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Сделан обзор современных представлений о составе и эволюции ядра Земли. На основании срав-
нения экспериментальных данных о плотности Fe с геофизическими данными показано, что внешнее 
жидкое ядро имеет однородную структуру и дефицит плотности около 10 %, а внутреннее твердое ядро 
имеет сильно неоднородную структуру с повышенной анизотропией сейсмических волн и дефицит 
плотности около 5 %. Оценки температуры на границе ядро—мантия составляют 3800—4200 К, а на 
границе внутреннего ядра — 5200—5700 К. Главными кандидатами на роль легкого элемента в жидком 
ядре считаются Si и O. Космохимические оценки показывают, что ядро должно содержать около 2 мас. % 
S, а экспериментальные данные свидетельствуют, что структура внутреннего ядра согласуется со свойс-
твами Fe-карбидов.

Наиболее обоснованной на сегодняшний день является модель ядра Земли с содержаниями 
(мас. %): Si = 5—6, O = 0.5—1.0, S = 1.8—1.9, C ≈ 2.0, при этом во внутреннем ядре может преобладать 
карбид Fe7C3. Исследование короткоживущих изотопных систем показывает, что ядро сформировалось 
на ранней стадии развития Земли, предположительно не позднее 30—50 млн лет от начала формирова-
ния Солнечной системы, t0 = 4567.2 ± 0.5 млн лет. Исследование распределения сидерофильных элемен-
тов между силикатным расплавом и расплавом Fe позволяет реконструировать процесс формирования 
ядра в магматическом океане, глубина которого могла достигать 1000—1500 км при температуре 3000—
4000 К. В магматическом океане fO2

 менялась от 4—5 до 1—2 лог. ед. ниже буфера IW. Однако данные 
по Mo, W, S согласуются с добавкой последних 10—15 % хондритового вещества позднее, в результате 
крупного ударного события. Теплофизическое моделирование энергетики ядра согласуется с общим теп-
ловым потоком от границы ядро—мантия 7—17 ТВт. Отвод избыточного тепла осуществляется через 
две крупные зоны пониженных скоростей в основании суперплюмов.

В геологической истории периодичность активности и географическое положение крупных зон 
пониженных скоростей могли меняться. Процесс отвода тепла от границы ядро—мантия определяется 
либо чрезмерным накоплением тепла в ядре, либо инициируется погружением холодных субдукционных 
плит, но, так или иначе, тесно взаимосвязан с геодинамическими процессами на поверхности. Обмен 
веществом с мантией был значительным на ранней истории Земли, вплоть до существования базального 
магматического океана. Однако после остывания мантии он составил не более 1—2 % от массы ядра, 
что, впрочем, достаточно для подпитки термохимических плюмов летучими компонентами.

Ядро, мантия, высокие давления, железо, расплав, магматический океан, силикаты.

COMPOSITION OF THE EARTH’S CORE: A REVIEW

K.D. Litasov and A.F. Shatskiy 
This paper provides the state-of-the-art discussion of major aspects of the composition and evolution 

of the Earth’s core. A comparison of experimentally derived density of Fe with seismological data shows that 
the outer liquid core has a homogeneous structure and a ~10% density deficit, whereas the solid inner core has 
a complex heterogeneous anisotropic structure and a ~5% density deficit. Recent estimates of the core-mantle 
boundary (CMB) and inner-core boundary temperatures are equal to 3800–4200 K and 5200–5700 K, respec-
tively. Silicon and oxygen (up to 5–7 wt.%) are considered to be the most likely light element candidates in the 
liquid core. Cosmochemical estimates show that the core must contain about 2 wt.% S, and new experimental 
data indicate that the inner-core structure yields the best match to the properties of Fe carbides. Our best esti-
mate of the Earth’s core calls for 5–6 wt.% Si, 0.5–1.0 wt.% O, 1.8–1.9 wt.% S, and 2.0 wt.% C, with the Fe7C3 
carbide being the dominant phase in the inner core. The study of short-lived isotope systems shows that the core 
could have formed early in the Earth’s history within about 30–50 Myr after the formation of the Solar System, 
t0 = 4567.2 ± 0.5 Ma. Studies on the partitioning of siderophile elements between liquid iron and silicate melt 
suggest that the core material would form in a magma ocean at ~1000–1500 km depths and 3000–4000 K. The 
oxygen fugacity for the magma ocean is estimated to vary from 4–5 to 1–2 log units below the Iron-Wustite 
oxygen buffer. However, the data for Mo, W, and S suggest addition of a late veneer of 10–15% of oxidized 
chondritic material as a result of the Moon-forming giant impact. Thermal and energetics core models agree 
with the estimate of a mean CMB heat flow of 7–17 TW. The excess heat is transported out of the core via two 
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large low shear velocity zones at the base of superplumes. These zones may not be stable in their positions 
over geologic time and could move according to cycles of mantle plume and plate tectonics. The CMB heat 
fluxes are controlled either by high heat production from the core or subduction of cold slabs but in both cases 
are closely linked with surface geodynamic processes and plate tectonic motions. Considerable amounts of 
exchange may have occurred between the core and mantle early in the Earth’s history even up to the formation 
of a basal magma ocean. However, the extent of material exchange across the CMB upon cooling of the mantle 
was no greater than 1–2% of the core mass, which, however, was sufficient to supply thermochemical plumes 
with volatiles H, C, and S.

Core, mantle, high pressure, iron, melt, magma ocean, silicates

Введение

Процессы глобальной дифференциации и миграции вещества в недрах Земли тесно связаны с ре-
шением вопросов, касающихся состава и строения ядра. Эта тематика неоднократно затрагивалась в 
работах академика Н.Л. Добрецова. Из его крупных достижений в области глубинной динамики мантии 
и ядра Земли можно отметить: разработку гипотезы термохимических плюмов, образующихся на грани-
це ядро—мантия, и их роли в тектонике и геодинамике литосферы [Добрецов и др., 2005; Dobretsov et 
al., 2008], гипотезы периодичности плюмового магматизма и его связи с процессами на границе ядро—
мантия [Добрецов, 1994, 2010], корреляционных моделей субдукции с использованием петрологичес-
ких, геофизических, экспериментальных и расчетных данных [Добрецов и др., 2015], а также обобще-
ния по глубинной геодинамике и тектонике [Добрецов и др., 2001; Добрецов, 2011].

Несмотря на обилие высокоточных геофизических измерений [Helffrich, Kaneshima, 2010; Souriau, 
Calvet, 2015], нарастающее количество экспериментов при давлениях и температурах ядра и нижней 
мантии Земли [Li, Fei, 2014], большого объема изотопно-геохимических и космохимических данных 
[Kleine et al., 2009; Righter et al., 2014], вопросы, касающиеся состава и строения ядра и нижней мантии 
Земли, остаются далекими от однозначных решений. В первую очередь, это связано с трудной доступ-
ностью объектов исследования, которые реально опробуются только геофизическими методами [Souriau, 
Calvet, 2015]. Одним из ключевых подходов, который призван создать непротиворечивые модели соста-
ва и динамики ядра и мантии Земли, являются квантово-химические расчеты методами молекулярной 
динамики при высокой температуре, которые показали высокую достоверность получаемых данных 
[Vočadlo, 2015].

Детализация моделей внутреннего строения Земли и планет остается одной из наиболее актуаль-
ных и передовых тем в области наук о Земле и космогеохимии. Определение состава ядра Земли помо-
гает понять природу магнитных и электрических полей, гравитационные характеристики, величину теп-
лового потока, а также имеет важнейшее значение для геодинамики. Возможное накопление 
избыточного тепла, выделение или поглощение летучих компонентов (например H и C) жидким ядром 
совместно с другими процессами на границе ядро—мантия на глубине 2900 км и в слое D″ над этой 
границей может инициировать мантийные плюмы и являться главным фактором перераспределения 

вещества в недрах планеты [Добрецов, Шац-
кий, 2012]. Само образование ядра, вероятно, 
при первичной дифференциации из магмати-
ческого океана является главным событием 
ранней истории Земли. Модельные парамет-
ры и геофизические характеристики ядра 
приведены во многих работах (например, 
[McDonough, 2014]). Из важнейших обзоров 
по составу и строению ядра Земли отметим 
работы [Кусков, Хитаров, 1982; Hirose et al., 

Рис. 1. Профили распределения плотности, 
скоростей звуковых волн в ядре Земли по 
модели PREM [Dziewonski, Anderson, 1981], 
а также температуры [Nimmo, 2015a].
Цифрами показано изменение плотности и vP на границе 
внутреннего ядра в %.



33

2013; Ohtani, 2013; Badro et al., 2014; Li, Fei, 2014] и ряд статей в сборнике «Treatise on Geophysics» 
[2015].

На сегодняшний день ядро составляет примерно 32 % массы и 16 % объема Земли и соответству-
ет РТ-параметрам от 136 ГПа и ≈4000 К до 364 ГПа и 5000—6000 К. Изменения плотности, скоростей 
звуковых волн, а также модели температурного профиля показаны на рис. 1. Согласно масс-балансовым 
расчетам, в ядре содержится 5.2—5.4 мас. % Ni [McDonough, 2014]. Сравнение геофизических данных с 
плотностью Fe показывает, что внешнее жидкое ядро Земли имеет дефицит плотности/сейсмических 
скоростей 7—10 %, а внутреннее твердое ядро — 3—5 % за счет присутствия одного или нескольких 
легких элементов. Эта точка зрения не изменилась со времени работ Ф. Берча [Birch, 1952, 1964]. На-
иболее вероятными кандидатами на роль легкого элемента являются Si, O, S, C и H [Кусков, Хитаров, 
1982; Poirier, 1994; Li, Fei, 2014]. К другим легким элементам, имеющим меньшую распространенность, 
но практически полностью сосредоточенными в ядре, по космогеохимическим оценкам, относятся N, P, 
Cl.

В данной работе была поставлена задача осветить текущие представления о составе и строении 
ядра Земли, границы ядро—мантия и их влиянии на массоперенос и глобальные циклы вещества в ос-
новном с позиции экспериментальных исследований при высоких давлениях и температурах. Приняты 
следующие основные сокращения: уравнение состояния — УС, окислительно-восстановительные (ОВ) 
условия, граница ядро—мантия — CMB (core—mantle boundary), граница внутреннего ядра — ICB 
(inner core boundary), крупное импактное событие, сформировавшее Луну, — MFGI (Moon-forming giant 
impact), распределение элементов между металлической и силикатной жидкостью — MSP (metal-silicate 
partitioning), сильносидерофильные элементы — HSE (highly siderophile elements).

Геофизические данные о строении ядра

Согласно сейсмологическим данным, внешнее жидкое ядро имеет однородную структуру с пото-
ком флюида, который генерирует магнитное поле. Согласно модели движения жидкости в сфере, поток 
имеет форму тангенциальных цилиндров с осями, параллельными оси вращения Земли [Busse, 1975]. 
Седиментация в таком потоке возможна в приполярных областях и экваториальных выступах. Время от 
времени возникает нестабильность в подобных течениях из-за тепловых и химических процессов на 
границах жидкого ядра, которая ведет к смене режимов конвекции и влияет на магнитное поле [Jones, 
2015]. Существуют и альтернативные модели. Например, модель со структурным переходом в жидкос-
ти на глубине 3800—3900 км, который может менять картину конвективных течений [Ozawa et al., 
2011b] или модели стратифицированных течений со стационарными слоями в верхней или нижней час-
ти жидкого ядра [Gomi et al., 2013].

Внешнее ядро имеет четко очерченные границы. На границе с мантией изменение плотности со-
ставляет 4.3 г/см3. Для 95 % поверхности вариации CMB по глубине не превышают ±1.5 км на характер-
ном расстояниии 1200 км [Garcia, Souriau, 2000], максимальные вариации в положении этой границы не 
превышают 5 км. Для ICB вариации по глубине не превышают нескольких сотен метров, что находится 
в пределах ошибки сейсмологических измерений. Контраст плотности на границе ICB составляет 0.6—
0.8 г/см3 (4.6—6.2 %) [Masters, Gubbins, 2003]. Примерно такая же величина 0.5—0.7 км/с характерна 
для изменения скорости продольных волн vP на этой границе.

