
 
 

МОСКОВСКИЙ ГОСУДАРСТВЕННЫЙ УНИВЕРСИТЕТ  
имени М.В. ЛОМОНОСОВА 

 
 

 
 

Ю.Н. ВОДЯНИЦКИЙ 
 
 
 
 
 

Железо  
в гидроморфных почвах 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Москва 
2017 



 
 

УДК 631.41 
ББК 40.3 
 В62 
 
 

 
 

Рецензент  
доктор биологических наук И.О. Плеханова 

 
 
 
 
 

Водяницкий Ю.Н. 
В62  Железо в гидроморфных почвах: науч. изд. / Ю.Н. Водяниц-

кий ; Московский государственный университет им. М.В. Ломоно-
сова. – М. : АПР, 2017 – 160 с. 

 
 

В книге отражена важнейшая роль железа как макроэлемента с переменной ва-
лентностью, активно влияющего на свойства гидроморфных почв. Восстановительная 
обстановка способствует редукции Fe(III), что определяет неблагоприятные агроно-
мические свойства оглеенных почв. Само оглеение явно неоднородное. Элювиальное 
оглеение (обезжелезнение) сопровождается выносом железа из профиля; при этом 
снижается не только краснота почвы, но и увеличивается светлота. Редукционное 
оглеение выражается в накоплении Fe(II)-минералов, часто темноцветных; при этом 
уменьшается не только краснота, но и светлота почвы. Показана роль бактерий-
железоредукторов в восстановлении Fe(III) как в составе (гидр)оксидов, так и слои-
стых силикатов. Дана новая формулировка процесса оглеения.  

Описаны критерии гидроморфизма почв. Показано, что высыхание в лаборатории 
образцов за счет окисления Fe(II) необратимо искажает многие свойства гидроморф-
ных почв.  

Книга предназначена для почвоведов, агрохимиков, географов, геохимиков и 
экологов. 

 

 
ISBN 978-5-904761-71-4 

 
УДК 631.41 
ББК 40.3 

 
 
 

 
 
 
 
 

 © Московский государственный университет  
  им. М.В. Ломоносова, 2017 
ISBN 978-5-904761-71-4 © Водяницкий Ю.Н., 2017 



3 
 

ВВЕДЕНИЕ 

Переувлажнение минеральных почв приводит к разнооб-
разным последствиям: меняется облик горизонта и многие 
его свойства. Оглеенные почвы широко распространены в 
гумидных ландшафтах. Глеесоли по распространенности за-
нимают седьмое место в мире среди других типов почв, а их 
площадь достигает 8 млн. км2 (Мировая коррелятивная база 
…, 2007).  

Морфологически близкие холодные тона почвенного го-
ризонта могут иметь разную минералогическую природу. В 
одних почвах сизый цвет определяется тоном глинистых ми-
нералов, лишенных красно-бурых пленок (гидр)оксидов же-
леза. В других красно-бурые (гидр)оксиды железа и другие 
частицы покрыты сизой пленкой Fe(II)-соединений. В-
третьих зеленоватый тон образовался за счет ферритизации 
слоистых силикатов в условиях переменного редокс режима. 
И, наконец, холодный тон может быть естественным цветом 
зеленоцветных почвообразующих пород, такие горизонты 
иногда ошибочно принимают за оглеенные. Для численной 
характеристики цвета почв удобнее пользоваться оптической 
системой CIE-L*a*b*, чем известной системой Манселла. 

В рамках концепции процессного описания гидроморфиз-
ма многие особенности морфологии переувлажненного гори-
зонта можно объяснить различным соотношением между ре-
дуктогенезом и оксидогенезом железа. Поэтому в книге 
уделено большое внимание редуктогенезу и последующему 
оксидогенезу Fe в переувлажненных почвах. Описаны крите-
рии гидроморфизма, связанные с изменением статуса Fe как 
макроэлемента с переменной валентностью.  

