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К. ВЕТЦЕЛЬ, X. ШЮТЦЕ

ИЗОТОПНО-ГЕОХИМИЧЕСКАЯ МОДЕЛЬ 
РАЗВИТИЯ ЗЕМНОЙ КОРЫ

Разработана модель глобального круговорота кислорода н его изотопов в зем
ной кюре, учитывающая следующие резервуары кислорода: силикаты верхней ман
тии, ультрабазиты, базнты, кислые магматиты, метаморфнты, осадочные отложения и 
гидросферу. Анализ взаимосвязи этих резервуаров, в частности, обмена веществ и 
изотопов между верхней мантией и земной корой, позволяет понять вековое разви
тие химического состава земной коры относительно элементов кислорода, кремния и 
алюминия, а также значений &’8О в названных резервуарах.

1огда эволюция земной коры может быть представлена в виде следующего уравнения 
химической реакции:

М5,50/л Л1О,58 1$*3.42 А10,58®11.3з1 + 1 ,30 А10>58(513>42

древняя земная кора поднимающаяся земная кора
А10,58011,33)-» 1,54 Мз,91/Л А*0,42^*3,31 А1О,69010,241 4՜ 

современная земная кора 

+13,76 А10 А10 и О и 45|.
погружающаяся земная кора.

Изотопный баланс кремния подтверждает правомерность предлагаемой модели. 
Магматические породы и минералы, значения ь|8О которых подчиняются соотношению

Р»О = (8,0 • 418О + 1,17)о. 00.

образовались путем 
Индекс Л18О можно 
ращений.

кристаллизации (с большей вероятностью) нз ювенильных магм, 
вычислить по Шютце Г91 для силикатов с помощью метода прн-

Гарлик [2], опираясь на исследования Тейлора и Эпштейна [11, 
12], доказал, что изотопный состав кислорода в магматических н мета
морфических породах и минералах в первую очередь зависит от хими
ческого состава и температуры образования пород и минералов. Вет
цель, Миссбах и Мюле [16] показали, что эта зависимость, вероятно, 
имеет место и для осадочных образований. Метод приращений, разра
ботанный Шютце [9], с целью вычисления термодинамических изотоп
ных эффектов, позволяет точнее установить связь между изотопным 
составом кислорода в силикатах и их химической структурой, по срав
нению с ранее применяемыми эмпирическими и лолуэмпирическими ме
тодами. Такое теоретическое исходное положение позволяет опреде
лить изотопный состав кислорода в глобальных резервуарах земной 
коры (ультрабазиты, основные и кислые магматиты, метаморфнты, оса
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дочные отложения, вода) из модели развития земной коры. Сравнение 
вычисленных таким образом значении 61БО со средними значениями 
б|8О названных резервуаров позволит сделать соответствующие заклю
чения, касающиеся как развития земной коры, так и геохимии изотопов 
кислорода.

.Модель развития земной коры

Основу наших расчетов составляют следующие представления о 
развитии земной коры. Образование первичной коры более 4 миллиар
дов лет назад, как и новообразование земной коры в пограничных об
ластях между земной корой и мантией, а именно в рифтовых зонах, про
исходило путем затвердевания ювенильных магм. Эти магмы имеют 
более кислый состав, чем тот материал земной коры, который возвра
щается обратно в верхнюю мантию в пограничных зонах между корой 
и мантией, в частности в зонах всасывания.

Допустим, что химический состав формирующейся земной коры на 
протяжении всех 3,5-10ч лет соответствовал химическому составу ма։м, 
образующихся в современных рифтовых зонах. В результате, более ос
новная земная кора превращается в новую, состоящую из относитель
но более подкисленных основных пород. Далее, в соответствии с преоб
ладающим мнением, будем исходить из того, что вся гидросфера воз
никла еще в ранние стадии развития Земли.

Несомненно, что температурный градиент в земной коре уменьшил
ся в течение всей истории Земли. Из этого следует, чтс мощность зем
ной коры увеличилась в процессе ее развития. В нашем случае мы мо
жем предположить, что древняя земная кора имела мощность нижней 
части современной земной коры.