Геофизические данные указывают на возможные неоднородности в строении внешнего ядра. 
В нижней части (100—150 км) на границе ICB существует зона пониженных скоростей [Song, Helmberger, 
1995], ранее ее выделяли в слой F [Bullen, 1949; Добрецов, 1981] (рис. 2), которая образуется за счет 
диффузионного пограничного слоя в результате обеднения этой зоны легким элементом при кристалли-
зации/плавлении внутреннего ядра. В верхней части на границе CMB наблюдения затруднены из-за 
сложной картины отражений сейсмических волн в слое D″. Тем не менее наблюдения за нутациями при 
вращении Земли в совокупности с сейсмологическими данными предполагают наличие тонкого (не бо-
лее 100 м) полувязкого слоя со скоростями vS = 0.6—0.8 км/с [Buffett et al., 2000; Rost, Revenaugh, 2001]. 
Недавние геофизические исследования показали, что в верхних 300 км внешнего ядра также могут быть 
аномалии пониженных скоростей. Материал в этой части ядра имеет меньшую плотность (1.6 % ниже 
модели PREM при 135 ГПа со стороны ядра) и скорости продольных волн (на 1—2 % ниже PREM). 
Авторы работы [Helffrich, Kaneshima, 2010] связывают эти аномалии с повышением содержания легкого 
элемента на 2—3 % по отношению к основной массе внешнего ядра и утверждают, что модель лучше 
всего согласуется с присутствием O и S во внешнем ядре.

Согласно сейсмологическим данным, верхние 60—80 км внутреннего ядра имеют изотропную 
структуру, более глубинная часть — анизотропную структуру как по скоростям волн, так и по их зату-
ханию. Скорости vP вдоль полярной оси выше, чем вдоль экваториальной оси [Song, Helmberger, 1993; 
Wang et al., 2015]. Кроме этого, в Западном полушарии анизотропия выше (~3—4 %), чем в Восточном 
(~1 %), с резкой границей между ними (см. рис. 2). К противоречивым наблюдениям относятся опере-
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жающая скорость вращения внутреннего ядра (не 
более чем на 0.5—1.0 град./год) и наличие допол-
нительного внутреннего ядра [Deuss, 2014; Souriau, 
Calvet, 2015].

Анизотропия, возможно, связана с предпоч-
тительной ориентировкой hcp-Fe (или сплава) в ре-
зультате специфических условий застывания или 
деформаций после кристаллизации. Для объясне-
ния вариаций в разных полушариях предлагаются 

динамические модели. 1. Трансляция, когда западная сторона ядра кристаллизуется, а восточная — пла-
вится [Alboussiere et al., 2010], при этом происходит полное обновление материала ядра примерно за 
100 млн лет [Monnereau et al., 2010]. Скорее всего, эта модель не согласуется с низкой вязкостью внут-
реннего ядра (2—7)·1014 Па·с [Koot, Dumberry, 2011] и его высокой теплопроводностью [Pozzo et al., 
2012]. 2. Закономерная термохимическая конвекция во внешнем ядре, определяющая различные усло-
вия кристаллизации внутреннего ядра. Например, в эксперименте из вращающейся сферы жидкости 
кристаллизуется резко анизотропный внутренний слой с различиями в полярной и экваториальной об-
ластях [Bergman, 1997; Deuss, 2014]. Элегантная модель предложена в работе [Yoshida et al., 1996], где 
аргументируется, что внутреннее ядро кристаллизуется в основном в экваториальной области, а сохра-
нение сферической формы достигается за счет последующих деформаций, которые и приводят к ани-
зотропии кристаллической структуры внутреннего ядра. В работе [Mattesini et al., 2013] предложена 
неравномерная кристаллизация внутреннего ядра с доменами нескольких фаз железа hcp, bcc и bcc, 
ориентированных под углом к кристаллографическим осям. Комбинация этих фаз объясняет неодно-
родности, наблюдаемые во внутреннем ядре.

Не имеет однозначного решения проблема низких скоростей поперечных волн vS во внутреннем 
ядре (см. рис. 1), которые существенно ниже, чем у Fe и его сплавов. При этом стоить отметить, что 
неопределенности оценки vS (которые всегда являются косвенными или вторичными) во внутреннем 
ядре очень высоки. Интервал вариаций составляет 2.5—4.5 км/с [Souriau, Calvet, 2015]. Возможным 
объяснением низких vS является присутствие 3—10%-го расплава, по крайней мере, во внешней части 
внутреннего ядра [Singh et al., 2000]. Другим объяснением является существенное снижение модуля 
сдвига для hcp-Fe или bcc-Fe из-за эффектов «предплавления» при температуре, близкой к температуре 
плавления, Т/Тm > 0.95 [Martorell et al., 2013]. Для этого необходим небольшой радиальный температур-
ный градиент во внутреннем ядре, чтобы вся его масса находилась вблизи температуры плавления Fe 
или его сплавов.

Граница ядро—мантия

Характеристики границы ядро—мантия (CMB) приведены очень кратко. Их детальное рассмотре-
ние требует отдельной публикации (см. обзоры [Tackley, 2012; Hernlund, McNamara, 2015; Lay, 2015]). 
Для данной работы CMB интересна с точки зрения масштаба обменных термохимических реакций меж-
ду ядром и мантией и их влияния на состав и эволюцию ядра. В основании мантии выделяется слой D″ 
мощностью 200—300 км, имеющий неоднородную структуру и огромный температурный градиент, ко-
торые отражают неравновесные отношения между веществом мантии и ядра Земли. Основными про-
цессами, ответственными за формирование D″, считаются обогащение Fe за счет существования базаль-
ного магматического океана или реакций с ядром на протяжении истории Земли, погружение остатков 
тяжелых субдукционных плит и их возможное переплавление, а также процессы, связанные с инициа-
цией термохимических плюмов.

Рис. 2. Схема строения ядра Земли, отражающая 
основные результаты сейсмологических иссле-
дований.
Показаны слой F c пониженными скоростями vP, изотропная 
структура верхнего слоя внутреннего ядра с различиями в по-
лушариях, наличие дополнительного внутреннего ядра (под 
вопросом). Значками отмечена амплитуда анизотропии сейс-
мических волн в полярном и экваториальном направлениях, по 
данным работ [Deuss, 2014; Souriau, Calvet, 2015] с изменения-
ми. 1 — низкая скорость, слабое затухание; 2 — высокая ско-
рость, сильное затухание.
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Важнейшими структурами в слое D″ являются два крупных региона с пониженными скоростями 
сейсмических волн под Африканским и Тихоокеанским суперплюмами (large low shear velocity province, 
LLSVP). Они характеризуются пониженными скоростями vS на 3—4 %. По мнению П. Такли [Tackley, 
2012], эти области представляют собой подогреваемый меланж пород из остатков слэбов, остатков 
древнего железистого слоя и др., который обеспечивает отток тепла от границы CMB и формирование 
мантийных плюмов, а также может содержать разнообразные коктейли из источников редких и несов-
местимых, а также летучих элементов. Географическое положение этих зон, возможно, менялось на 
протяжении геологической истории согласно циклам плитной и плюмовой тектоники. Также выделяют-
ся достаточно тонкие (до 10 км) зоны сверхнизких скоростей размером до 200—800 км (ultralow velocity 
zone, ULVZ) с понижением скоростей vS до 30 % и vР до 10 % [Garnero, Helmberger, 1996]. Нельзя опро-
вергнуть существование тонкой 1—2 км ULVZ по всей поверхности ядра. Скорее всего, эти зоны содер-
жат существенное количество расплавленного вещества и могут быть источниками узких плюмовых 
каналов (например, для Исландской или Гавайской горячих точек [Courtillot et al., 2003; Добрецов, 
2011]). По другой интерпретации эти зоны могут быть закристаллизованными остатками базального 
магматического океана, который мог существовать на ранней истории Земли над расплавленным ядром 
[Labrosse et al., 2007].

Сама зона D″ характеризуется увеличением vS (на 1—3 %) на расстоянии 200—300 км от границы 
с ядром, неоднородной анизотропией и наличием различных сейсмических отражателей. На сегодняш-
ний день она лучше всего объясняется постперовскитовым переходом в (Mg,Fe)SiO3, причем сейсми-
ческая граница может быть лучше всего видна в «холодных» зонах, приуроченных к нисходящим пото-
кам вещества слэбов. Примечательно, что предположение о возможной связи слоя D″ с фазовым 
переходом было сделано задолго до открытия постперовскитового перехода [Sidorin et al., 1999]. Одна-
ко все сопутствующие структуры, не связанные напрямую с постперовскитовым переходом — LLSVP, 
ULVZ и т.д., также могут рассматриваться как часть слоя D″.

Распределение температуры в слое D″ определяется переходом от мантийной геотермы к разогре-
тому ядру. Расчет мантийной изоэнтропы может быть сделан на основании данных по плавлению ба-
зальтов и соответствию фазовых переходов в оливине сейсмическим границам 410 и 660 км. Потенци-
альная температура плавления базальтов 1623—1673 К соответствует температуре в основании мантии 
2700—2800 K. Как показано ниже, температура ядра на границе с мантией составляет 3800—4200 К. 
Соответственно, температурный градиент в слое D″ равен ∆T = 1100—1500 K. Ширину пограничного 
слоя установить сложно из-за неоднородной структуры D″, но в целом она примерно согласуется с ши-
риной самого слоя D″ — около 200 км.

Масштаб обмена веществом между ядром и мантией после их формирования может варьировать 
от практически полной изоляции до значительного, однако численных моделей пока не предложено. 
Было рассмотрено несколько механизмов просачивания расплава Fe из ядра в мантию. Максимальные 
параметры в этой модели допускают 50 км реакционной зоны за историю Земли [Kanda, Stevenson, 
2006]. Очевидно, что нет повода для выделения существенного количества летучих из жидкого ядра, так 
как все легкие элементы имеют концентрации ниже возможной растворимости в расплаве Fe, а также 
очень высокие коэффициенты распределения металл/силикат. Исключением могут быть варианты обо-
гащения верхней части ядра летучими компонентами и выделения летучих из расплава, проникающего 
в мантию и окисляющегося до FeO. Со стороны мантии, наоборот, возможно поступление легких эле-
ментов в ядро, например, при реакции с перовскитом при 100—140 ГПа расплав Fe обогащается Si и O 
[Sakai et al., 2006; Ozawa et al., 2009]. То же самое можно предположить, если субдукционные плиты 
доставляют на границу с ядром H и C. При контакте с расплавом Fe они должны перераспределяться в 
ядро. В любом случае масштаб обмена веществом между ядром и мантией после ранней стадии эволю-
ции Земли (первые 150—300 млн лет) составил не более 1—2 % от массы ядра, что, впрочем, вполне 
достаточно для возможной подпитки термохимических плюмов летучими компонентами.

Энергетика формирования и эволюция ядра

Основные обзоры по энергетике формирования и эволюции ядра Земли включают работы [Labros
se, 2014; Jones, 2015; Nimmo, 2015a]. Оценки температуры на границе ядро—мантия колеблются в пре-
делах 3800—4200 К. Они основаны на данных по постперовскитовому переходу [Murakami et al., 2004], 
линии плавления пиролитовой [Fiquet et al., 2010] и хондритовой [Andrault et al., 2011] систем, квантово-
химическим расчетам, сравнению сейсмологических и экспериментальных данных по термоупругим 
свойствам Fe и сплавов. При расчете изоэнтропы эти оценки соответствуют TICB = 5200—5700 К (см. 
рис. 1).

