041–1.320
0.479 / 0.186

25 пр. Ерик, левый приток р. Кагальник 3.6
-

9.1–59.8 (3)
42.8 / 59.5

35
12

0.17–3.42
1.91 / 2.16

0.005–0.982
0.350 / 0.320

Итого водотоки бассейна Азовского 
моря

<0.1–320.5 (69)
43.3 / 23.0

55
227

<0.01–51.0
4.96 / 1.57

<0.001–4.410
1.046 / 0.764

Водотоки Прикаспийской низменности

26 р. Волга, впадает в Каспийское море 3531
1360000

11.6–17.9 (2)
14.8

10
3

0.04–0.28
0.14 / 0.10

0.182–0.420
0.305 / 0.313
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Табл. 2. Окончание

№ п/п Водоток
Длина, км 
/ Площадь 

водосбора, км2

СН4 в воде, 
мкл/л

Донные отложения

h, см 
/ n

СН4, мкг/г 
влажного 

осадка

Sсульфид, мг/г 
влажного 

осадка

27 р. Сморогда, впадает в оз. Эльтон 21
130

39.0–45.0 (2)
42.0

25
6

0.08–2.45
1.31 / 1.38

1.610–4.500
2.593 / 2.490

28 руч. Горькая речка, впадает в оз. 
Баскунчак

8
11

1371–2007 (2)
1689

24
6

4.59–24.80
8.94 / 6.16

0.013–1.990
0.786 / 0.446

29 руч. улан-Благ, впадает в оз. Баскунчак 3
-

21.0–84.3 (3)
50.8 / 47.1

35
11

0.04–1.14
0.36 / 0.24

0.060–4.250
1.321 / 1.020

30 руч. балки Пещерная, впадает в оз. 
Баскунчак

3
- 13.6 (1) 27

4
0.39–1.80
0.96 / 0.83

0.220–4.100
2.690 / 3.220

Итого водотоки Прикаспийской 
низменности

11.6–2007 (10)
365.8 / 42.0

35
30

0.04–24.8
2.33 / 0.55

0.013–4.500
1.549 / 1.230

ИТОГО ВОДОТОКИ ЕЧР <0.1–2007 (79)
84.1 / 24.3

55
257

<0.01–51.0
4.58 / 1.35

<0.001–4.500
1.111 / 0.813

*В числителе приведены пределы изменения, в знаменателе — среднее арифметическое / медиана, в скобках количество измерений; ** — 
для СН4 и Sсульфид в донных отложениях в числителе приведены пределы изменения, в знаменателе — среднее арифметическое / медиана; 
h — мощность опробованного горизонта отложений, см; n — количество измерений.

в поверхностном слое воды, наряду с СН4, на ряде 
станций определены содержания сухого остатка, 
значения рН и температуры. Для вод притоков озер 
Эльтон и Баскунчак определены концентрации ос-
новных ионов (в настоящей работе приведена их 
сумма). Пробы донных отложений отобраны с по-
мощью полипропиленовой трубки с остро заточен-
ными краями и поршнем для выдавливания керна. 
При отборе проб трубку с максимальным усилием 
вдавливали в отложения до упора.

В одном из малодебитных подземных источни-
ков, разгружающихся в долине ручья Горькая реч-
ка (приток оз. Баскунчак), отобраны пробы воды 
на СН4. Для отбора проб применялись оригиналь-
ные способ отбора и устройство, представляющее 
собой 0.4 литровую емкость-цилиндр с открытыми 
основанием и верхом. устройство аккуратно вре-
залось в отложения (на глубину до 4–5 см), из ко-
торых выходит родник, так чтобы не нарушить их 
структуру, а родник оказался в центре основания 
данной емкости. После того как было накоплено 
около 100 мл подземной воды, через верхнее от-
верстие в емкости с помощью шланга отобраны 
2 пробы воды во флаконы, предназначенные для 
последующего определения метана. Флаконы при 
отборе проб устанавливали на дне лунки, выкопан-
ной рядом с емкостью для обеспечения самотека.