Что касается изменений химического состава и структуры пород 
и минералов внутри земной коры, то они вызваны в первую очередь про
цессами выветривания, переотложения и метаморфизма. Осадочные об
разования отличаются от магматитов главным образом большим со
держанием солей углекислоты и воды. 2—3 миллиарда лет назад воз
никло больше осадочных образований, чем было уничтожено в процес
се параметаморфизма. По крайней мерс, вот уже в течение одного мил
лиарда лет резервуар отложений имеет приблизительно постоянную или 
периодически колеблющуюся величину [6, 15]. Несколько медленнее, 
ио сравнению с резервуаром осадочных отложений, изменяется резер
вуар метаморфитов, достигая современных мощностей. В результате 
мигматизации, анатексиса и гранитизации кислород метаморфитов по
ступает в резервуар магматитов. Подсчеты показали, что около 60% 
верхней части современной земной коры образуют метаморфиты, а 
именно, параметаморфиты.

Для расчета искомой величины массы резервуара глобального кру
говорота кислорода, для верхней части земной коры 'Континентов, исхо
дя из мощности (13,5 км), площади (1.48 103 км2), среднего значения 
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плотности (2,68 г/см') и среднего значения содержания кислорода 
(47 вес.%), получаем значение, равное р' = 2,5Ю|։т кислорода. Ана
логично для нижней части земной коры континентов (мощность—20 км, 
плотность—2,97 г)см\ содержание кислорода—45,8 вес.%) получаем 
р"л=3,6-10|8т кислорода; для океанической земной коры (мощность— 
5 км, площадь—3,62-10° км", плотность--2,97 г!см\ содержание кисло
рода—45,8 вес.%) имеем (Э'" = 2,46- 10|8т кислорода. Итак, запас кис
лорода во всей кристаллической земной коре (без осадочных отложе
ний и гидросферы) составляет О =р'-|-(2''֊|-(^"' = 8,6-1018 т. Для мае- 
сы осадочных отложений вычислено значение 2,4- 10”т [18]. Это зна
чение представляется слишком высоким, и нами принята величина 
1,7- 101Ят [4]. Из этого следует, что при содержании кислорода 47 вес.% 
масса кислорода в осадочных отложениях равна р =0,8- 1018т. 
Масса кислорода в гидросфере равна р0=1,5 10”’т [18].

Характеризуя химический состав интересующих нас резервуаров, 
мы исходили из следующих данных. Для ультрабазитов нами взято 
среднее значение состава, приведенное Ноккольдсом [7] для перидо
титов, из которого следует «химическая формула»:

[ Я1з։роА1(։|2о Он.о?],

где Мя означает другие катионы с зарядом п, исключая АР4՜. Анализ 
минерального состава перидотита показывает, что лишь около полови
ны А1 расположено в центрах тетраэдров, которая записывается в квад
ратных скобках. Для основных пород мы исходили из отношения габ
бро: толеитовые базальты: щелочные оливиновые базальты=1 1:1. 
С помощью приведенного Н9ккольдсом [7] среднего химического соста
ва для вышеназванных базитов (распределив А1 по половине в цент
рах тетраэдров и октаэдров) мы получим:

Мг,41 А 1о,б4 [ 51з.з7 А 1о,бз О)) ,35 ].
Для кислых пород мы брали отношение гранит: гранодиорит= 1 : 1, и 
по среднему химическому составу этих пород [7] получили химическую 
формулу:

М"16/ч[51з,.оА1о,8иОв,18 ]•
Преобладающие в гранитах и гранодиоритах минералы содержат прак
тически весь А1 в центрах тетраэдров.