Тепловая эволюция ядра основывается на балансе энергий от потери тепла на границе ядро—ман-
тия (QCMB) и тепла, производимого ядром. Очевидно, что если баланс не соблюдается, то происходит 
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либо накопление избыточного тепла (что фиксируется в виде формирования мантийных плюмов), либо 
недостаточная генерация тепла, которая привела бы к полной кристаллизации ядра и затуханию геоди-
намо. Энергетический баланс ядра складывается из теплоты за счет остывания (QC), скрытой теплоты 
кристаллизации (QL), химической энергии за счет выделения легкого элемента на границе внутреннего 
ядра (Qg) и радиогенного источника тепла (QR). Вклад со стороны других источников пренебрежимо 
мал. Таким образом QCMB = QC + QL + Qg + QR. До формирования внутреннего ядра работа геодинамо 
осуществлялась только за счет энергии остывания, т. е. требовала большей скорости остывания. Потери 
энергии на работу геодинамо или вязкое рассеяние компенсируются превращениями энергии внутри 
ядра и почти не влияют на общий баланс энергии [Nimmo, 2015a]. Тем не менее диссипация энергии 
имеет вклад в баланс энтропии, общее омическое и вязкое рассеяние можно выразить как Ф = В2/
(µ0

2σl 2) = J 2/σ. Здесь B — величина магнитной индукции, µ0 — магнитная проницаемость, σ — электро-
проводность, l — характерное расстояние рассеяния, J — плотность электрического тока. По аналогии 
с тепловым потоком уравнение для баланса энтропии, точнее скорости производства энтропии, выгля-
дит следующим образом: EC + EL + Eg + ER = Ek + EФ, где Ek — вклад за счет теплопроводности и EФ — 
вклад за счет омических потерь, остальные члены соответствуют уравнению теплового потока. Все со-
ответствующие формулы приведены в работе [Nimmo, 2015a]. Ключевым параметром является 
теплопроводность ядра, оценки которой существенно изменились с появлением новых эксперименталь-
ных и теоретических данных. Чем выше теплопроводность, тем больше тепла отводится от ядра и тем 
самым снижается интенсивность конвекции во внутреннем ядре. На основании ударных экспериментов 
1960—1970-х годов по Fe-Ni-Si сплаву авторы работы [Stacey, Anderson, 2001] рассчитали теплопровод-
ность Fe kСМВ = 46 Вт/(м·К). Экспериментальное исследование электрического сопротивления Fe и спла-
вов с Ni, Si и O в алмазной ячейке при давлениях до 100 ГПа [Gomi et al., 2013], а также квантово-хими-
ческие расчеты для тех же соединений [de Koker et al., 2012; Pozzo et al., 2012] показали более высокие 
значения kСМВ = 90—150 Вт/(м·К).

Общий тепловой поток на границе ядро—мантия можно рассчитать как по оценкам для ядра, так 
и для мантии. Для оценки теплового потока использовали открытие постперовскитового перехода в 
(Mg,Fe)SiO3. Используя сейсмологические данные, были обнаружены возможные области двойного пе-
ресечения линии перехода из-за смены геотермального градиента в слое D″ (см. рис. 1). Соответствен-
ная оценка температуры CMB позволила рассчитать тепловой поток как 7—17 ТВт [Hernlund et al., 
2005; Lay et al., 2006]. Другими способами оценки теплового потока CMB являются: 1) расчет мантий-
ной изоэнтропы на основании данных по плавлению базальтов и соответствия фазовых переходов в 
оливине сейсмическим границам 410 и 660 км [Katsura et al., 2010]; 2) анализ тепловой эволюции ман-
тийных плюмов, который дает оценку 11 ТВт [Leng, Zhong, 2008]; 3) оценка электрического сопротив-
ления и теплопроводности мантийных минералов. Например, в работе [Manthilake et al., 2011] рассчита-
но, что для перидотитов в основании мантии k = 8.4 ± 1.2 Вт/(м·К), что соответствует QCMB = 11 ± 1.4 ТВт. 
Современным оценкам теплового потока 7—17 ТВт соответствует скорость производства энтропии 
160—1030 МВт/К. Возраст внутреннего ядра, соответствующий оценкам теплового потока, составляет 
0.6—1.3 млрд лет, а изменение температуры на границе внутреннего ядра с момента его образования 
составило 40—100 К [Pozzo et al., 2012; Nimmo, 2015a]. До образования внутреннего ядра тепловой 
поток от границы ядро—мантия должен был существенно превышать 15 ТВт для того, чтобы действо-
вала конвекция и геодинамо во внешнем ядре.

Модели тепловой эволюции ядра во времени показаны на рис. 3. В усредненной модели из работы 
[Nimmo, 2015b] общий тепловой поток на границе CMB меняется от 25 до 18 ТВт, возможные добавки 

радиоактивного тепла не сказываются на общей 
картине. Это соответствует начальной температуре 
ядра на границе CMB около 5700 К. Такая темпе-

Рис. 3. Примеры расчета тепловой эволюции 
ядра [Labrosse, 2015; Nimmo, 2015b].
Жирная штриховая линия — величина тепловыделения. Тон-
кими линиями показаны температура (сплошная линия) и теп-
ловой поток (штрихпунктирная) для модели с радиоактивным 
источником (300 ppm K). Серыми линиями показаны темпера-
турные профили для моделей с высокой (Hk) и низкой (Lk) теп-
лопроводностью, для центра ядра kc = 163 Вт/(м·К) [Gomi et 
al., 2013] и kc = 50 Вт/(м·К) [Seagle et al., 2013] соответственно. 
Серое поле — температурный интервал плавления силикатов 
на границе CMB.
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ратура хорошо согласуется с моделью разогрева расплава Fe при погружении из магматического океа-
на. Это означает, что нижняя часть мантии также подвергалась плавлению [Labrosse et al., 2007] и могла 
вносить коррективы в окончательный состав ядра (в отношении легких элементов). Этот процесс пока 
не рассмотрен детально в имеющихся публикациях. Показанные модели соответствуют производству 
энтропии ∆E = 800 МВт/(м·К) и возрасту внутреннего ядра 0.5 млрд лет. На рис. 3 также показаны гра-
ничные модели остывания ядра из работы [Labrosse, 2015] с использованием разных значений тепло-
проводности при отсутствии влияния радиоактивного тепла. Если высокий коэффициент теплопровод-
ности соответствует действительности, то данная модель свидетельствует о наличии радиоактивных 
элементов в ядре, так как показанный перегрев на ранней истории Земли подразумевает слишком об-
ширное плавление в нижней мантии.

Космохимическая оценка состава ядра

Космохимические оценки состава ядра Земли базируются на сравнении состава мантии Земли, 
состава метеоритного вещества и состава объектов Солнечной системы. Наиболее примитивными мете-
оритами являются углистые хондриты СI, и их рассматривают в качестве отправной точки при характе-
ристике состава Земли. Стратегия определения состава ядра включает: 1) определение среднего состава 
силикатной оболочки (Bulk Silicate Earth, BSE, мантия + земная кора); 2) определение тренда летучести 
элементов, слагающих Землю; 3) руководствуясь этим трендом и межэлементными соотношениями, — 
определение валового состава Земли; и, наконец, 4) определение состава ядра из баланса масс (Земля 
минус BSE).

Состав BSE (примитивной мантии) определен на основании изучения мантийных ксенолитов и 
анализа космохимических трендов элементов и их изотопных соотношений [Palme, O’Neill, 2014]. Со-
отношение распространенности элементов и их температуры конденсации дает тренд летучести для 
вещества на расстоянии 1 а.е. от Солнца (рис. 4). На диаграмме выделяются HSE, куда входят элементы 
платиновой группы (PGE), Re, Os, Ru, Ir, Pt, Rh, а также Re и Au; умеренно сидерофильные элементы 
(MSE), Ni, Co, W, Mo, Cr, V, Mn и др., и несколько групп умеренно-летучих элементов. Отклонения в 
содержании элемента от этого тренда в идеале означает, что он распределялся в ядро при его образова-
нии. Таким образом, был рассчитан состав ядра, представленный в табл. 1 [McDonough, 2014]. Важны-
ми выводами из этого анализа являются: 1) достаточно надежное определение содержания S как второ-
го или третьего по важности элемента в ядре, совместимого с O или Si; 2) предпочтительное 
распределение сидерофильных и некоторых других важных микроэлементов в ядро. Соотношение O и 
Si не позволяет четко определить их содержание в ядре, так как эти элементы имеют небольшую сте-
пень летучести и слишком высокое среднее содержание. Учитывая, что эти два элемента плохо совмес-
тимы в составе жидкого или твердого Fe при параметрах магматического океана (см. ниже), в работе 

Рис. 4. Относительное содержание элементов в Земле (кружки) и примитивной мантии (квадраты) 
в зависимости от 50 % температуры конденсации при 10.1 Па.
Данные нормированы по углистому хондриту СI и содержанию Si. Стрелками выборочно показан дефицит элементов в мантии 
Земли. Звезда показывает примерное положение точки для S, если принять ее единственным легким элементом в ядре Земли. Диа-
грамма показывает, что большинство сидерофильных и халькофильных элементов сосредоточены в ядре Земли. Использованы 
данные работ [Lodders, 2003; McDonough, 2014; Palme, O’Neill, 2014].
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[McDonough, 2014] предложены две модели с содержанием Si = 6 мас. % или O = 3 мас. %. Количество 
Н, С, N и Cl в ядре, определенное в этой работе, следует признать приблизительным, так как содержа-
ние этих элементов в валовом составе Земли определить очень трудно. Тем не менее, учитывая рассчи-
танное низкое содержание (в 20—40 раз ниже, чем в углистых хондритах) в составе Земли и предпоч-
тительное распределение в жидкое Fe при дифференциации, их содержание в ядре может быть 
значительным (до 70—90 % от общего баланса Земли). Так, например, 0.06 мас. % Н в ядре (см. табл. 1) 
в ~104 раз превышает массу Н в гидросфере Земли.

Относительно содержания радиоактивных элементов в ядре не существует единого мнения. Неко-
торые авторы указывали на необходимость дополнительной генерации тепла для работы геодинамо и 
аргументировали высокие содержания U и Th в ядре [Herndon, 1996]. Отмечалось, что калиевые суль-
фиды, обнаруженные в метеоритах, и вхождение калия в Fe и сульфиды при высоком давлении 
[Gessmann, Wood, 2002] могут свидетельствовать о К-радиоактивном источнике в ядре. Однако данные 
космохимических оценок показывают, что содержания U, Th, K в примитивной мантии и межэлемент-
ные соотношения соответствуют пренебрежимо малым относительным концентрациям этих элементов 
в ядре [McDonough, 2014].

Распределение элементов между силикатным  
и металлическим расплавом и состав ядра

Одним из ключевых методов определения состава ядра Земли является экспериментальное и тео-
ретическое изучение MSP в магматическом океане при определенных РТ-fO2

-условиях. Вопросу о MSP 
посвящено огромное количество экспериментальных работ (например, [Bouhifd, Jephcoat, 2003, 2011; 
Wood et al., 2006, 2008, 2014; Mann et al., 2009; Ricolleau et al., 2011; Righter, 2011, 2015; Wade et al., 
2012; Siebert et al., 2013; Tsuno et al., 2013; Righter et al., 2014; Fischer et al., 2015; Rubie et al., 2015]). В 
основном эти работы посвящены сравнению экспериментальных результатов с космохимическими дан-
ными о вариациях содержаний и отношений сидерофильных и литофильных элементов в метеоритах и 
земных породах. Руководствуясь предположениями об эволюции РТ-fO2

-условий во время формирова-

Таблица  1 .  	 Космохимическая модель состава ядра Земли, по данным работы [McDonough, 2014]  
	 с изменениями. Микроэлементы показаны выборочно

Элемент
Модель ядра Ядро BSE DM/S DM/S DM/S

1 = Si 2 = O % M-14 H-15 Z-12

H, г/т 600 — 74.1 25.9 6 — 0.7 (1)
C, % 0.2 — 88.8 11.2 17 — 9 (3)
N, г/т 75 — 94.7 5.3 40 — 1.8 (2)
O, г/т 0 3.0 3.3* 96.7* — — 0.022 (7)
Si, % 6.0 0 12.0* 88.0* — 0.17 0.10 (2)
P, % 0.2 — 91.4 8.6 22 30 4.5 (5)
S, % 1.9 — 97.3 2.7 76 — —
Cl, г/т 200 — 84.9 15.1 10—15 — —
V, г/т 150 — 50 50 1.8 1.7 —
Cr, % 0.9 — 62.1 37.9 3.4 3.9 —
Mn, г/т 300 — 12.1 87.9 0.3 0.9 —
Fe, % 85.5 88.3 86.7 13.3 13.7 — —
Co, % 0.25 — 93 7 23.8 24 —
Ni, % 5.2 5.4 92.7 7.3 26.5 23 —
Cu, г/т 125 — 65 35 3—4 — —
Mo, г/т 5 — 98 2 100 — —
Pd, г/т 3.1 — 98 2 800 — —
W, г/т 0.47 — 91 9 16 19 —
Re, г/т 0.23 — 98 2 800 — —
Pt, г/т 5.7 — 98 2 800 — —

Примечание .  BSE — содержание в примитивной мантии. DM/S — коэффициент распределения металлическая/
силикатная жидкость по данным геохимических работ: М-14 — [McDonough, 2014]; Н-15 — [Halliday, Wood, 2015];  
Z-12 — то же, по результатам расчетов методами молекулярной динамики [Zhang, Yin, 2012].