Отбор, транспортировка, хранение проб и по-
следующее определение метана и сульфидной 
серы проведены согласно аттестованным мето-
дикам (РД 52.24.511–2013; РД 52.24.512–2012; 
РД 52.24.525–2011). Измерение СН4 выполнено на 
газовом хроматографе “Хроматэк-Кристалл 5000.2” 
с дозатором равновесного пара на пламенно-иони-
зационном детекторе. Измерение массовой доли 
Sсульфид основано на переводе сульфидов донных 

отложений в сероводород действием соляной кис-
лоты и последующей отдувке сероводорода азотом 
особой чистоты в раствор гидроксида натрия и его 
определения фотометрическим методом с N, N-ди-
метил-п-фенилендиамином (РД 52.24.525–2011). 
При этом в общее содержание Sсульфид входят как 
растворенные в иловой воде свободный сероводород 
(сумма недиссоциированных молекул H2S, ионов 
гидросульфида НS– и ионов сульфида S2–) и суль-
фиды щелочных металлов, так и сульфиды, содер-
жащиеся в твердой фракции, которые представляют 
собой сульфиды железа и тяжелых металлов, нерас-
творимые в воде, но растворимые в кислоте.

Определение СН4 и Sсульфид проведено при 
естественной влажности отложений, при этом 
их концентрации выражены соответственно  
в мкг/г и мг/г влажного осадка (вл. о.). Одновре-
менно с отбором проб в заранее взвешенные и про-
нумерованные бюксы отобрана навеска отложений 
для определения их влажности и плотности. Вели-
чины Eh и pH измерены с помощью электродов 
портативного рН метра иономера — “Экотест 2000” 
сразу после отбора проб. Содержание сухого остат-
ка и основных ионов в воде определено по стан-
дартным методикам (Руководство по химическому 
анализу …, 2009).

РЕЗуЛьТАТЫ ИССЛЕДОВАНИЯ  
И ИХ ОБСуЖДЕНИЕ

Температура вод водотоков в период исследо-
ваний варьировалась в диапазоне от 0.5 до 29 °C, 
с минимальными значениями в ноябре и мар-
те (до 2 °C) и максимальными в летние месяцы 
(см. табл. 1). Для исследованных вод водотоков 
в основном характерна слабощелочная и щелочная 
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0
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<0.01
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1 3

0.001-0.100

1.01-10.00

10.1-100.0
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>1.000

>1000.0

0
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0

50

100
%

%

%
CH4, мкг/г

Sсульфид, мг/г

CH4, мкл/л

(а)

(б)

(в)

100.1-1000.0

47

<0.001 0.011-0.100

среда (рН – от 7.67 до 8.91, в среднем 8.10). Ис-
ключением являются воды притоков оз. Баскунчак, 
значения рН в которых изменялись в слабокислом 
и нейтральном диапазоне (от 5.56 до 7.27, в сред-
нем 6.78), что обусловлено существенным преобла-
данием в формировании их стока подземного пита-
ния (Гарькуша и др., 2023).

В условиях характерного для территории степ-
ной зоны недостаточного увлажнения и засуш-
ливого климата воды многих средних и малых 
водотоков, в соответствии с классификацией 
О. А. Алекина (Алекин, 1970), имеют высокую 
минерализацию. Так, содержание сухого остат-
ка в воде рек Западный Маныч, Сал, Большое 
Куберле, Тузлов, Аюта, Глубокая, Миус, Цимла, 
Темерник и протоки Черкасская, относящихся 
к водотокам бассейна Азовского моря, составляет 
1.553–5.056 г/л (в среднем 2.472 г/л). Значитель-
но более высокая минерализация (59.4–258.7 г/л,  
в среднем 163.0 г/л) характерна для притоков 
оз. Баскунчак, что обусловлено разгрузкой в их 
долинах восходящих подземных водно-газовых 
потоков, насыщающихся солью при взаимодей-
ствии с соляными линзами, находящимися под 
слоем осадочных пород (Гарькуша и др., 2023).

Концентрации СН4 в воде исследованных водо-
токов варьируются от <0.1 до 2007 мкл/л (в сред-
нем 84.1 мкл/л, медиана 24.3 мкл/л) (табл. 1 и 2), 
при этом наибольшее количество значений (72 %) 
приходится на диапазон 10.1–100.0 мкл/л (рис. 2а). 
Минимальные концентрации (<10.0 мкл/л) уста-
новлены в воде рек Калитва, Кадамовка, Аюта 
и ручья в пос. Синегорский, протекающих в райо-
не исследования в пределах восточных и юго-вос-
точных склонов Донецкого кряжа, а также в воде 
р. Цимла и Донского магистрального канала, со-
единяющего бассейны р. Дон (канал вытекает из 
Цимлянского водохр.) и р. Маныч (Веселовское 
водохр.).