Термодинамические изотопные эффекты кислорода при 
образовании изверженных пород

Предположим, что образующаяся земная кора представляет собой 
продукт дифференциации перидотитовой верхней мантии. Возникаю
щий при этом процессе дунитовын материал с большим содержанием 
оливина опускается и перемещается в более глубокие зоны верхней ман-
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тин. в то время как более легкий базальто-габброидный материал слу
жит для образования земной коры Этот процесс сопровождается изо
топным обменом Возникает вопрос какой температуре соответствует 
равновесие изотопного обмена между образующейся земной корой и 
верхней мантией. Здесь возможны различные соображения: температу
ра равновесия должна иметь значения, промежуточные между темпе
ратурами границы океанической коры и верхней мантии (~900°К) и 
границы континентальной коры и верхней мантии (֊֊1100°К). Кроме 
того, эта температура должна иметь значение между температурой за
твердевания Т, земной коры и значением 2/3 Тг Наконец, температуру 
равновесия можно оценить с помощью формулы Шютце [9] и значе
нии 6|8О ультрабазитов и базитов, на изотопный состав которых вряд ли 
влияет взаимодействие осадочных отложений и параметаморфитов. К 
счастью, все три способа приводят к одному и тому же интервалу тем
ператур— 900-4֊ 1200еК. Мы выбираем температуру 1000°К, при которой 
происходит образование магматитов с силикатами из верхней мантии 
до установления изотопного равновесия. Таким образом, мы получаем 
приведенные на рис. 1 значения 6”О для ультрабазитов, базитов, кис
лых пород, современной земной коры и «древней коры» или поднимаю
щейся новой земной коры. Можно заметить, что средние глобальные 
значения б18О кислых пород, как и всей земной -коры, превышают значе
ния, вычисленные при условии термодинамического равновесия с си
ликатами верхней мантии. Из этого следует, что большинство гранитов 
имеет не ювенильное происхождение, а приобретает более высокие зна
чения 618О в результате взаимодействия с осадочными отложениями, 
параметаморфитами и гидросферой. 1 .

„ Поведение изотопов кислорода при образовании
и метаморфизме осадочных отложений

Приняв, что общее количество воды в современной гидросфере, на 
ранних стадиях развития Земли, долгое время взаимодействовало в ви
де водяного пара при температуре в среднем 740 К с силикатами юве
нильной магмы, получим для воды праокеана, образующегося в резуль
тате конденсации этого водяного пара, значение 6|80 = 7,7%о, что хорошо 
согласуется со значением б18О современной магматической воды.

В результате выветривания и осаждения образуется резервуар 
осадочных образований со средним значением 6|8О и 6л-=17%о [18]. Из 
формулы Шютце [9] (если предположить наличие равновесия изотоп
ного обмена осадочных отложений со всей свободной водой земной ко
ры при температуре Ю°С) следует весьма незначительно отклоняющее
ся значение—15%0- Поэтому для всей модели мы взяли среднее значе
ние 16%о Избыток |8О резервуара осадочных отложений по сравнению с 



магматитамн заимствуется из гидросферы. В процессе метаморфизма 
часть этого избытка |?О (в виде Н2О или СОг и в результате изотопного 
обмена) возвращается опять в гидросферу; среднее значение б|аО мета- 
морфитов составляет около I 1,5%о [17]. Таким образом, перенос |вО в 
резервуары параметаморфитов и осадочных отложений за счет гидро
сферы приводит, как мы можем заключить, к снижению значения б“О 
гидросферы на протяжении всей истории Земли.

Начиная приблизительно с 7,7%. к началу развития земной коры 
по настоящее время, получено стационарное или весьма медленно из
меняющееся значение для Ло = 0,75. Указанные соображения исклю
чают мнение, которого придерживаются некоторые авторы [1 и др.], со
гласно которым в значениях б'Ю морских карбонатов и кремней, про
являющих на протяжении всей истории Земли возрастающую тенден
цию, отражается вековое развитие значения б։*О океанов. Значения 
6”О названных минералов, по нашему мнению, обусловлены процесса
ми диагенетической переработки. Возможно, эта переработка базирует
ся на изотопном обмене между осадком и водой при повышенной темпе
ратуре; разумеется, что вероятность проявления такого процесса уве
личивается с возрастом.

Модель пекового развития изотопного состава 
кислорода в земной коре

На рис. 2 изображена предлагаемая нами модель, согласно кото
рой развитие земной коры можно описать следующим уравнением 
реакции:

А1о^а[51з,«А1о,֊.аО|1. з| г уА1о,.-л[8К,^А1о.5в<-%.зз|
первичная земная кори поднимающаяся земная кора

А1и,42[51»,з| АЬ.бэОю.и] 4՜ £ А[Б1.< А 1« *0)1- (1)

современная кора погружающаяся земная кора

равнение (I) включает в себя предположение, что первичная зем
ная кора имела такой же химический состав, что и современные базаль