* Для соответствующей модели. В модели 2 содержания остальных элементов не меняются.
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ния ядра из магматического океана в рамках одно- или многостадийной модели, можно оценить содер-
жания элементов в ядре и мантии Земли [Ricolleau et al., 2011; Rubie et al., 2015]. Большинство данных 
получено с использованием аппаратов поршень-цилиндр при 1—3 ГПа и многопуансонной техники при 
давлениях до 25 ГПа. Поскольку интервал глубин существования магматического океана мог сущест-
венно превышать 700 км (25 ГПа), в настоящее время уделяется большое внимание MSP экспериментам 
с использованием алмазных наковален. Однако в этих экспериментах существует проблема достижения 
равновесия. В частности, при давлениях больше 25 ГПа в основании магматического океана может 
кристаллизоваться бриджмэнит и за счет диспропорционирования Fe (3Fe2+(расплав) = 2Fe3+(бр) + Fe0 
[Frost et al., 2008]) влиять на баланс распределения элементов и ОВ условия. Неизбежный процесс рас-
творения—осаждения бриджмэнита в пограничном слое магматического океана должен приводить к 
его постепенному окислению, так как при кристаллизации бриджмэнита часть выделившегося Fe будет 
осаждаться в ядро, а при растворении в расплав будет поступать избыток O.

Данные по MSP суммированы на рис. 5—7. Относительные концентрации Ni и Co в мантии Земли 
соответствуют хондритам, однако абсолютные концентрации примерно в 10 раз меньше хондритовых 
(см. рис. 4). Концентрации этих элементов используют в большинстве работ, чтобы определить РТ-ус-
ловия в магматическом океане. Пример подобной оценки приведен на рис. 5. В работе [Fischer et al., 
2015] получены коэффициенты распределения (D = 

/2M MO/
n

m sX X , где M
mX  — мольная доля элемента М в 

металлическом расплаве (m) и 
/2MOn

sX  — мольная доля оксида элемента М (с валентностью n) в силикат-
ном расплаве (s)), а также и обменные коэффициенты (KD = / 2

M Fe/ nD D ), не зависящие от fO2. Далее эти 
коэффициенты были оптимизированы для всех литературных и оригинальных данных по распределе-
нию Ni и Co при давлениях выше 5 ГПа (исключая системы с S) в зависимости от давления и темпера-
туры до 100 ГПа и 6000 К (см. рис. 5). Вариации от состава исследованных в разных работах систем 
оказались в пределах погрешности. В работе [Righter, 2015] отмечается, что линейные регрессии с от-
клонением в пределах ошибки можно получить и без удаления данных ниже 5 ГПа, т. е. давлении, при 
котором предполагаются структурные переходы в силикатных расплавах. Основываясь на этих данных, 
а также по положению ликвидуса и солидуса хондритовой мантии [Andrault et al., 2011], авторы работы 
[Fischer et al., 2015] рассчитали параметры формирования ядра в рамках одностадийной модели, кото-
рые соответствуют эффективным обменным коэффициентам для состава Земли, log(KD) = 0.30 для Ni и 

Рис. 5. Параметризованные коэффициенты распределения металл/силикат для Ni и Co в зависи-
мости от давления и температуры (а) и РТ-условия магматического океана, полученные по этим 
данным (б) [Fischer et al., 2015].
Полями показаны условия, которые могут соответствовать наблюдаемым коэффициентам для Ni и Co. Положение ликвидуса и 
солидуса для хондрита СI, по [Andrault et al., 2011]. Светло-серым цветом и точкой показаны РТ-условия, удовлетворяющие коэф-
фициентам распределения и условиям плавления в магматическом океане (при ∆log fO2

 = IW – 2).
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log(KD) = 0.26 для Co. Эти параметры соответствуют 54 ± 5 ГПа при температуре ликвидуса 3300—3400 
К (см. рис. 5). Используя тот же подход [Siebert et al., 2012], установили параметры 44—58 ГПа. В дру-
гой работе коэффициенты распределения Ni и Co, установленные в космохимических моделях (D = 
= 23—27), моделируются равновесиями в системе металл + силикат при давлении 30—50 ГПа и 3000—
3500 К (при ∆log fO2

 ≈ IW – 2, т. е. на 2 лог. ед. ниже буфера Fe-вюстит) [Bouhifd, Jephcoat, 2011]. Ис-
пользуя параметры 54 ± 5 ГПа и 3300—3400 К и KD для Si и O можно рассчитать, что при таких усло-
виях магматического океана ядро будет содержать 8.5 ± 1.4 мас. % Si и 1.6 ± 0.3 мас. % O. Такой состав 
ядра не противоречит геофизическим и физико-химическим моделям.

Рассмотрение более широкого спектра элементов показывает, что состав мантии и ядра сложно 
получить в рамках одностадийной модели. Наиболее согласованными (с космохимическими данными) 
являются модели, где fO2

 меняется с увеличением массы протоЗемли (и с увеличением РТ-условий в 
магматическом океане) от ∆logfO2

 ≈ IW – 4…–5 до ≈ IW – 2, предполагая, что более поздняя бомбарди-
ровка доставляла на Землю окисленный материал или происходило самоокисление, например, за счет 
растворения—осаждения бриджмэнита. При этом режим смены fO2 в модели может быть саморегулиру-
емым [Rubie et al., 2011] и ее необходимо задать только на начальном этапе. Таким образом, было рас-
считано, что содержания Si и O в ядре составляют соответственно 5.1—6.7 и 2.1—2.6 мас. % при на-
чальном ∆log fO2

 ≈ IW – 3.5…–2.5 и 2.5 мас. %, и 5.5 мас. % при ∆logfO2 ≈ IW – 1.5. Для последней 
(окисленной) модели коэффициенты распределения Ni, Co, V, Cr не согласуются с космохимическими 
оценками. В работе [Siebert et al., 2013], наоборот, аргументируется, что MSP для V и Cr согласуются с 
окисленной моделью аккреции с ∆log fO2

 ≈ IW – 2…–1 и предлагается модель ядра с 4.5—5.5 мас. % О и 
1.5—2.2 мас. % Si. Моделирование содержаний Si и O в ядре проводилось во многих работах, часть 
результатов суммирована ниже в табл. 2.

Межэлементные соотношения между HSE в целом соответствуют хондритовым, но в мантии их в 
103 раз меньше, чем в хондритах. Тем не менее коэффициенты распределения металл/силикат для HSE 
настолько высоки (см. табл. 1), что существует парадокс их высоких концентраций в мантии Земли. Для 
решения этой проблемы предлагаются [Halliday, Wood, 2015] гипотезы: 1. Неэффективное отделение 
ядра (когда часть металлического расплава вместе с HSE остается в мантии). Эта гипотеза подвергается 
критике из-за сложности окислить оставшееся в мантии Fe, ведь существует еще больший парадокс 
смены ОВ условий. 2. Неравномерная аккреция, когда она происходит с изменением ОВ условий от 
восстановленных (≈IW – 4…–5) к окисленным (≈IW – 1…–2), а также включает позднюю 10%-ю добав-
ку окисленного хондритового материала в результате MFGI. 3. Образование ядра при сверхвысоких 
давлениях > 50 ГПа, при которых коэффициенты распределения HSE могут снижаться от > 103–7 до 

Таблица 2.  	 Основные модели состава ядра Земли по содержанию легких элементов
S Si O C H N Лит. ссылка

Космохимические расчеты
1.2 7 5 — — — [Allegre et al., 2001]
1.9 6 (0) 0 (3) а 0.2 0.06 0.0075 [McDonough, 2014]

Распределение в жидкостях силикат/Fe
2 8 0.5 — — — [Rubie et al., 2011]
— 1—11 0—2.5 — — — [Ricolleau et al., 2011]
— 1.5—2.2 4.5—5.5 — — — [Siebert et al., 2013]
— 5.1—6.7 2.1—2.6 — — — [Fischer et al., 2015]
— 2—4 1.0 0.15 0.035 0.003 AB [Zhang, Yin, 2012]

Физико-химические свойства сплавов Fe
— 2.8 5.3 — — — [Badro et al., 2007]
5.7 — 0.1 — — — [Huang et al., 2011]

(6.3) а
(5.1) а

5.6 (OC)
4.5 (IC)

2.6 (OC)
0.1 (IC) — — — AB [Alfe et al., 2002a]

— ~5.1 ~2.3 — — — AB [Pozzo et al., 2013]
0 1.7—1.9 3.7—4.7 0 — — AB [Badro et al., 2014]

1.9 (OC) 5—6 (OC) ~1 (OC) > 2 (OC),
3.5 (IC)

0.06 (OC) — Данная работа

Примечание. Все концентрации даны для ядра в целом (мас. %), если отдельно не отмечены концентрации во 
внутреннем ядре (IC) и внешнем ядре (OC). Содержания других элементов показаны в табл. 1. AB — Ab initio квантово-
химические расчеты. a Как альтернатива Si (при Si = 0).
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500—800 (в основном за счет высокой температуры) и удовлетворяют наблюдаемым концентрациям в 
мантии и хондритовых метеоритах. На рис. 6, а показаны экспериментальные данные для Pt [Bennett et 
al., 2014], которые свидетельствуют о температурной зависимости DPt, рассчитанного при разных дав-
лениях и fO2

. Параметризация зависимости DHSE от давления предложена в работе [Mann et al., 2012], 
однако последующие эксперименты показали, что она слабо выражена. Также показано, что DHSE почти 
не зависит от fO2

 на интервале от IW – 2 до IW + 3 [Brenan, McDonough, 2009]. На рис. 6, б показана 
модель распределения Pt, Au, Os и Re по данным работ [Brenan, McDonough, 2009; Bennett, Brenan, 
2013; Bennett et al., 2014]. Очевидно, что MSP для Pt и Au соответствует концентрациям в примитивной 
мантии и ядре, однако DOs и DRe на несколько порядков не согласуются с равновесной моделью MSP. 
Подобное несоответствие требует привлечения более сложных моделей для объяснения концентраций 
этих элементов в мантии Земли. Одним из вариантов вновь является импактное событие с доставкой 
существенной части сидерофильных элементов в результате MFGI. В работе [Bennett et al., 2014] для 
объяснения Pt/Os соотношения в примитивной мантии предложена модель смешения с Н-хондритом. 
Точно так же наблюдаемые коэффициенты распределения Mo и W согласуются с моделью добавки 
2 мас. % S и 0.7 мас. % C на последних 10—15 % аккреции [Wade et al., 2012; Wood et al., 2014].

На рис. 7 суммированы некоторые данные MSP для Si, O и S, элементов — кандидатов на роль 
легкого элемента в ядре. Растворимость Si и O в расплаве Fe при низких давлениях весьма ограниченна 
и, в зависимости от fO2

, эти два элемента исключают друг друга [Gessmann et al., 2001; Kawazoe, Ohtani, 
2006]. Однако при повышении давления и температуры взаимная растворимость Si и O в расплаве Fe 
увеличивается [Takafuji et al., 2005; Sakai et al., 2006]. Максимальные концентрации определены при 100 
ГПа и 5700 К как 11.3 мас. % О и 8.8 мас. % Si [Fischer et al., 2015]. Сера имеет высокие коэффициенты 
распределения металл/силикат (см. рис. 7, г). Эти коэффициенты параметризованы в зависимости от 
состава системы и РТ-fO2

-условий в работе [Boujibar et al., 2014]. Они увеличиваются с ростом давления 
и уменьшаются с ростом температуры. При этом содержание S в расплаве Fe также сильно зависит от 
fO2

 — большее количество S содержится при ∆log fO2
 > IW – 2. В восстановленных расплавах с высоким 

содержанием Si, S растворяется хуже. Тем не менее 2 мас. % S, по космохимической оценке состава 
ядра, легко растворяется в расплаве Fe, обогащенном как Si, так и O.