Аномально высокие концентрации СН4 (1371–
2007 мкл/л) выявлены в воде ручья Горькая речка 
(притока оз. Баскунчак), что, вероятно, обусловле-
но его поступлением в составе вод многочисленных 
малодебитных подземных источников, разгружа-
ющихся в долине ручья. В одном из таких малоде-
битных источников, расположенных в пойме ру-
чья, измеренные в это же время концентрации СН4 
составляли 5725–8895 мкл/л. Достаточно высокие 
концентрации СН4 наблюдались в период экспеди-
ционных исследований в августе 2011 г. в воде рек 
Мертвый Донец (107.6–183.0 мкл/л) и Темерник 
(186.6–320.5 мкл/л), подверженных влиянию про-
мышленных и хозяйственно-бытовых сточных вод  
г. Ростов-на-Дону (Бакаева и др., 2014; Кото-
ва, Князева, 2022), а также в октябре 2014 г. на 
слабопроточном, заиленном участке р. Глубокая 
(274.4 мкл/л), испытывающей загрязнение фосфор-
содержащими веществами (Гибель рыбы …, 2016). 

Во всех этих сильно эвтрофированных водотоках 
периодически наблюдается массовая гибель рыбы, 
информация, о чем публикуется на сайтах инфор-
мационных агентств и природоохранных органи-
заций (Специалисты оценивают ущерб …, 2006;  
Минприроды подтвердили массовую …, 2023).

Донные осадки исследованных участков водо-
токов представлены илисто-песчаными отложе-
ниями, как правило, от темно-серого до черного 
цвета по всей длине отобранной колонки. Подоб-
ный цвет отложений, наряду с восстановительны-
ми условиями (Eh от –350.0 до +4.0 мВ, в среднем 

–159.7 мВ; количество определений n = 179) и не-
редко (до 15 % проб) ощущаемым запахом серо-
водорода разной интенсивности, свидетельствует 
об активно идущих процессах сульфатредукции 
с метаболизмом образуемого сероводорода до ги-
дротроилита (Волков, 1984). Значения рН отложе-
ний варьируются от 6.01 до 8.21 (в среднем 7.39; 
количество определений n = 172), при этом для 
большинства отложений характерна нейтральная 
(44 % проб) или слабощелочная (48 % проб) сре-
да, и лишь в отдельных горизонтах отложений во-
дотоков Тузлов, Большая Крепкая, Горькая реч-
ка и улан-Благ наблюдается слабокислая среда 
(рН <6.5). В таких кислотно-щелочных условиях 
ощущаемый по запаху свободный сероводород на-
ходится в основном в виде недиссоциированных 

Рис.  2. Частота встречаемости концентраций СН4 
в воде (а), а также концентраций СН4 (б) и Sсульфид (в) 
в донных отложениях водотоков степной зоны ЕЧР 
(проанализирован весь массив данных).
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молекул H2S и ионов гидросульфида НS– в соотно-
шении 30 % к 70 % молей при расчете на среднее 
значение рН (Никаноров, Иваник, 2014). Влаж-
ность донных осадков варьируется в пределах 15.3–
68.1 %, плотность — 1.23–2.77 г/см3, обычно, соот-
ветственно, уменьшаясь и увеличиваясь к нижним 
горизонтам. При этом из-за изменения грануло-
метрического и минерального составов отложе-
ний по вертикальному профилю, не всегда макси-
мальная влажность наблюдается в поверхностном 
слое, а максимальная плотность в самом нижнем 
горизонте.

Концентрации СН4 и Sсульфид в донных отложе-
ниях изученных водотоков изменяются соответ-
ственно в диапазоне от <0.01 до 51.0 мкг/г вл. о. (ме-
диана — 1.35 мкг/г, среднее значение — 4.58 мкг/г) 
и от <0.001 до 4.50 мг/г вл. о. (медиана — 0.813 мг/г, 
среднее значение — 1.111 мг/г) (табл. 2). Сравнение 
с другими типами водных объектов — водотоки се-
вера ЕЧР (устьевые участки рек Северная Двина 
и Кянда, и их притоки), водохранилища юга ЕЧР, 
пресные и минерализованные озера, пресные 
и морские лиманы Азово-Черноморского бассейна, 
Азовское море (Федоров и др., 2014; 2023; Гарьку-
ша, Федоров, 2014, 2022; Гарькуша и др., 2019, 2022, 
2023; Fedorov et al., 2019; Gar’kusha, Fedorov, 2022) 
показывает, что в целом для отложений водотоков 
степной зоны ЕЧР характерны одни из самых вы-
соких медианных и средних концентраций СН4 
и Sсульфид, что свидетельствует об активно протека-
ющих процессах метаногенеза и сульфатредукции.