Особое внимание уделено эфемерным Fe(II)-минералам в 
гидроморфной почве. Окисление их на воздухе приводит к 
радикальному изменению свойств почв после высушивания, 
что может быть источником ошибок при характеристике 
гидроморфных почв.  
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Глава 1. СОВРЕМЕННЫЕ ПРЕДСТАВЛЕНИЯ  
О ГИДРОМОРФИЗМЕ ПОЧВ 

Основные черты глеегенеза  

Глеегенез вызывает изменение различных свойств почв, 
часто в неблагоприятную сторону. Савич и др. (1999) пере-
числяют 16 факторов, неблагоприятных для плодородия 
оглеенных почв. Объединив некоторые из них, а другие ис-
ключив, получаем девять основных факторов.  

1. Ухудшается газовый режим почв: снижается содержа-
ние кислорода. Повышается содержание углекислого газа, 
сероводорода. 

2. Снижается значение показателя парциального давления 
водорода rH. 

3. Появляются токсические неорганические и органиче-
ские соединения; увеличивается содержание до токсического 
уровня соединения Fe, Mn и Al. 

4. Появляется избыточная щелочность. 
5. Увеличиваются дисперсность почв, липкость, твер-

дость; ухудшается структура. 
6. Теряется гумус, оставшийся становится более фульват-

ным. 
7. Ухудшается водопроницаемость почвы. 
8. Увеличивается количество восстановленных веществ и 

буферность по отношению к окислению. 
9. Возрастает емкость катионного обмена. 
Таким образом, радикально меняются различные свойства 

почв. Некоторые из этих изменений могут служить критери-
ем оглеения почв, например, снижение показателя парциаль-
ного давления водорода rH, что зафиксировано в Междуна-
родной базе почвенных данных (World reference…, 1998). На 
практике пока разработано и апробировано слишком мало 
критериев, это большое упущение, поскольку гидроморфизм 
имеет разную природу и требует различных показателей для 
выявления всех его форм.  
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Диагностика и классификация переувлажненных мине-
ральных почв традиционно связана с химией и минералогией 
железа, поскольку именно его соединения определяют цве-
товые особенности оглеенных горизонтов (Водяницкий, 
2006). Особенно отчетливо это проявляется, когда редукция 
(гидр)оксидов Fe(III) приводит к их растворению, что изме-
няет теплые тона автоморфных горизонтов на сизые холод-
ные тона оглеенных. 

Основываясь на физико-химическом подходе, всю группу 
процессов с участием Fe(III) мы разделили на две большие 
подгруппы: редукцию Fe(III)-(гидр)оксидов в почвах с разви-
тым оксидогенезом и редукцию Fe(III)-слоистых силикатов в 
почвах с неразвитым оксидогенезом. Связано это с различи-
ем химических процессов, которые определяют разную мор-
фологию переувлажненных горизонтов в зависимости от 
масштабов исходного оксидогенеза Fe. Важно также изучить 
превращение новообразованного Fe(II) в переувлажненной 
почве на окислительном этапе. 

Хорошо известно, что во многих лесных и степных почвах 
редукция Fe(III) происходит только в отдельные периоды, 
чаще всего весной после таяния снега или осенью в период 
сильных дождей (Кауричев, Орлов, 1982). Летом редокс ре-
жим лесных и степных почв характеризуется высокими зна-
чениями показателя парциального давления водорода rH, от-
ражая протекание окислительных процессов, в том числе 
синтеза гидроксидов Fe. Обратимость редокс реакций во 
многих почвах гумидного ландшафта отмечали Кауричев и 
Орлов (1982), а в поймах рек степной зоны – Корнблюм 
(1978). В сухой период возможно окисление Fe(III) и значи-
тельное изменение морфологии огленного горизонта. Тип 
новообразованных гидроксидов Fe не случаен и может слу-
жить основой для дифференциации глеевых горизонтов.  