В работе [Zhang, Yin, 2012] проведено исследование равновесного процесса в магматическом оке-
ане с использованием квантово-химического моделирования методами молекулярной динамики. При 
40 ГПа и 3200 К исследовано распределение элементов между силикатной и металлической жидкостью 
в системе Fe—Mg—Si—O (О/Si = 1.98 мас. %) с добавлением одного из легких элементов C, H, P, He, 
N. В большинстве случаев полученные концентрации и коэффициенты распределения совпали с космо-

Рис. 6. Коэффициенты распределения (D) сильно сидерофильных элементов между металличес-
ким (M) и силикатным (S) расплавами в зависимости от температуры.
а — экспериментальные данные для Pt, показывающие слабую зависимость от давления; б — сравнение коэффициентов распре-
деления Au, Pt, Os и Re, рассчитанных для ∆log(fO2

) = IW – 2 [Bennett et al., 2014]. Полями показаны значения для примитивной 
мантии (BSE) и температурный интервал для равновесного MSP.
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химической моделью состава ядра (см. табл. 1 и 2). Однако для водорода DH = 0.7(1) оказался сущест-
венно ниже, чем по экспериментальным данным. Кроме этого, результаты расчетов были тестированы 
по растворимости Si в металлическом расплаве для двух систем с О—Si (мас. %) = 1.85 и 2.13. Была 
получена хорошая сходимость с экспериментальными результатами [Fischer et al., 2015] для системы с 
бóльшим содержанием O. Недостатком модели, как отмечают сами авторы, является полное распреде-
ление Fe в металлический расплав, вероятно, из-за ограниченного размера ячейки для моделирования 
~260 атомов.

Рис. 7. а, б — содержания Si и O в металлическом расплаве в зависимости от fO2; в — соотношение 
содержания Si и O в металлическом расплаве; г — коэффициент распределения (DS) между метал-
лическим (M) и силикатным (S) расплавом.
а, б, в: показаны температуры эксперимента в К (для некоторых точек на рис. в показаны давления и температуры), а также при-
мерные температурные тренды, поле на рис. в ограничивает значения, характерные для дефицита плотности в ядре 7—10 мас. %; 
линиями показаны температурные тренды, параметризованные в работе [Boujibar et al., 2014], пунктиром показан тренд из рабо-
ты [Li, Agee, 2001].
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Существует целый ряд разработанных моделей аккреции для того, чтобы объяснить концентра-
ции элементов в мантии и обосновать состав ядра и Земли в целом. Основная действующая модель на 
сегодняшний день, которая удовлетворяет космохимическим и геохимическим данным, включает фор-
мирование металлического расплава в магматическом океане на глубинах 800—1500 км при температу-
ре 3000—4000 К и изменением Δlog fO2

 от IW – 4…–5 до IW – 1…–2. Важная роль отводится последне-
му крупному импактному событию MFGI, в результате которого к Земле, а, возможно, и к ядру были 
сделаны добавки S и C.

Изучение короткоживущих изотопных систем и стабильных изотопов

Большую роль в изучении ранней истории Земли и Солнечной системы сыграло изучение корот-
коживущих изотопных систем, таких как 26Al—26Mg, 53Mn—53Cr, 182Hf—182W, в совокупности с долго-
живущими изотопными системами. Датирование метеоритов позволяет реконструировать первые мил-
лионы лет существования Солнечной системы, этапы формирования и дифференциации Земли и Луны. 
U-Pb датировки Са-Al включений (CAI) в хондритах дают самый древний возраст из природных объек-
тов, t0 = 4567.2 ± 0.5 млн лет [Amelin et al., 2010]. По данным изучения 26Al—26Mg системы (период 
полураспада 26Al = 0.73 млн лет), их формирование завершилось в течение 20 тыс. лет [Jacobsen et al., 
2008]. Большинство хондрул, а также магматические процессы в хондритах датируются интервалом 
2—5 и 4—10 млн лет соответственно. Железные метеориты образовались из протопланетного вещества, 
которое подверглось быстрой дифференциации. По данным изучения 182Hf—182W системы, они образо-
вались в интервале 1 млн лет после CAI [Kleine, Rudge, 2011].

Изучение Hf—W изотопной системы позволило сделать важный вывод о времени формирования 
ядра. Данная изотопная система включает распад радиоактивного изотопа 182Hf (с периодом полураспа-
да 9 млн лет) с образованием стабильного 182W. Оба элемента являются тугоплавкими, однако гафний 
относится к литофильным элементам, а вольфрам — к сидерофильным, т. е. распределяются соответс-
твенно в силикатную и металлическую составляющие при их равновесии. Различия в 2 ‰ εW

182 позволи-
ли определить возраст формирования ядра за период менее 30 млн лет от t0 [Kleine et al., 2002; Yin et al., 
2002]. Эта точка зрения не согласуется с данными по U—Pb системе, которые свидетельствуют о потере 
свинца из мантии Земли за счет формирования ядра в течение 50—140 млн лет после формирования 
CAI [Wood, Halliday, 2010]. Моделирование равновесной или неравновесной аккреции Земли позволяет 
объединить данные по этим изотопным системам. При этом следует учитывать, что возраст 30 млн 
лет — не ограничение для Hf—W изотопной системы. Четким ограничением можно считать дату пос-
леднего крупного импактного события (MFGI и аккреции последних ~10 % массы Земли) — не позднее 
140 млн лет от начала образования Солнечной системы [Wood, Halliday, 2010].

Важные данные о составе ядра можно получить из исследования стабильных изотопов. Исследо-
вание изотопного состава Si показывает весьма узкие вариации (в пределах 1 ‰), однако наблюдается 
статистическая разница между основными типами метеоритов и земными породами. Такие исследова-
ния стали возможными только в последние годы с появлением высокоточных методов анализа, напри-
мер, мультиколлекторной масс-спектрометрии индуктивно связанной плазмы высокого разрешения 
(HR-MC-ICP-MS) [Halliday et al., 2010]. Изотопный состав земных пород дает δ30SiBSE = –0.29 ± 0.07 ‰. 
Среди различных типов метеоритов существуют некоторые вариации в пределах от –0.33 до –0.83 ‰. 
Среднее для углистых хондритов составляет δ30SiСI = –0.46 ± 0.10 ‰. Такое различие между метеорита-
ми и земными породами связывают с изотопным фракционированием Si между силикатным и металли-
ческим расплавом в магматическом океане. Таким образом, зная экспериментальную зависимость рас-
пределения 30Si/28Si между этими расплавами при определенных РТ-условиях [Shahar et al., 2011], можно 
оценить концентрацию Si в ядре Земли. Пока этот метод дает приблизительные результаты. Отметим 
лишь результат последней обзорной работы по изотопам Si [Savage et al., 2014], в которой рассчитано 
содержание Si в ядре, как 6.2 мас. %. Подобные данные можно получить по другим стабильным изото-
пам Fe, С, O, H. Однако соответствующих экспериментов пока не проводилось.

Фазовые соотношения в системах железа с легкими элементами

Исследования фазовых диаграмм Fe и его сплавов с легкими элементами при давлениях до 50 ГПа 
необходимы для изучения процессов в магматическом океане. Более высокобарические исследования 
до 50—400 ГПа важны для определения температуры в ядре Земли исходя из положения линии плавле-
ния при параметрах границы внутреннего ядра. Фазовые диаграммы Fe и его соединений проанализиро-
ваны на рис. 8—12.

Различия в определении температуры плавления Fe при параметрах границы внутреннего ядра 
(ICB, 329 ГПа) составляют до 2000 К. Наиболее вероятной является температура плавления в интервале 
6000—6300 К (см. рис. 8). Вопрос о структуре Fe при параметрах ядра также остается открытым, не-



44

смотря на результаты работы [Tateno 
et al., 2010]. Даже если принять ста-
бильность hcp-Fe при 377 ГПа и 5700 
К, это не противоречит возможной 
стабильности bcc-Fe при более высо-
кой температуре внутреннего ядра 
[Belonoshko et al., 2003], а разница рас-

считанной энергии Гельмгольца между двумя фазами очень мала и составляет 33 мэВ при 6700 К и 350 
ГПа [Vočadlo, 2015]. Тем не менее при температурах изоэнтроп ядра, показанных на рис. 1, стабильна 
фаза hcp-Fe. На данный момент за основу можно взять недавнюю работу по оптимизации термодинами-
ческих параметров различных структурных модификаций Fe [Komabayashi, 2014], которые в целом пов-
торяют линию плавления, установленную в экспериментах при давлении до 200 ГПа [Anzellini et al., 
2013] и в результате некоторых квантово-химических расчетов [Aitta, 2006; Zhang et al., 2015].

Экспериментальные исследования систем Fe с одним из легких элементов дают противоречивые 
результаты. Большинство данных получено с использованием метода алмазных наковален, где остро 
стоит вопрос о достижении термодинамического равновесия, равномерного нагрева образца, измерения 
температуры в опыте и выборе шкал давления [Hirose et al., 2013; Lobanov et al., 2013; Соколова и др., 
2013]. Неопределенности ведут к образованию метастабильных фаз и большим ошибкам в оценке тем-
ператур плавления, определении фазовых границ и физико-химических свойств материалов. Соответс-
твенно, невозможно однозначно определить структуры и состав стабильных фаз и сопоставить их с 
геофизическими данными. Решение проблемы стабильности соединений Fe при РТ-параметрах внут-
реннего ядра возможно с привлечением термодинамического анализа стабильности фаз (на основании 
экспериментальных данных) и квантово-химических расчетов.

Система Fe—S изучалась наиболее интенсивно из-за распространения сульфидов Fe в метеорит-
ном веществе. В ней наблюдается эвтектическое соотношение между Fe и сульфидом, однако при раз-
ных давлениях стабильная сульфидная фаза меняется. При давлении ниже 14 ГПа наблюдается эвтекти-
ка в системе Fe—FeS, выше по давлению — Fe—Fe3S2 и выше 21 ГПа — Fe—Fe3S [Li, Fei, 2014]. 
Эвтектика смещается в сторону Fe с повышением давления. При давлениях, близких к атмосферному, 
растворимость S в Fe пренебрежимо мала [Li et al., 2001]. Но при давлении 120 ГПа и 2600 К она дости-
гает 8 ат. % [Kamada et al., 2012]. Плавление в системе изучено при давлениях до 175 ГПа (см. рис. 9). 
Экстраполяция линии плавления Fe3S на параметры ядра находится примерно на 1600 К ниже кривой 
плавления Fe. Новые эксперименты свидетельствуют, что фаза Fe3S нестабильна при давлениях выше 
250 ГПа и разлагается на hcp-Fe и В2-Fe2S. При этом содержание S в hcp-Fe составляет 12 ат. % при 271 
ГПа и 2530 К [Ozawa et al., 2013]. Эти эксперименты не подтвердили данные квантово-химических рас-
четов, которые показали наличие твердого раствора Fe-FeS при параметрах внутреннего ядра [Alfe et al., 
2002b].