ты рифтовых зон. Коэффициент соответствует пред

ставлению, что современная земная кора имеет большую мощность, 
чем первичная на величину мощности верхней части современной зем
ной коры. Коэффициенты V и $ означают скорость становления и исчез
новения земной коры; х, у и г обозначают химический состав погру
жающейся земной коры. Для определения 5 неизвестных в уравнении 
(I) мы располагаем лишь 3 балансами элементов:
Баланс А1:

(1 + V) (0,58 4֊ 0,58) = 1,54 (0,42-4-0,69)-4-« [г + (4 —л)|; (2)
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.баланс 51:

(1 4֊ т>) 3,42 = 1,54 3,31 +х֊х (3)

и баланс О:

(1 + V). 11.33= 1,54 10,24 4֊ « У- (4>
Уравнение (4) позволяет заключить, что для числа атомов 5։ и А1 

в центрах тетраэдров также должно быть справедливым уравнение 
баланса:

(1 + ©)•4 = 1,54-4 4-5-4. (5)

Тем самым возможности геохимии элементов в пределах нашей мо
дели можно считать исчерпанными. Недостающее пятое уравнение 
позволяет установить геохимию изотопов с балансом |8О:

$уж 4՜ <^0*0 "Ь ‘РОужО — Руж^уж 4՜ 4՜ Рож%ж 4 зРу։1'» | (6)

В уравнении (6) 3» и о4 — рассчитанные Шютце 19] на осно
вании выражений значений о1вО для поднимающейся и погружающейся 
земной коры, а 3¥։ и 60К — значения о1вО для нижней и верхней частей 
земной коры (включая осадочные отложения): 
нижняя земная кора: рУ« = 6,1 • 1019т; бук = 6,7О°/м = о,;
верхняя земная кора: рОк = 3,3-10’в т; (Рож = 4- О о 4- Р*);

Йож = 11 
параметаморфиты: = 1,87-Ю18 г, ом = П.б0/^;
граниты, гранодиориты: ()о= 0,63-10й т; Зй=8,6(’/оо; 
отложения: (2, = О,8О-1О։в т; 3, = 16,О°/оо; 
гидросфера: <Э0 = 1,5-10“* т; 8° = 7,7°/00; оо = — О,75°/оо-

Из уравнений 2—6 получим:

11 = 14,30 х = 3,43 а^б.64%0

5 = 13,76 у = 11,45

г = 0,60

и можем вместо уравнения (1) записать:

А1о.58[51з,« А1о,5нОц։зз] 4՜ 14,30 А1о.58[51з.с А1о,5яОц,м] (П
первичная земная кора поднимающаяся земная кора

-*• 1,54 - А1о.42[51з,з1 А1о,еэОю.24] 4՜ 13,76 А1и,бо[81з,4з А1о,57Он,чз]-
современная земная кора погружающаяся земная кора

Можно заметить, что погружающаяся земная кора имеет несколь
ко большую основность, чем поднимающаяся, что соответствует поло
жениям тектоники плит. Именно эта незначительная разница между 
химическим составом поднимающейся земной коры и химическим со
ставом погружающейся является движущей силой эволюции земной 
коры, в процессе которой увеличилась мощность верхней части земной 



коры с ее кислыми породами и возникли резервуары метаморфитов 
и осадочных отложений с избытком |ЧО по сравнению с магматитами.

Как показал анализ уравнений I—6, увеличение мощности нижней 
части земной коры на протяжении истории Земли не оказывает боль
шого влияния на результаты наших расчетов, в случае постоянства хи
мического и тем самым также изотопного состава нижней части земной 
коры. Несомненно, что на протяжении истории Земли постоянный об
мен веществом и изотопами происходил не только между верхней ман
тией и нижней частью земной коры, но и между нижней и верхней час
тями земной коры.

Из V можно вычислить время, в течение которого земная кора об
новляется: если предположить, что вся нижняя земная жора обновляется 
в одно и то же время, то получится:

возраст первичной земной коры 3,5-10“л =------------------------------------------------ ----- =------------ — 245 4֊ ](/ Лет.
V 14,30

Средний временной интервал между 13 большими фазами складча
тости по Штилле [10] составляет 286-10б лет и, таким образом, очень 
приближается к найденному нами значению. Из этого можно было бы за
ключить, что между ритмом больших фаз складчатости и ритмом обнов
ления земной .коры существует какая-то взаимосвязь. Следует одна
ко указать, что баланс |8О сильно влияет на величины V и $. Если взять 
вычисленное [ 18] среднее значение 6'8О осадочных отложений с \ = 17%о, 
для V получается значение 19,54, а для о ■= 15%о֊9,17. Таким образом, 
влияние скорости погружающейся земной коры на химический состав 
осадочных отложений незначительно.