Следует отметить, что во многих водотоках бас-
сейна Азовского моря, в том числе р. Дон, содержа-
ние Sсульфид, как правило, выше, чем в более соленом 
Азовском море, в отложениях которого массовая 
доля Sсульфид варьируется от <0.005 до 2.93 мг/г (меди-
ана 0.26 мг/г, среднее содержание 0.44 мг/г, n = 107, 
максимальная глубина кернов до 0.7 м) (Fedorov et 
al., 2019; Gar’kusha, Fedorov, 2022). Возможно, это 
связано с различным соотношением содержаний 
основных форм восстановленной серы в исследо-
ванных отложениях Азовского моря и водотоков 
и, в частности, с увеличением в твердой фазе осад-
ков водотоков доли сульфидной серы (кислоторас-
творимых сульфидов). Это, согласно (Волков, 1984), 
может наблюдаться в строго анаэробных условиях, 
с достаточным для связывания образующегося H2S 
содержанием реакционноспособного железа (глав-
ным образом Fe2+), что приводит к отсутствию из-
бытка H2S и его окислителей. В этом случае, об-
разование кислоторастворимых сульфидов не со-
провождается значительным накоплением пирита 
(пиритизацией) или других восстановленных форм 
серы, что, наряду со стабильностью кислотораство-
римых сульфидов в твердой фазе осадков, обусла-
вливает их высокое содержание и доминирование 
над всеми остальными производными H2S (Волков, 
1984), а значит дает возможность по концентрациям 

сульфидной серы судить об интенсивности процес-
сов сульфатредукции. Такие условия, в целом, ха-
рактерны для отложений исследуемых водотоков 
и в меньшей степени для Азовского моря, изучен-
ные отложения которого более аэробны (аэроб-
но-анаэробные) (Хрусталев, 1999; Гарькуша, Фе-
доров, 2010; Gar’kusha, Fedorov, 2022) и, вероятно, 
содержат меньше, чем в водотоках, реакционных 
форм железа, из-за снижения концентраций, как 
взвешенной, так и растворенной его форм в воде по 
направлению “река — море” (Фёдоров и др., 2016). 
Это, при относительно высоких концентрациях 
органического вещества в отложениях Азовско-
го моря (Федоров и др., 2009), по всей видимости, 
обуславливает превышение продуктивности суль-
фатредукции над ресурсом реакционноспособного 
железа. В таких условиях уменьшение содержания 
сульфидной серы в твердой фазе осадков и ее доли 
в суммарном сероводороде, вероятно, происходит за 
счет преимущественного использования имеющего-
ся реакционноспособного железа и образующихся 
сероводорода, а также части кислоторастворимых 
сульфидов на процессы пиритизации, что типично 
для морских экосистем (Волков, 1984).

В отложениях водотоков наиболее часто встре-
чаемыми являются диапазоны концентраций СН4 
1.01–10.0 мкг/г и 0.11–1.00 мкг/г, на которые со-
ответственно приходится 40 и 28 % отобранных 
проб (рис. 2б). Для Sсульфид наиболее встречаемы-
ми (86 %) являются концентрации выше 0.10 мг/г, 
с преобладанием диапазона концентраций от 
0.101 до 1.00 мг/г (47 %). Наиболее высокие кон-
центрации СН4 (медианы — от 2.12 до 21.0 мкг/г) 
зафиксированы в порядке убывания в водотоках 
Черкасская, Глубокая, Горькая речка, Западный 
Маныч, Кундрючья, Дон, Аксай, Мертвый До-
нец, Темерник, Сал, Ерик и Грушевка (табл. 2). 
Наиболее высокие концентрации Sсульфид (меди-
аны — от 1.20 до 3.22 мг/г) наблюдаются в ручье 
балки Пещерная, реках Кундрючья, Большая 
Крепкая, Аюта, Сморогда, Глубокая, Западный 
Маныч, Калитва, Черкасская, Кадамовка, Темер-
ник и Грушевка. Минимальные концентрации как 
СН4 (медиана — <0.15 мкг/г), так и Sсульфид (медиа-
на — <0.10 мг/г) зафиксированы в песчано-алеври-
товых и песчано-гравийно-алевритовых отложени-
ях р. Мокрая Чубурка и ручья в пос. Синегорский. 
Такими же низкими концентрациями СН4 (меди-
аны — <0.15 мкг/г), при более высоких концен-
трациях Sсульфид (медианы — 0.212–0.828 мг/г), ха-
рактеризуются алевритопелитовые отложения рек 
Цимла и Сухая Чубурка, а также песчано-алеври-
товые отложения р. Волга.