При 0.1 МПа Fe и Si образуют твердый раствор с содержанием 30 ат. % Si. Существенная раство-
римость Si в Fe наблюдается и при высоком давлении. Были изучены несколько сплавов с содержания-
ми Si = 6.5—27.5 ат. %. Сплавы с Fe имеют hcp структуру для Fe-6.5 ат. % Si при 242 ГПа и 3600 К 
[Asanuma et al., 2008] и для Fe-15 ат. % Si при 240 ГПа и 3000 К [Lin et al., 2009]. В экспериментах при 
298 К hcp-фазы Fe0.83Ni0.09Si0.08 и Fe0.93Si0.07 стабильны до давления 374 и 250 ГПа соответственно 
[Asanuma et al., 2011]. Вблизи линии плавления при 50—150 ГПа в этих же работах наблюдается bcc-
фаза или сосуществующие bcc- и hcp-фазы Fe-Si (рис. 10). Линия плавления определена при давлениях 
до 80 ГПа для составов Fe0.73Ni0.09Si0.18 и Fe0.65Ni0.09Si0.26 [Morard et al., 2011] и при давлениях до 150 ГПа 
для Fe0.7Si0.3 [Asanuma et al., 2010]. Экстраполяция линии плавления Fe0.7Si0.3 на параметры внутреннего 

Рис. 8. Фазовая диаграмма Fe.
Результаты экспериментов [Tateno et al., 2010] 
показывают стабильность hcp-Fe во внутреннем 
ядре, не исключая возможность стабильности 
bcc-Fe. Показаны экспериментальные данные 
[Anzellini et al., 2013] с экстраполяцией выше 
210 ГПа, термодинамическая модель по данным 
работы [Komabayashi, 2014] и результаты кван-
тово-химических расчетов [Belonoshko et al., 
2003; Aitta, 2006; Zhang et al., 2015]. Крупными 
кружками показана тройная точка расплав-fcc-
hcp. В рамке показана температура на границе 
внутреннего ядра для чистого Fe.
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ядра дает 4000—4200 К при 330 ГПа. 
Эти данные недавно пересмотрены в 
работах [Fischer et al., 2014; Tateno et 
al., 2015]. Было установлено, что при 
параметрах внутреннего ядра в системе 
Fe83.5Si16.5 сосуществуют две фазы hcp и 
B2 (структура CsCl), а линия плавле-
ния, экстраполированная на параметры 
внутреннего ядра, проходит выше линии плавления Fe. Следует отметить, что эти данные, пока не под-
твержденные экспериментом, хорошо согласуются с результатами теоретических расчетов для сплава 
Fe83.5Si16.5 [Belonoshko et al., 2009] (рис. 10). Тем не менее неопределенность линии плавления сплавов 
Fe и Si необходимо разрешить в будущих исследованиях. Это чрезвычайно важно для сравнения с дру-
гими фазовыми диаграммами и ответа на вопрос о ликвидусном сплаве/фазе в многокомпонентной сис-
теме.

Система Fe—O имеет эвтектику и поле несмесимости при 0.1 МПа. Содержание O в эвтектичес-
ком расплаве увеличивается с давлением от < 1 мас. % при 3 ГПа до > 10 мас. % при 100 ГПа. Поле 
несмесимости также сужается и исчезает при давлениях выше 25 ГПа [Li, Fei, 2014]. Линии плавления 
и эвтектики показаны на рис. 11 по данным работы [Komabayashi, 2014]. Линии плавления FeO в других 

Рис. 9. Фазовые соотношения в систе-
ме Fe—FeS.
Приведены температуры эвтектики по данным 
экспериментов работ [Kamada et al., 2012; Morard 
et al., 2014], а также ликвидус (L) и солидус (S) 
системы с O [Terasaki et al., 2011a]. Символы — 
максимальные параметры в эксперименте. Отде-
льно показаны результаты работы [Ozawa et al., 
2013], в которой установлена ограниченная ста-
бильность Fe3S по давлению. В рамке дана темпе-
ратура на границе внутреннего ядра для системы 
Fe—Fe3S. Для сравнения серым цветом показана 
фазовая диаграмма Fe по данным [Komabayashi, 
2014].

Рис. 10. Фазовые соотношения в сис-
теме Fe—FeSi.
Приведены температуры фазовых переходов и 
линии плавления сплавов Fe-Si по данным эк-
спериментальных работ [Asanuma et al., 2008, 
2010; Kuwayama et al., 2009; Lord et al., 2010; 
Fischer et al., 2012]. Цифры — мольное содер-
жание Si в системе. Базовая диаграмма для 
состава Fe83.5Si16.5, по данным работ [Fischer et 
al., 2014; Tateno et al., 2015]. Она разграничи-
вает поля устойчивости фаз fcc, hcp и B2, при 
параметрах внутреннего ядра предполагается 
стабильность двух фаз, hcp и B2 (черные ром-
бы). Стабильность hcp-фазы в реперных точках 
показана белыми ромбами. Линия плавления 
сплава проходит выше линии плавления Fe и 
согласуется с данными квантово-химических 
расчетов [Belonoshko et al., 2009]. В рамке дана 
температура на границе внутреннего ядра для 
системы Fe83.5Si16.5. Для сравнения серым цве-
том показана фазовая диаграмма Fe по данным 
[Komabayashi, 2014].
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работах располагаются при более низ-
кой температуре. Все линии экстра
полируются в область 5900—6000 К на 
ICB. Линия ликвидуса системы 

Fe75O5S20 и линия плавления сплава Fe75O5S20, экстраполированные на ICB, соответствуют температурам 
5400—5700 К. Фазовая диаграмма FeO детально изучена в работе [Ozawa et al., 2011b]. В ней показано 
положение тройной точки между фазами В1 (структура NaCl), B8 (структура NiAs) и B2 (структура 
CsCl) при 240 ГПа и 3800 К [Ozawa et al., 2011b]. Стабильность фазы В2 подтверждена при параметрах 
324 ГПа и 4200 К. При повышении давления происходит металлизация FeO при 70 ГПа и 1900 К [Fischer 
et al., 2011; Ohta et al., 2012] для фазы В1 и при 120 ГПа и 300—1700 К для фазы В8 [Ozawa et al., 2011a]. 
Важным доводом в пользу того, что кислород — основный легкий элемент в ядре Земли является то, 
что он не растворяется в твердом Fe [Ozawa et al., 2010], т. е. согласуется с распределением плотности 
и звуковых скоростей при кристаллизации внутреннего ядра. К подобному выводу приводят и теорети-
ческие расчеты при параметрах ядра [Alfe et al., 2002b]. При этом дефицит плотности во внутреннем 
ядре объясняется растворением сопутствующего легкого элемента (например S или C).

В системе Fe—C при высоком давлении существуют два стабильных карбида Fe3C и Fe7C3, кото-
рые при давлении 10—20 ГПа плавятся инконгруэнтно [Lord et al., 2009]. На данный момент существу-
ют противоречивые данные по фазовой диаграмме системы Fe—C. В работе [Lord et al., 2009] предпо-
лагается, что Fe3C нестабилен выше 115 ГПа и 3100 К (см. рис. 12). По реперным точкам на основании 
термодинамического анализа в работе [Fei, Brosh, 2014] мы рассчитали, что эвтектика Fe-Fe3C сохраня-
ется до параметров ~270 ГПа и ~5200 К (см. рис. 12). Выше этой точки по давлению наблюдается эвтек-
тика Fe-Fe7C3. Предварительные данные экспериментов в системе Fe—C при давлениях до 340 ГПа 
свидетельствуют, что эвтектика Fe-Fe3C существует и при параметрах внутреннего ядра. Согласно 
[Takahashi et al., 2013], температура плавления (перитектики) Fe3C при 330 ГПа составляет около 5100 К. 
Данные [Lord et al., 2009; Fei, Brosh, 2014] отличаются и по соотношению температуры плавления/пери-
тектики Fe7C3. Согласно работе [Lord et al., 2009], перитектические соотношения сохраняются до давле-
ний выше 200 ГПа, тогда как, по данным [Fei, Brosh, 2014], Fe7C3 выходит на максимум ликвидуса 
системы при давлении около 70 ГПа (см. рис. 12). Структура стабильных карбидов не меняется на изу-
ченном интервале давлений. Они имеют ромбическую симметрию Pnma. Магнитные переходы деталь-
но обсуждаются в работах [Litasov et al., 2013; Литасов и др., 2015]. По данным квантово-химического 
моделирования, стабильным карбидом при давлениях ядра Земли может быть Fe2C с возможными 
структурами Pnnm и Pnma [Бажанова и др., 2012], но эти данные пока не подтверждаются эксперимен-
тами. Фазовые соотношения и плавление в системе Fe—C квантово-химическими методами пока не 
изучались.

Система Fe—H исследована гораздо хуже по сравнению с другими. В основном это связано с 
трудностью проведения экспериментов и высокой реакционной способностью Н при высокой темпера-
туре. Растворимость Н в твердом или жидком Fe не превышает 0.1 мас. % [San-Martin, Manchester, 1990]. 
При более высоких давлениях в расплаве может растворяться до 0.4 мас. % Н и появляется стабильная 
гидридная фаза FeHx с х ≤ 1 [Okuchi, 1997]. Гидрид плавится при более низкой температуре, чем Fe, при 

Рис. 11. Фазовые соотношения в сис-
теме Fe—FeO.
Показаны линии плавления FeO по данным 
экспериментальных работ [Fischer et al., 2011; 
Morard et al., 2014] и термодинамических рас-
четов [Komabayashi, 2014], температура ликви-
дуса в системе Fe75O5S20 [Terasaki et al., 2011a] 
и линия плавления для сплава Fe90O8S2 [Huang 
et al., 2011], а также линия эвтектики (Е) для 
идеальной модели смешения в системе Fe—FeO 
[Komabayashi, 2014]. Субсолидусные линии ста-
бильности и реперные точки между фазами FeO 
со структурами B1 (серые квадраты), B2 (чер-
ные) и B8 (белые), по данным работы [Ozawa et 
al., 2011b]. В рамке дана температура на грани-
це внутреннего ядра для системы Fe—FeO. Для 
сравнения серым цветом показана фазовая диа-
грамма Fe по данным [Komabayashi, 2014].
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давлениях до 50 ГПа [Hirao et al., 2004; 
Sakamaki et al., 2009]. Стабильность 
FeHx и FeNiHx изучена при давлениях до 
68 ГПа [Narygina et al., 2011] и 121 ГПа 
[Terasaki et al., 2012]. Установлен пере-
ход от fcc-фазы к dhcp-фазе при давлени
ях выше 20 ГПа и 1000—2500 К.

Изучению системы Fe—N посвящены лишь несколько работ [Adler, Williams, 2005; Литасов и др., 
2013; Minobe et al., 2015; Попов и др., 2015]. Фазовые соотношения при давлениях до 30 ГПа и 1400 К 
исследованы в работе [Литасов и др., 2013]. Была показана стабильность нестехиометрических нитри-
дов в ряду ε—Fe3N—Fe3N0.75 и ограниченная стабильность γ'-Fe4N (Pm3m) до давлений 15—20 ГПа и 
800—1000 К. В единственной работе при более высоких давлениях в интервале 40—150 ГПа установле-
на стабильность новой структуры P63mc с примерным составом β-Fe7N3 [Minobe et al., 2015]. Макси-
мальная температура экспериментов при 150 ГПа составляла 2720 К.

В работе [Gu et al., 2014] получены первые данные по системе Fe—P при давлениях до 65 ГПа и 
1650 К, а также проведены первопринципные расчеты по поиску стабильных структур. Теоретические 
расчеты для Fe3P показали исчезновение магнитного момента, сопровождающееся фазовым переходом 
при давлениях 40—65 ГПа. В эксперименте был подтвержден фазовый переход от I4 к P4/mnc после 
нагрева до 1650 К при 64 ГПа.

Учитывая, что ядро может содержать несколько легких элементов, в ряде работ исследовались 
тройные и более сложные системы. При сверхвысоких давлениях исследованы субликвидусные фазо-
вые отношения для составов Fe75O5S20 в алмазной ячейке [Terasaki et al., 2011a] (см. рис. 9) и Fe90O8S2 в 
ударных экспериментах [Huang et al., 2010] (см. рис. 11). Все остальные системы в тройных или много-
компонентных вариантах изучены только до 25 ГПа. Общим для большинства систем является сущест-
вование широких областей несмесимости, которые исчезают с повышением температуры или давления. 
Экстраполяция на параметры магматического океана или ядра в большинстве случаев показывает высо-
кую взаимную растворимость компонентов.

Система Fe—S—Si была исследована при 4—12 ГПа и до 2200 К [Morard, Katsura, 2010]. Показа-
но, что интервал несмесимости вдоль сечения FeS—FeSi сужается с ростом давления и, предположи-
тельно, поле несмесимости исчезает при давлении около 20 ГПа. В сульфидных расплавах зафиксирова-
ны содержания О до 4 мас. %. В расплавах с высоким содержанием Si и низким S содержания О 
составляли до 1.3 мас. %.

Система Fe—S—О исследована в работах [Li et al., 2001; Stewart et al., 2007; Tsuno, Ohtani, 2009] 
при давлениях до 27 ГПа и температурах до 2000 К. В ней наблюдаются эвтектические соотношения с 
положением эвтектики ниже по температуре, чем в системе Fe—S на 50—100 К. Растворимость O в 
расплаве возрастает с увеличением температуры, а также с увеличением содержания S.