Дальнейшие работы предусматривают уточнение размеров резервуа
ров с их средним значениемб|3О, чтобы сделать более надежными выво
ды и в количественном отношении. Исходя из полученных результатов, 
мы пришли к заключению, что эволюция земной коры как в отношении 
химизма, так и скорости ее обновления, с начала возникновения земной 
коры происходит так, как это можно наблюдать в современных рифтовых 
зонах. Однако только на основании нашей модели невозможно решить 
вопрос—изменение химизма и скорость эволюции земной коры вели себя 
так, .как в настоящее время только лишь в мезозое или в течение всей 
истории Земли?

Первая часть вопроса остается открытой, т. к. тектоника плит в на
стоящее время протекает точно так же, как в мезозойскую эру геологи
ческой истории Земли. В пользу второй части вопроса говорит то, что хи
мический состав гранитов и древних щитов в период времени между 
2,5- 109 и 1,0- Ю9 лет нс обнаруживает никакого заметного различия [8]. В 
нашей модели этот факт находит простое объяснение в том, что эволюция 
земной коры рассматривается не как замена основных пород кислыми, а 
как приращение верхней части земной коры, состоящей из кислых пород, 
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за счет основных пород нижней части земной коры. Из-за важности этих 
высказываний для дискуссии о границах справедливости принципа ак
туализма мы намерены проверить нашу модель при помощи изотопного 
баланса кремния. По Ветцелю (1979, 1980) между химическим составом 
магматических силикатов и их значением существует следующая зави
симость:

^51 = 0,85(л + 0,5/и) 2|4(" т}՜ — - 2,93, (8)
п (л 4- т)

где л, т и - — число атомов 51, А1 и О в химической формуле для 
силиката.

Из уравнений 7 и 8 получаем для значений 63051 поднимающейся 
и погружающейся земной коры--0,777 и -0,813. Следовательно, и в 
случае кремния поднимающаяся земная кора богаче более тяжелыми 
изотопами, чем погружающаяся. Далее, с помощью значений б3051 для 
поднимающейся и погружающейся коры из уравнения 7 получим для со
временной земной коры значение 63051, равное:

о"51Ок+ук = — 0,47.

По Эпштейну и Тэйлору [5], а также Тнллезу [13] для гранитов по
лучается среднее значение 63"5к равное-|-0,61%о, а для базитов—О,47%о.

Исходя из вполне обоснованного предположения, что ни в процессе 
выветривания гранитов, ни в процессе параметаморфизма не происходит 
смешения изотопного состава кремния (Ветцель, 1978), для современной 
земной коры после пересчета и р™ на резервуар кремния получим 
значение д3051, равное:

33051ок+уж = ֊ 0,04%.

которое в пределах погрешностей совпадает со значением, рассчитанным 
по нашей модели Из этого можно заключить, что наша модель пригод
на для описания эволюции земной коры. Для геохимии изотопов кисло
рода из нашей модели следует:

1) магматические породы и минералы, значения д|8О которых подчи
няются уравнению д'”О—8,0-118О4-1,17 и расположены на рис. 1 либо на 
прямой, либо вблизи нее, выкристаллизовывались, как правило, из юве
нильных магм,

2) значения д|8О, лежащие на рис. I над прямой, указывают на взаи
модействие магм или продуктов их затвердевания с осадочными отложе
ниями и пара мета морфита ми;

3) значения же б'Ю. расположенные под этой прямой, символизи
руют изотопный обмен с водой при высоких температурах. Если эти оба 
эффекта случайно компенсируются, то симулируется ювенильное проис
хождение магм.
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Другое следствие, вытекающее из нашей модели эволюции зек-
нои .коры, 'Касается значении 6 О в верхней мантии. Если исходить из
того, что измеренные значения 6'*О ультрабазитов действительно харак 
теризуют перидотитовый материал верхней мантии, тогда для получен 
ного нами для средней вероятности температуры обмена в 1000°К отно 

Рис. 1. Значения о'Ю ряда глобальных резервуаров кислорода (О—расчетные значе
ния; ф-усредненные экспериментальные данные [17].