Распределение СН4 по вертикальному разрезу 
большинства колонок (43 из 56) отложений иссле-
дованных водотоков (рис. 3) характеризуется увели-
чением его концентраций от поверхностного 0–2 см 
слоя к более нижним горизонтам. При этом неред-
ко максимальные его концентрации отмечаются уже 
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в 2–5 см слое (12 из 43 колонок), чаще — на глубине 
5–20 см от поверхности дна (25 колонок), в редких 
случаях — в более глубоких слоях (3 колонки — стан-
ции №№ 15, 24–1, 43–1), после чего концентрации 
СН4 уменьшаются, в том числе до минимальных 
значений. Последнее, вероятно, обусловлено сни-
жением лабильности органического вещества вниз 
по разрезу отложений (Федоров и др., 2007; Гарьку-
ша, Федоров, 2010). Иногда наблюдаются два пика 
повышенных его концентраций (4 колонки — стан-
ции №№ 3, 8, 9, 38).

В некоторых колонках (13 из 56) максималь-
ные концентрации метана установлены в поверх-
ностном 0–2 см горизонте донных отложений. Для 
большинства таких колонок, как правило, харак-
терно, либо значительное преобладание тонкозер-
нистых фракций в поверхностном слое, по сравне-
нию с нижними более опесчаненными горизонтами 
(станции №№ 14, 27, 34, 35, 37, 40), и/или наличие 

в поверхностном слое полуразложившихся остатков 
водных растений (станции №№ 8, 11–1, 39).

Аналогичное распределение по вертикальному 
профилю изученных отложений в целом характерно 
и для концентраций Sсульфид. Некоторым отличием 
от распределения СН4 является более частая фик-
сация максимальных концентраций Sсульфид в менее 
глубоких горизонтах отложений — в 0–2 и 2–5 см 
слоях (33 из 56 колонок), что установлено и для ис-
следованных нами (Гарькуша, Федоров, 2022) водо-
хранилищ и прудов бассейна Азовского моря.
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Рис. 3. Распределение концентраций СН4 в мкг/г (1) 
и Sсульфид в мг/г (2) по вертикальному профилю дон-
ных отложений водотоков степной зоны ЕЧР (Место-
положение станций отбора проб приведено в табл. 1).

Рис.  4. Распределение концентраций СН4 в мкг/г 
и Sсульфид в мг/г по вертикальному профилю дон-
ных отложений рек Дон (а), Мертвый Донец (б) 
и Темерник (в) в периоды сезонных наблюдений: 
1 – 25.05.2011 г., 2 – 04.08.2011 г., 3 – 28.11.2011 г., 
4 – 14.03.2012 г.
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На примере рек Мертвый Донец, Темерник 
и Дон, где на одних и тех же станциях (табл. 1, 
рис. 3, станции №№ 10, 11, 12, а также рис. 4) про-
ведены сезонные наблюдения за распределением 
СН4 и Sсульфид по вертикальному профилю отложе-
ний, видно, что их концентрации изменяются не 
только по величине, но и по расположению мак-
симальных и минимальных значений. Как правило, 
максимальные концентрации СН4 и Sсульфид наблю-
даются в летний период (август), минимальные — 
зимой (март, подледный период) и весной (май). 
При этом наиболее отчетливый пик максимума 
СН4 фиксируется летом на глубине от 5 до 15 см 
от поверхности отложений, в остальные периоды, 
наряду с существенно меньшими его концентра-
циями, профиль распределения СН4 сглажен. В то 
же время сезонные различия по концентрациям 
Sсульфид в отложениях менее выражены, чем по СН4, 
с несколько более значительной амплитудой в по-
верхностном 0–5 см слое. Для установления фак-
торов, обуславливающих наблюдаемые сезонные 
изменения концентраций СН4 и Sсульфид по профи-
лю отложений, требуются дополнительные иссле-
дования. Можно предположить, что эти измене-
ния в основном связаны с динамикой температуры 
и окислительно-восстановительного потенциала, 
влияющих на интенсивность образования и окис-
ления СН4 и H2S, а для концентраций Sсульфид также, 
возможно, и с перераспределением форм восста-
новленной серы по профилю отложений.

Корреляционный анализ всего блока данных 
показывает слабую прямую связь (рис. 5а, коэффи-
циент корреляции r = 0.13, коэффициент значимо-
сти P <0.05) между концентрациями СН4 и Sсульфид 
в донных отложениях изученных водотоков. Это 

несколько противоречит характерной для отложе-
ний океанических и морских акваторий зональ-
ности протекания биогеохимических процессов 
в анаэробной обстановке, обуславливающей об-
ратную зависимость между концентрациями СН4 
и Н2S (Введение). Между тем, в ходе исследований 
авторов, проведенных в Рыбинском вдхр. (Федоров 
и др., 2007), водохранилищах и осолоненных лима-
нах юга ЕЧР (Гарькуша, Федоров, 2022; Гарькуша 
и др., 2022), устьевых областях рек Дон (Гарькуша, 
Федоров, 2010) и Северной Двины (Гарькуша, Фе-
доров, 2014), также, как и в водотоках, установлено 
наличие не высоких, но значимых прямых связей 
между концентрациями СН4 и Sсульфид, что указыва-
ет на синхронность процессов метаногенеза и суль-
фатредукции в отдельных слоях отложений пере-
численных водоемов и водотоков.