В работе [Corgne et al., 2008] исследована система Fe—S—C при давлении до 8 ГПа и температуре 
до 2473 К в равновесии с силикатным расплавом. Обнаружено, что поле несмесимости между сульфид-
ным и углеродсодержащим расплавом сужается с давлением, а также исчезает при самых высоких тем-
пературах. В гомогенных расплавах содержания компонентов составляли (мас. %): S = 6—7, C = 3—4, 
O = 0.3—0.4.

Рис. 12. Фазовые соотношения в сис-
теме Fe—C.
Показаны линии эвтектики Te, перитектики Tр и 
плавления Tm соответствующих систем Fe—Fe3C 
и Fe—Fe7C3 по данным работ [Lord et al., 2009; 
Fei, Brosh, 2014]. Реперные точки в этих системах 
отмечены символами. Точки экспериментов из 
работы [Tateno et al., 2010] показывают стабиль-
ность Fe3C, который образовывался при реакции 
Fe с алмазом наковален. Также обозначена экс-
траполяция Тр Fe3C для границы ядро—мантия по 
данным работы [Takahashi et al., 2013]. В рамке 
дана температура на границе внутреннего ядра 
для системы Fe—Fe7C3. Для сравнения серым 
цветом показана фазовая диаграмма Fe по дан-
ным [Komabayashi, 2014].
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В работе [Li et al., 2015] исследована растворимость C в металлическом расплаве в системах Fe—
Ni—S—C, Fe—Ni—Si—C и Fe—Ni—S—Si—C в равновесии с силикатным расплавом при 3 ГПа, 1873 
К и Δlog fO2

 = IW – 4…–5 и IW – 1.5. Было показано, что в S-содержащих расплавах (0—5 мас. %) рас-
творимость С остается постоянной на уровне 5—6 мас. %, тогда как в Si-содержащих расплавах (0—
10 мас. %) растворимость С уменьшается от 5.6 до 1.8 мас. %. Кроме того, установлено, что С сильнее 
растворяется в силикатном расплаве при низкой fO2

, а также при повышенных концентрациях Н.
Система Fe—Si—O детально исследована во многих работах и уже упоминалась в разделе о MSP 

(см. рис. 7). Добавление Ni не имеет принципиального влияния на фазовые взаимоотношения в рассмот-
ренных выше двойных и тройных системах. Выделяется система Fe—Ni—C, где при повышенных кон-
центрациях Ni (> 53 мол. %) не образуется промежуточных карбидов, а Fe-Ni расплав или твердая фаза 
сосуществуют с алмазом при 10 ГПа [Rohrbach et al., 2014].

К исследованию тройных систем можно отнести важные работы по гидрированию соединений Fe 
при высоких давлениях. В экспериментах при 2—17 ГПа и Т < 1723 K была показана высокая раствори-
мость Н в FeS (до 0.2—0.4 ат. %) [Shibazaki et al., 2011]. В работе [Terasaki et al., 2011b] исследована 
растворимость Н в FeSi при 2—17 ГПа и Т < 2000 K. Она составила 0.07—0.22 ат. %. Растворимость Н 
в карбиде Fe3C при давлениях до 15 ГПа и Т < 2000 K оказалось пренебрежимо малой [Terasaki et al., 
2014].

Уравнения состояния, плотность и скорости звуковых волн  
в соединениях железа при высоком давлении

Анализ уравнений состояния (УС) соединений Fe также позволяет дать обоснованную оценку 
возможных содержаний легких элементов в составе внутреннего ядра на основании сравнения с сейсмо-
логическими данными. Экспериментальные исследования УС жидких сплавов Fe пока ограничены 
очень низкими давлениями — до 5—7 ГПа. Поэтому сравнение жидких сплавов с сейсмологическими 
параметрами внешнего ядра Земли возможно провести только на основании термодинамического моде-
лирования или теоретических расчетов из первых принципов.

На рис. 13, 14 показаны соотношения плотности и скоростей звуковых волн (диаграмма Бёрча) для 
Fe и его соединений. По Fe проведено большое количество экспериментов, и они показывают неод-
нозначные результаты. В работе [Antonangeli, Ohtani, 2015] предложена линейная зависимость vP (км/с) = 
= 1.206ρ – 4 и отсутствие температурной зависимости vP—ρ для hcp-Fe. Эта линия отклоняется на 3—
4 % вверх от параметров внутреннего ядра (см. рис. 13). В работе [Mao et al., 2012] аргументирована 
степенная зависимость, которая дает более низкие значения vP. Последние данные [Ohtani et al., 2013; 
Decremps et al., 2014] свидетельствуют в пользу линейной зависимости. Линия Гюгонио по ударным 

Рис. 13. Соотношение скорости продоль-
ных звуковых волн и плотности (диаграм-
ма Бёрча) для hcp-Fe, полученных разны-
ми методами при 298 К (если не указана 
температура).
Показаны выборочные данные по результатам анали-
за в работе [Antonangeli, Ohtani, 2015] с изменениями. 
Методы исследования: NRIXS, ядерно-резонансное 
неупругое рассеяние рентгеновских лучей в алмазной 
ячейке с лазерным нагревом (LH-DAC) — [Lin et al., 
2003, 2005]; IXS и XRD одновременное неупругое рас-
сеяние рентгеновских лучей и рентгеновская дифрак-
тометрия в алмазной ячейке с резистивным нагревом 
(EH-DAC) — [Antonangeli et al., 2004, 2012; Kantor et al., 
2007; Ohtani et al., 2013; Отани и др., 2015]; PAPL, из-
мерение звуковых скоростей на пикосекундном интер-
вале в алмазной ячейке под воздействием импульсного 
лазера — [Decremps et al., 2014]. Для сравнения пока-
заны данные ударных экспериментов (SW) — [Brown, 
McQueen, 1986] и квантово-химических расчетов (Ab 

initio) — [Vočadlo et al., 2009]. Красной сплошной линией показан усредненный тренд по экспериментам [Antonangeli, Ohtani, 
2015], розовым пунктиром — данные работы [Mao et al., 2012] (IXS + XRD), где авторы предлагают степенную зависимость 
vP—ρ. Черные квадраты и линии — параметры модели PREM [Dziewonski, Anderson, 1981] для внутреннего и внешнего ядра 
соответственно. Серые линии — изотермы для жидкого Fe при (сверху вниз) 7000, 6000 и 5000 К по данным расчетов методами 
молекулярной динамики [Ichikawa et al., 2014].
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данным [Brown, McQueen, 1986] также проходит ниже параметров внутреннего ядра (см. рис. 13). Сле-
дует признать, что согласия в данных о соотношении плотности и скоростей звуковых волн нет даже 
для hcp-Fe.

Все легкие элементы в той или иной степени понижают плотность Fe и скорости vP (см. рис. 14). 
Большинство соединений показывают линейные тренды, которые ложатся левее линии Fe. Это означа-
ет, что добавками легких элементов сложно одновременно объяснить и дефицит плотности, и дефицит 

Рис. 14. а — диаграмма Бёрча для соединений Fe при 298 К.
Экспериментальные данные для: FeSi, FeO — [Badro et al., 2007]; Fe85Si15 — [Lin et al., 2003; Mao et al., 2012]; Fe89Ni4Si9 — 
[Antonangeli et al., 2010]; Fe3S — [Lin et al., 2004; Kamada et al., 2014]; Fe7C3 — [Prescher et al., 2015]; Fe3C — [Gao et al., 2008]; 
FeH — [Shibazaki et al., 2012]; FeHx — [Mao et al., 2004]. Показаны данные квантово-химических расчетов для FeSi и FeS [Vočadlo, 
2015]. 
б — диаграмма Бёрча для карбидов Fe при разной температуре. 
Дополнительно показаны данные работы [Chen et al., 2014]. Красной сплошной линией показан усредненный тренд по экспери-
ментам [Antonangeli, Ohtani, 2015], синей штриховой — ударная адиабата Гюгонио [Brown, McQueen, 1986]. Черными квадратами 
и линией показаны параметры модели PREM [Dziewonski, Anderson, 1981] для внутреннего и внешнего ядра соответственно.
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звуковых скоростей. Для того, чтобы параметры соответствовали внутреннему ядру, необходима темпе-
ратурная зависимость трендов vP—ρ или должны привлекаться альтернативные варианты, такие же, как 
для объяснения скоростей vS (см. выше). На рис. 14, а показан пример для соотношения Fe—Fe3S при 
давлении границы внутреннего ядра (329 ГПа). Очевидно, что линия смешения находится в стороне от 
тренда внутреннего ядра. В целом для большинства сплавов или соединений Fe в разных работах полу-
чены согласованные результаты. Это хорошо видно, например, по соответствию между эксперимен-
тальными и теоретическими расчетами для FeSi на рис. 14, а. Однако для некоторых сплавов были по-
лучены разные зависимости. Так, в уже упоминавшейся работе [Mao et al., 2012] степенная зависимость 
vP—ρ предлагается и для Fe85Si15, тогда как в работе [Lin et al., 2003] для этого сплава получена линей-
ная зависимость vP—ρ. Важный пример показан на рис. 14, б для карбидов Fe. Зависимости vP—ρ для 
Fe7C3, полученные в работах [Chen et al., 2014; Prescher et al., 2015], резко отличаются. В работе [Prescher 
et al., 2015] получен линейный тренд со слабой температурной зависимостью, тогда как в работе [Chen 
et al., 2014] показан изгиб тренда после магнитного перехода в Fe7C3 при 60 ГПа. Если эти данные вер-
ны, то комбинация карбида Fe7C3 и Fe практически точно ложится на тренд внутреннего ядра 
(рис. 14, б).

На диаграмме соотношения сейсмического параметра Ф (bulk sound velocity, Ф2 = KS/ρ) и плотнос-
ти (рис. 15) представлены данные для жидкого Fe и сплавов. Расчетные или экспериментальные тренды 
для Fe соответствуют параметрам ниже линии PREM. В теоретической работе [Pozzo et al., 2013] пока-
зано, что сплавы Fe82Si10O8 и Fe79Si8O13 при температурах изоэнтропы ядра близко соответствуют вне-
шнему ядру. Однако данные ударных экспериментов по сплавам с О и S показывают, что O сильно за-
нижает скорости Ф (см. рис. 15). Очевидно, что данных по жидкостям пока недостаточно.

В работе [Badro et al., 2014] квантово-химическими методами были рассчитаны плотности и ско-
рости звуковых волн для расплавов Fe с Ni, C, O, Si и S для содержаний 8.3 и 16.7 ат. %, а затем проана-
лизированы идеальные смеси между компонентами и проведено сравнение с сейсмологическими дан-
ными по составу ядра. Наиболее близкое соответствие с сейсмологической моделью имеет состав с 
3.7 мас. % O и 1.9 мас. % Si. Небольшие содержания С и S не противоречат модели, но и не являются 
лучшим решением. Существенным недостатком этой и многих других работ по квантово-химическому 
моделированию является то, что авторы не приводят первичные данные по рассчитанным уравнениям 
состояния и параметрам упругости соединений, что исключает проверку полученных результатов и 
сравнение с другими работами.

Рис. 15. Соотношение сейсмического параметра Ф и плотности для жидкого Fe и сплавов.
Приведены данные расчетов методами молекулярной динамики при параметрах изоэнтропы (ТCMB = 4000—4200 K, рис. 1 для 
сплавов c Si и O и ТCMB = 4600 К для Fe) [Pozzo et al., 2013]; данные расчетов из ударных экспериментов [Brown, McQueen, 1986; 
Nguyen, Holmes, 2004; Huang et al., 2011]. Для сравнения показаны данные для hcp-Fe [Dewaele et al., 2006]. Черные квадраты и 
линия — параметры модели PREM [Dziewonski, Anderson, 1981] для внутреннего и внешнего ядра соответственно.
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Скорости vS во внутреннем ядре существенно ниже, чем у Fe и его сплавов. Однако карбиды Fe 
отличаются от других соединений и практически соответствуют параметрам внутреннего ядра Земли 
[Gao et al., 2008; Prescher et al., 2015].