Значительную роль играет текстура почв. Рассматривая 
проявление заболачивания в почвах лесной зоны, Зайдельман 
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(1998) отделяет почвы на тяжелых (су)глинистых породах от 
почв на легких (су)песчаных породах. Для такого различения 
есть все основания. Например, образование ортзандов и ру-
дяков характерно только для легких почв, железистых орт-
штейнов – для тяжелых. Имеются различия в цвете. У глее-
вых песчаных горизонтов в отличие от (су)глинистых 
неяркая синевато-сизая окраска, а белесая со слабым голубо-
ватым, сизоватым оттенком. Такая окраска глеевых песчаных 
горизонтов обусловлена потерей зернами кварца железо-
глинистых пленок.  

Цвет глея 

Попытки классифицировать все разнообразие переувлаж-
ненных почв по цвету предпринимаются давно. Например, 
Зайдельман (1991) различает оглеенные почвы по площади 
сизых пятен: g' – слабое, g" – среднее, g'" – сильное оглеение, 
Gо – глей окисленный, Gr – глей редуцированный. Хотя сте-
пень сизости пятен не учитывается, а она всегда разная. 

 Очень дифференцированное подразделение глеевых гори-
зонтов дал в своей монографии Розанов (1983). Он выделил 
девять видов глеевых горизонтов, различающихся формаль-
ными произвольно назначенными индексами от G1 до G9. 
Схема основана как на минералогическом принципе (выде-
ляются вивианитовые, глауконитовые и сульфидные гори-
зонты), так и по положению глеевого горизонта в профиле и 
ландшафте (грунтово-глеевый, внутрипочвенный, склоновый 
глеи). Сам принцип дробного деления можно только привет-
ствовать, но важнейший вклад Fe отражен в схеме Розанова 
не полностью – только в трех из девяти видов глея. Количе-
ственные характеристики окраски глея также не учитывали.  

Как видно, диагностика и классификация переувлажнен-
ных почв опирается на морфологически значимые процессы 
редукции Fe(III). Но не все изменения состояния Fe приводят 
к серьезным морфологическим последствиям. Ранее счита-
лось, что редукция Fe(III) ограничивается только железом 
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(гидр)оксидов, что действительно резко меняет цвет оглеен-
ного горизонта с теплого до холодного и позволяет по цвету 
отличать глей в полевых условиях. В настоящее время уста-
новлено, что микробиологическая редукция захватывает и 
Fe(III) в структуре слоистых силикатов, но это мало отража-
ется на цвете горизонта. 

Цвет почв широко используется в различных классифика-
циях почв (World reference…, 1988; Классификация и диа-
гностика..., 2004). Этот показатель – один из важнейших для 
идентификации почв. Его определяют как в полевых, так и в 
лабораторных условиях, хотя в лаборатории цвет почвы мо-
жет сильно отличаться от исходного.  
Оптическая система CIE-L*a*b*. Изучение цвета почв 

невозможно без использования численных показателей. 
Предложенные ранее колориметрические системы: Манселла 
и МКО-31 – мало удобны для численной оценки цвета почв. 
В системе Манселла основная характеристика цвета – его 
цветовой тон Hue – выражена в полярных координатах, что 
неудобно. В системе МКО-31 (CIE-Yxy) величины красного 
(х) и зеленого (у) цвета почв варьируют очень незначительно, 
это затрудняет ее использование.  
Разработанная в 1976 г. система CIE-L*a*b* в декартовых 
координатах представляет собой универсальное цветовое 
пространство, в рамках которого четко выделяются цветовые 
различия почв разного генезиса (Barron, Torrent, 1986; Водя-
ницкий, Шишов, 2004; Viscarra Rossel, 2006). Ось абсцисс 
характеризует степень красноты (+а*) и зелености почвы  
(-а*), ось ординат – степень желтизны (+b*) и синевы (-b*), 
точка в начале координат имеет серый цвет. Третья ось, пер-
пендикулярная плоскости а*–b*, определяет светлоту почвы 
L* от 0 до 100 (рис. 1).  