Ранее в работах (Oremland, Teylor, 1978; Pimenov 
et al., 1993; Holmer, Kristensen, 1994; Галимов, 1995; 
Buckley et al., 2008; Jørgensen, Parkes, 2010) пока-
зано, что пространственная разобщенность ме-
таногенов и сульфатредукторов не является обя-
зательной и обе группы микроорганизмов могут 
развиваться в одном горизонте, даже при высоких 
концентрациях сульфатов, при этом во многих 
случаях пики скорости сульфатредукции и мета-
ногенеза, а также концентраций СН4 и H2S совпа-
дают. Так, в зоне анаэробных осадков Бенгальско-
го апвеллинга (одного из наиболее продуктивных 
районов океана) зафиксировано синхронное раз-
витие процессов сульфатредукции и метаногенеза 
(Pimenov et al., 1993), обусловленное накоплением 
ацетата и триметиламина, образующихся при раз-
ложении холина и глиценбетаина — продуктов рас-
пада фито и зоопланктона (King, 1984). Отмечается, 
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что преимущественным субстратом для развития 
метаногенов, изолированных из осадков шельфа 
зоны апвеллинга, был триметиламин, не являю-
щийся питательным субстратом для сульфатре-
дуцирующих бактерий. Аналогичный механизм 
образования СН4 и H2S описан в работе (Fiebig, 
Cottshalk, 1983), в которой показано существова-
ние пищевой цепи между сульфатвосстанавливаю-
щими и метанобразующими бактериями на среде 
с холином и сульфатами. Метабиотический рост 
этих бактерий способствовал полной минерализа-
ции холина до метана, сероводорода, углекислоты 
и аммония. При этом метаногенез протекал в две 
фазы. В течение первой фазы сульфатредукторы 
полностью разрушали холин с образованием три-
метиламина, ацетата и H2S, а метаногены сбражи-
вали триметиламин до СН4, NH4

+ и СО2 через ди-
метил- и метиламин как интермедиаты. Во вторую 
фазу метаногенеза происходил катаболизм ацетата, 
с образованием СН4 и СО2 (Fiebig, Cottshalk, 1983). 
В целом, анализ собственных данных и опублико-
ванных работ позволяет заключить, что в условиях 
повышенного содержания органических веществ, 
даже при наличии сульфатов, взаимоотношения 
между сульфатредукторами и метаногенами могут 
носить метабиотический характер.

Кроме этого, синхронное образование СН4 
и H2S может быть обусловлено протеканием в от-
ложениях альтернативных процессов их генерации. 
Например, в донные осадки участков, куда сбра-
сываются загрязненные фекалиями стоки, а так-
же стоки с сельскохозяйственных полей, возмо-
жен привнос сульфитредуцирующих клостридий, 
способных образовывать H2S (Fedorov et al., 2019). 
При этом в таких местах метаногенез может идти 
по неконкурентному пути восстановления метили-
рованных аминов, которые не используются суль-
фатредукторами (Maltby et al., 2018).

Между концентрациями СН4 в 0–2 см слое дон-
ных отложений и в поверхностном слое воды для 
всего массива данных значимая связь отсутствует 
(r = 0.2, P > 0.05) (рис. 5б). Однако, если исклю-
чить из массива одну точку с аномально высокими 
концентрациями СН4 (в среднем 1689 мкл/л), по 
всей видимости, обусловленными его поступле-
нием в руч. Горькая речка с подземными водами, 
то прямая связь станет значимой и ее теснота уве-
личится (r = 0.35, P <0.01). Это согласуется с ра-
ботой (Федоров и др., 2007), в которой показано, 
что в таких неглубоких водных объектах как р. Дон 
с притоками, Таганрогский залив, Рыбинское вдхр. 
и шхеры Ладожского оз., тесная прямая связь на-
блюдается не только между концентрациями мета-
на в донных осадках и придонном слое воды, но 
и в донных осадках и поверхностном слое воды. 
На 1–2 порядка более высокие концентрации ме-
тана в отложениях, по сравнению с водной толщей, 
в перечисленных водных объектах, в том числе 
и в рассматриваемых в настоящей статье водотоках, 

обуславливают существование диффузионного по-
тока из осадков в воду и, как следствие, наличие 
вышеобозначенных прямых зависимостей.