Обсуждение результатов

Большинство данных по распределению элементов и изотопных отношений свидетельствуют о 
субхондритовом составе Земли. Однако по некоторым характеристикам, главные из которых высокие 
отношения Mg/Si, Sm/Nd, аномальные изотопные отношения O и обеднение сильно летучими элемента-
ми, Земля не соответствует хондритам. На протяжении долгого времени была популярна гипотеза о 
поздней добавке летучих, таких как H, C, N, — после формирования Луны за счет падения кометы или 
астероида хондритового типа [Albarede, 2009; Marty, 2012]. Однако относительные содержания H, C и 
N не согласуются с трендами комет или метеоритов. Поэтому фракционирование летучих, вероятнее 
всего, происходило на стадии магматического океана. Летучие могли либо распределяться в ядро Зем-
ли, либо удаляться в пространство за счет воздействия солнечной радиации или диссипации и частич-
ной потери атмосферы в результате импактных процессов. Такой же вывод следует из изучения изото-
пов ксенона — Земля, включая атмосферу и все породы (а также атмосфера Марса), имеют низкие 
изотопные отношения 126Хе/130Хе и 128Хе/130Хе по сравнению с метеоритами и Солнцем, что указывает 
на диссипацию ксенона на ранней стадии развития Земли [Halliday, 2013]. При этом полной потери лету
чих из гидросферы и атмосферы не происходит даже при ударе крупного объекта, из разряда события 
MFGI, согласно моделированию в работе [Genda, Abe, 2005]. Относительно отношений C/N и C/Н дела-
ется тот же вывод — о диссипации летучих. Однако последние данные в работе [Litasov et al., 2015] 
показывают, что N замещает C при взаимодействии с Fe или карбидами и может присутствовать в ядре 
в большем количестве, чем предполагалось ранее, поэтому версию о распределении N и, частично, С и 
Н в ядро необходимо разработать более подробно. Вряд ли является совпадением и то, что именно для 
ксенона, который отличается от других благородных газов по распространенности (рис. 16), предсказаны 
стабильные высокобарические соединения с Fe [Zhu et al., 2014]. Наряду с проблемами хондритового сос
тава Земли, из-за которых возникают трудности расчета состава мантии, ядра и Земли в целом, существу-
ет проблема «скрытого» резервуара, который мог и может существовать в нижней мантии и не вовлекал-
ся в процессы в магматическом океане, а также в последующие геодинамические события. Возможность 
его существования аргументируется в первую очередь на основании данных по изотопии благородных 
газов [Tolstikhin, Hofmann, 2005]. Очевидно, что решение вопроса о содержании легких элементов в ядре 
Земли требует дальнейших усилий экспериментаторов и теоретиков, работающих в области высоких дав-
лений. Основные гипотезы о содержании легких элементов в ядре суммированы в табл. 2.

Сера, несмотря на то что некоторые исследователи исключают ее из списка главных кандидатов, 
является одним их главных элементов, подходящим под состав ядра. Она имеет сильное сродство к Fe, 

Рис. 16. Относительное содержание летучих элементов в примитивной мантии в зависимости от 
50 % температуры конденсации при 10.1 Па.
Данные нормированы по углистому хондриту СI и содержанию Si. Квадратами показан тренд умеренно-летучих элементов (см. 
рис. 4). Отдельно выделены HSE и элементы группы S, обеднение которых сопоставимо с летучими H, C, N, Xe. Использованы 
данные работ [Lodders, 2003; Halliday, 2013; McDonough, 2014; Palme, O’Neill, 2014].
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максимально снижает его температуру плавления, плотность, поверхностное натяжение и скорости зву-
ковых волн. В дополнение к этому можно добавить, что сульфиды являются основным соединением Fe 
в современной верхней мантии Земли, что может быть остатками после сегрегации ядра (одновременно 
это свидетельствует в пользу поздней добавки S в результате MFGI). Самым серьезным аргументом 
против S в ядре является ее недостаточная распространенность в Земле согласно космохимическим мо-
делям летучести элементов (см. рис. 4). Сера вряд ли является основным элементом во внутреннем ядре 
Земли, так как сульфиды имеют минимальные температуры плавления и эвтектики среди всех элемен-
тов. Кроме этого, данные о распределении элементов на границе внутреннего ядра также свидетельс-
твуют, что S не может быть основным элементом, так как содержания в жидком и твердом Fe будут 
практически одинаковы (по данным теоретических расчетов). Тем не менее космохимическая оценка в 
1.9 мас. % S в ядре является непротиворечивой по совокупности всех имеющихся данных.

Кремний является главным кандидатом на роль легкого элемента. Нехондритовые отношения 
Mg/Si, хорошее соответствие между коэффициентами распределения металл/силикат восстановитель-
ным условиям при образовании ядра (IW – 4…+2), достаточная взаимная растворимость со всеми лег-
кими элементами, включая O, соответствие данных по УС и звуковым волнам в жидком и твердом ядре, 
многие факторы свидетельствуют, что Si может быть основным легким элементом в ядре Земли. Для 
полной оценки недостаточно экспериментальных данных по линии плавления сплавов с Si, что чрезвычай
но важно при рассмотрении взаимного влияния легких элементов на кристаллизацию внутреннего ядра. 
Существующие данные дают слишком широкий температурный интервал плавления, 4500—6700 К при 
329 ГПа (см. рис. 10). Против Si свидетельствуют современные ОВ условия в верхней мантии Земли 
(IW +2…+5), которые, вероятно, не изменялись в последние 3.5 млрд лет [Delano, 2001; Canil, 2002]. 
Для существенного вхождения Si в состав ядра были необходимы ОВ условия образования Земли на 
3—4 лог. ед. ниже буфера IW, т.е. разница составляет не менее 5—6 порядков. Возможные модели окис-
ления мантии после образования ядра включают масштабное диспропорционирование Fe при кристал-
лизации бриджмэнита, который, кроме того, мог играть роль помпы, окисляющей мантию, на протяже-
нии всей ранней истории, связанной с существованием магматических океанов [Wood et al., 2006; Frost 
et al., 2008], и окисление поверхностного слоя за счет диссипации Н. Вероятный интервал, который не 
противоречит данным по УС и измерениям звуковых волн, составляет 5—6 мас. % Si в ядре. Содержа-
ние Si во внутреннем ядре должно быть минимальным (по той же причине, что и для S), это может 
свидетельствовать о достаточно низкой температуре плавления сплавов FeSi, вероятно, 5100—5400 К 
при 329 ГПа (см. рис. 10), так как они не могут быть ликвидусной фазой на границе внутреннего ядра.

Кислород — самый распространенный элемент на Земле и несколько процентов O в ядре не про-
тиворечат его планетарному балансу. Теоретические расчеты показывают, что O может быть основным 
элементом в ядре, в частности, из-за плохой растворимости в твердом Fe, которая хорошо подходит под 
разное содержание легкого элемента во внешнем и внутреннем ядре. Соотношения плотности и звуко-
вых волн свидетельствуют, что O сильно занижает vP внешнего ядра, и в работе [Huang et al., 2011] ар-
гументируется, что его содержание не превышает 0.1—1.0 мас. %. Принятая в данной работе модель 
ядра с высоким содержанием C исключает возможность высоких содержаний O из-за плохой взаимной 
растворимости C, Si и S с O. Однако в альтернативных моделях содержание O в ядре может быть высо-
ким (см. табл. 2).

Недавние работы по физико-химическим свойствам карбидов Fe [Chen et al., 2014; Prescher et al., 
2015] показали, что они могут являться важнейшими фазами во внутреннем ядре Земли, так как только 
они близко соответствуют всем параметрам внутреннего ядра — плотности, скоростям vP и vS без при-
влечения дополнительных условий неравновесного состояния, а также хорошо согласуются с моделями 
анизотропии внутреннего ядра. На сегодняшний день гипотеза о высоком содержании C во внутреннем 
ядре (возможно, до 3—4 мас. %) является наиболее обоснованной. Однако для ее подтверждения необ-
ходимо получить еще много данных. Хотя нельзя исключить, что карбид является ликвидусной фазой 
при кристаллизации внутреннего ядра, температуры плавления карбидов и положение эвтектики в сис-
теме Fe—Fe7C3 известны на уровне предположений, тем более непонятно соотношение температур 
плавления сплавов и котектических кривых на границе внутреннего ядра в многокомпонентной систе-
ме. Оценки в работе [Fei, Brosh, 2014] показывают, что для кристаллизации карбида в двухкомпонент-
ной системе необходимо около 2 мас. % С во внешнем ядре.

Распространенность H и N в ядре наименее понятна. Пока экспериментальных данных недоста-
точно для характеристики содержания этих элементов в ядре Земли. Если внутреннее ядро содержит 
большое количество C, то содержание Н в нем ограниченно (см. табл. 2), а вот N может легко замещать 
C, так как имеет большее сродство к Fe. Существенное содержание N в ядре согласуется с его малой 
распространенностью в мантии Земли.
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Заключение

В работе сделан обзор современных представлений о составе и эволюции ядра Земли. По геофи-
зическим и экспериментальным данным, внешнее жидкое ядро имеет однородную структуру и дефицит 
плотности относительно Fe около 10 %, а внутреннее твердое ядро имеет сильно неоднородную струк-
туру с повышенной анизотропией сейсмических волн и дефицит плотности около 5 %. Оценка темпера-
туры на границе ядро—мантия составляет 3800—4200 К, а на границе внутреннего ядра 5200—5700 К. 
Температура плавления Fe на этих границах соответствует 4000 и 6300 К. Наиболее подходящими кан-
дидатами на роль легкого элемента в жидком ядре являются Si и O — до 5—7 мас. %. Космохимические 
оценки показывают, что ядро должно содержать около 2 мас. % S, а экспериментальные данные свиде-
тельствуют, что структура внутреннего ядра более всего согласуется со свойствами карбидов Fe. Наибо-
лее аргументированной на сегодняшний день является модель ядра Земли с содержаниями (мас. %): Si = 
= 5—6, O = 0.5—1.0, S = 1.8—1.9, C = 2.0, при этом во внутреннем ядре может преобладать карбид 
Fe7C3. Содержания других важных легких элементов (H, N, P) пока не обоснованы необходимым коли-
чеством данных. Но даже космохимическая оценка для Н = 0.06 мас. % свидетельствует о его количес-
тве в ядре в 10 000 раз больше, чем в гидросфере Земли.

Исследование короткоживущих изотопных систем показывает, что ядро сформировалось на ран-
ней стадии развития Земли, предположительно не позднее 30—50 млн лет от начала формирования 
Солнечной системы, t0. Однако крупное импактное событие, связанное с образованием Луны, произо-
шедшее не позднее 140 млн лет от t0, вероятно, внесло существенные изменения в окончательный со-
став ядра и мантии Земли. Исследование распределения сидерофильных элементов между силикатным 
расплавом и расплавом Fe позволяет реконструировать процесс формирования ядра в магматическом 
океане, глубина которого могла достигать 1000—1500 км при температуре 3000—4000 К. Фугитивность 
кислорода в магматическом океане менялась от 4—5 до 1—2 лог. ед. ниже буфера Fe-вюстит. С этими 
параметрами согласуются большинство коэффициентов распределения элементов. Однако данные по 
Mo, W, S согласуются с добавкой последних 10—15 % окисленного хондритового вещества в результа-
те ударного события, приведшего к образованию Луны.

Теплофизическое моделирование энергетики ядра согласуется с общим тепловым потоком от гра-
ницы ядро—мантия 7—17 ТВт. Отвод избыточного тепла осуществляется через две крупные зоны по-
ниженных скоростей в основании Африканского и Тихоокеанского суперплюмов. В геологической ис-
тории периодичность активности и географическое положение крупных зон пониженных скоростей, 
вероятно, менялись. Процесс отвода тепла от границы ядро—мантия определяется либо чрезмерным 
накоплением тепла в ядре, либо инициируется погружением холодных субдукционных плит, но, так или 
иначе, тесно взаимосвязан с геодинамическими процессами на поверхности и плитной тектоникой. Об-
мен веществом с мантией был значительным на ранней истории Земли — вплоть до существования 
базального магматического океана. Однако после остывания мантии обмен веществом не превышал 
1—2 % от массы ядра, что, впрочем, достаточно для подпитки термохимических плюмов летучими ком-
понентами, содержащими H, C, S.

Дальнейшие успехи в исследовании ядра Земли могут быть связаны с совершенствованием мето-
дов сейсмотомографии, разработкой методик нейтринной геофизики, быстро возрастающей скоростью 
и точностью квантово-химического моделирования на суперкомпьютерах, создания равновесных усло-
вий эксперимента в алмазных наковальнях, а также развития высокоточных наноразмерных методик 
анализа для характеристики образцов.
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