шения между 6|ЯО и индексом 1?О получим изображенный на рис. 1 на
клон прямой. Тогда мы можем также вычислить значения б18О для си
ликатных минералов верхней мантии. Для оливина, например (весь ряд 
смесей фаялит-форстерит), получаем значение б!ЯО, равное 5.3%о- Это 
однако не означает, что другие встречающиеся в природе значения 61՛ О 
оливина невозможно объяснить. Если оливин образуется из магмы при 
температурах■< 1000°К. то следует ожидать более низкие значения 618О 
и наоборот. Однако температуру в 1000 К, для описания общего разви
тия мы можем считать выверенной результатами многочисленных из
мерений средних значений в ходе исследования процессов дифферен
циации в пограничной области верхняя мантия/ннжняя часть земной 
коры. На этом основании на рис. I выделен тот интервал значений 618О, 
который может быть рассмотрен как наиболее вероятный для силикат
ного состава верхней мантии.
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մատիէոներր, մ ետ ամ ո րֆի տն ե րր , նստվածքային գոյացումները և հիղրոսֆե- 
րանւ Այ" պահեստների փոխագարձ կապերի, մասնավորապես վերին ման- 
տիայի ու երկրակեղևի միք և նյութերի և իզոտոպների փոխանակմ ան րննար- 
կումր, թույլ է տա/իւ, հասկանայոլ երկրակեղևի քիմիական կազմի դարավոր 
զարգացում ր թթվածնի տարրերի, ալյումինի և սիլիկոնի, ինչպես նաև 6'8Օ 
արժեքների նկատմամբ վերոհիշյալ թթվածնի պահե ստն երոլմ լ Երկրակեղևի 
զարգացումն այս դեպքում կարող է ներկայացվել քիմիական ոեակցիայի

№$է5ո//!&1օ,58լՏ13,4։&1օ,»0։յ.ՅՅ] 4՜
Հին երկրակեղև4֊ 14,30 M5,507IAl(l։5н| ՏԱ,«Alv,w011l^з| -» 

բարձրացող երկրակեղև

—► ւ ,54 M3.9I.Z1A1 >,4շ[Տ13,31 Alc»,ճ901Ո>24 | + 
ժամանակակից երկրակեղև

փ 1 3,76M5,82/nAlol6o[ Տ1յ,43 A։0,54Oll,45] 
իյ ո րաս ոլղւէո ղ երկրակեղև։

C. VETZEL, H. SCHUTZE

ISOTOPE-GEOCHEMICAL MODEL OF THE EARTH 
CRUST EVOLUTION

Abstract ’ I •

A model of oxigene and its isotopes global rotation in the Earth 
crust is worked out considering the following reservoirs of oxigene; 
upper mantle silicates, ultrabasites, basites, acidic magmatites, metamor- 
phites, sedimentary rocks and hydrosphere. The interdependence analysis 
of these reservoirs, partly, the substance and istope exchanging between 
the upper mantle and the Earth crust allows to understand the secular 
evolution of the Earth crust chemical composition evolution relative to 
oxigene, silicon, aluminium as well as the ol80 values In above mentio
ned reservoirs.

Therefore, the Earth crust evolution may be represented by follo
wing equation of chemical reaction;

M'v,o/nAlu.58[S13.42 Alo.58On.33] +• 
ancient Earth crust 

14,30 M5,6o/nAlo,s8[Si3.«Alo,580n?3]“* 
uplifting Earth crust 

1,54 M։,9։.'nAlo.«[Si3,3i AIo.690io,m| 
recent Earth crust
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13,76 M" 87/n A10,60 [S13,43 A I0.54 O i ։,45]

submerging Earth crust

The silicon Isotope balance corroborates the rightfullness of the of
fered model. Magmatic rocks and minerals 6J80 values of which subordi
nate to the 0I8O = (8,0-118.+1,17) °/oo have been probably formed by 
crystallisation from the juvenile magmas. The Ij«, index for silicates֊ 
can be calculated by Schutze [9] by means of the increment method.
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