Наблюдается обратная зависимость между кон-
центрациями Sсульфид и значениями Eh (рис. 5г, 
r = –0.37, P <0.01), установленная также в отложе-
ниях лиманов и водохранилищ юга европейской 
части России (Гарькуша, Федоров, 2022; Гарьку-
ша и др., 2022). Данная связь объясняется тем, что 
при деструкции органических и неорганических 
веществ расходуется кислород, а, следовательно, 
снижается окислительно-восстановительный по-
тенциал. Это приводит к активизации анаэробных 
процессов в отложениях, в ходе которых такие ак-
цепторы электронов как NO3

– (денитрификация), 
Mn4+, Fe3+, SO4

2– (сульфатредукция) и Н2+СО2 
(метаногенез) в соответствии с термодинамикой 
(снижением выхода энергии в направлении от де-
нитрификации к метаногенезу) последовательно 
используются для анаэробного окисления органи-
ческого вещества (Froelich et al., 1979). Не все эти 
процессы активно протекают в анаэробной среде 
донных осадков и, в случае отсутствия или неболь-
шого количества перечисленных акцепторов элек-
тронов, некоторые из процессов могут либо пол-
ностью подавляться, либо протекать в небольшом 
по мощности слое. Поскольку водотоки степной 
зоны европейской части России, как правило, на-
ряду с достаточно большим содержанием сульфа-
тов в воде (более 100–200 мг/л (Никаноров, 2011)), 
характеризуются и анаэробными условиями в от-
ложениях, то в последних идут процессы сульфа-
тредукции, особенно интенсивные, судя по кон-
центрациям Sсульфид, в верхних горизонтах.

Обращает внимание отсутствие значимых свя-
зей между Eh и концентрациями СН4 (рис. 5в), 
также характерное для донных осадков лиманов 
и водохранилищ юга европейской части России 
(Гарькуша, Федоров, 2022; Гарькуша и др., 2022). 
Это, вероятно, обусловлено тем, что в анаэробных 
условиях, которые повсеместно наблюдаются в ис-
следованных отложениях, окислительно-восстано-
вительный потенциал (Eh) перестает играть роль 
ограничивающего фактора для метаногенеза. По 
всей видимости, в восстановительной обстановке 
образование СН4 определяется главным образом 
наличием питательных субстратов и конкуренци-
ей за них метаногенных архей с другими видами 
анаэробных микроорганизмов и, прежде всего, 
бактериями-сульфатредукторами.

ВЫВОДЫ

1. Для многих средних и малых водотоков степ-
ной зоны европейской части России, относящих-
ся к бассейну Азовского моря и расположенных 
в условиях засушливого климата, характерна вы-
сокая минерализация вод (до 5.056 г/л). Еще более 
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высокая минерализация (59.4–258.7 г/л) наблюда-
ется в воде притоков оз. Баскунчак, в питании ко-
торых доминирующую роль играет разгрузка в их 
долинах высокоминерализованных подземных вод.

2. Концентрации СН4 в воде исследованных 
водотоков варьируются от <0.1 до 2007 мкл/л (ме-
диана 24.3 мкл/л), при этом наибольшее коли-
чество значений (72 %) приходится на диапазон 
10.1–100.0 мкл/л. Максимальные концентрации 
СН4 (1371–2007 мкл/л) установлены в воде ручья 
Горькая речка, в долине которого происходит раз-
грузка вод многочисленных малодебитных подзем-
ных источников, содержащих аномально большие 
концентрации СН4 (до 8895 мкл/л). Относительно 
высокие концентрации СН4 (107.6–320.5 мкл/л) 
выявлены в воде рек Мертвый Донец, Темерник 
и Глубокая, подверженных сильному загрязне-
нию промышленными и хозяйственно-бытовыми 
сточными водами. установленная для всего мас-
сива данных по водотокам значимая прямая связь 
между концентрациями СН4 в воде и в 0–2 см слое 
донных осадков, наряду с существенно более вы-
сокими (на 1–2 порядка) его концентрациями 
в последних, свидетельствует об отложениях, как 
важном источнике поступления СН4 в воду и его 
эмиссии в атмосферу.

3. Для изученных илисто-песчаных отложений 
водотоков характерны нейтральная или слабоще-
лочная среда и восстановительная обстановка, что 
наряду с их преимущественно темно-серой до чер-
ного окраской, может указывать на активно проте-
кающие процессы сульфатредукции с метаболиз-
мом образуемого сероводорода до гидротроилита — 
одного из основных слагаемых сульфидной серы.

4. Интенсивная сульфатредукция сопровождает-
ся активным метаногенезом, о чем свидетельству-
ют высокие концентрации в донных отложениях 
как Sсульфид, так и СН4, изменяющиеся в пределах от 
< 0.001 до 4.50 мг/г вл. о. (медиана — 0.813 мг/г) и от 
< 0.01 до 51.0 мкг/г вл. о. (медиана — 1.35 мкг/г),  
соответственно. Для СН4 наиболее частыми яв-
ляются концентрации от 0.11 до 10.0 мкг/г (68 % 
проб), для Sсульфид — > 0.10 мг/г (86 %). Высказано 
предположение, что более высокие концентрации 
Sсульфид в отложениях многих водотоков бассейна 
Азовского моря, в том числе р. Дон, по сравнению 
с Азовским морем, связаны с перераспределени-
ем продуктов метаболизма сероводорода в сторону 
увеличения доли сульфидной серы в твердой фазе 
осадков водотоков.

5. Распределение СН4 по вертикальному раз-
резу большинства колонок отложений исследо-
ванных водотоков характеризуется увеличением 
его концентраций от поверхностного 0–2 см слоя 
к нижним горизонтам, в которых отмечается мак-
симальный пик, после чего концентрации СН4 
обычно уменьшаются, в том числе до минималь-
ных значений. Отличием распределения Sсульфид от 

распределения СН4 является более частая фикса-
ция максимальных концентраций Sсульфид в менее 
глубоких горизонтах отложений — в 0–2 и 2–5 см 
слоях. Наблюдаются сезонные изменения в распре-
делении СН4 и Sсульфид по вертикальному профилю 
отложений не только по уровню их концентраций, 
но и по расположению максимальных и минималь-
ных значений.

6. В донных осадках исследованных водото-
ков для всего массива данных установлено нали-
чие слабой, но значимой прямой связи (r = 0.13, 
P < 0.05) между концентрациями СН4 и Sсульфид, что 
указывает на синхронные процессы образования 
этих газов в отдельных слоях отложений изученных 
водотоков. Сделан вывод, что в условиях повышен-
ного содержания органических веществ, даже при 
наличии сульфатов, взаимоотношения между суль-
фатредукторами и метаногенами могут носить ме-
табиотический характер.

Авторы искренне благодарят научного редакто-
ра М. И. Дину и рецензентов за сделанные замечания 
и пожелания.
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METHANE AND SULFIDE SULFUR IN WATER AND BOTTOM 
SEDIMENTS OF STREAMS OF THE STEPPE ZONE OF THE EUROPEAN 

PART OF RUSSIA
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The results of long-term studies of the conjugate distribution of concentrations of methane (CH4) 
and sulfide sulfur (Ssulfide) in bottom sediments of streams of the steppe zone of the European part 
of Russia are analyzed. In addition to CH4 and Ssulfide, Eh and pH values, humidity and density were 
determined in various sediment horizons; CH4, dry residue and pH values were determined in water. 
Concentrations of CH4 in the water of watercourses vary from <0.1 to 2007.0 µl/l (median 24.3 µl/l), 
with the largest number of values (72 %) in the range 10.1–100.0 µl/l. The concentrations of CH4 and 
Ssulfide in the bottom sediments of watercourses are quite high and vary, respectively, from <0.01 to 
51.0 µg/g of wet sediment (median 1.35 µg/g) and from <0.001 to 4.50 mg/g of wet sediment (median 
0.813 mg/g). Usually, there is an increase in CH4 and Ssulfide from the surface layer to the subsurface 
horizons, after which their concentrations decrease. The difference between the distribution of sulfides 
and the distribution of CH4 is the more frequent occurrence of maximum concentrations of sulfides 
in less deep sediment horizons. Seasonal changes in the distribution of CH4 and Ssulfide along the 
vertical of sediments were recorded not only in terms of their concentrations, but also in the location 
of maximum and minimum values. There is a weak direct relationship between the concentrations of 
CH4 and Ssulfide, which indicates synchronous processes of formation of these gases in separate layers of 
sediments of the studied watercourses. The direct relationship established between the concentrations 
of CH4 in water and the 0–2 cm layer of bottom sediments indicates sediments as an important source 
of CH4 entering water and its emission into the atmosphere.

Keywords: basin of the Azov and Caspian seas, rivers, streams, channels, water, sediments, methanogenesis, 
sulfate reduction, hydrogen sulfide, Eh
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