Для свертки информации о цвете в системе CIE-L*a*b* 
мы развили методику Баррона–Торрента (Barron, Torrent, 
1986), основанную на анализе цвета большого набора гема-
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титсодержащих почв. Согласно нашей методике (Водяниц-
кий, Шишов, 2004), в начале определяется показатель крас-
ноцветности почвы R(ab) в координатах a*–b*: 

R(ab) = a (a2 + b2)1/2/7 b. 
Затем по эмпирическому уравнению подсчитывается со-

держание в процентах условного красного пигмента Hеmусл: 
Hеmусл = [R(ab) – 0.54]/1.97. 

Цветовые характеристики почвы зависят от пигментиру-
ющей силы и содержания каждого из основных пигментов. В 
своей работе (Scheinost, Schwertmann, 1999) проанализирова-
ли большое количество (n = 277) эталонных образцов мине-
ралов железа: гематита αFe2O3, маггемита γFe2O3, гетита 
αFeOOH, лепидокрокита γFeOOH, ферригидрита 
2Fe2O3·FeOOH·4H2O, фероксигита δFeOOH. Ориентировоч-
ное представление о ранге пигментирующей силы Fe(III)-
(гидр)оксидов дает величина их красноты. По снижению крас- 

 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Рис. 1. Цветовое пространство в 
системе CIE–L*a*b* (Torrent, 
Barron, 2002). 
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ноты а* (гидр)оксиды железа образуют ряд: гематит > фе-
роксигит > ферригидрит > гетит. Редукционное растворение 
гематита наиболее сильно снижает красноту оглеенных почв.  
Зависимость цвета почв оглеенных почв от железистых 

минералов. Согласно Международной базе данных (World 
reference …, 1994), минералогия глинистой фракции глеесо-
лей представлена следующим набором Fe-минералов: в ре-
дуктоморфных горизонтах – Fe(II)-Fe(III)-гидроксидом (грин 
растом) и иногда сидеритом и вивианитом, а в оксиморфных 
горизонтах – ферригидритом иногда вместе с гетитом. Для 
стагносолей характерно образование лепидокрокита 
γFeООН. Очевидно, что описанная минералогия не является 
повсеместной. Преобладание фероксигита δFeООН в оглеен-
ных почвах Предуралья отличает их от типичных глеесолей 
и стагносолей (Водяницкий, Шишов, 2004).  

Есть еще один недостаток Международной базы данных. 
Классические редуктоморфные горизонты глеесолей обезже-
лезнены, в них содержание свободных соединений железа 
(Fe2О3)дит минимально (World reference …, 1994). Но в неко-
торых оглеенных почвах Пермского Предуралья содержание 
(Fe2О3)дит превышает 1%. Больше того, в ряде оглеенных, си-
зых горизонтов присутствует гематит (Водяницкий, 2008).  

Возникает вопрос – как согласовать красный цвет гемати-
та с сизым цветом оглеенных горизонтов? Интересно, что это 
противоречие характерно не только для гидроморфных почв, 
но и для речных и морских осадков, находящихся в анаэроб-
ных условиях, в них также сохраняется значительное содер-
жание (гидр)оксидов Fe(III) (Roden, Urrutia, 2002).  

Можно принять объяснение микробиологов (Roden, 2004; 
Roden, Urrutia, 2002) о селективной редукции бактериями 
слабоупорядоченных частиц гидроксидов железа, не затраги-
вающих крупные хорошо упорядоченные частицы. При за-
стойном режиме влажности новообразованное биогенное 
Fe(II) сорбируется на поверхности частиц оксидов железа 
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(Liu et al., 2001; Roden et al., 2000), что уменьшает скорость 
их бактериальной редукции и обеспечивает сизый цвет почв 
и осадков, сохраняющих крупные частицы гематита, или го-
воря более обще, c высоким содержанием (Fe2O3)дит.  
Цветовой тон оглеенных горизонтов. В поле у оглеенных 

горизонтов сизый или синий цвет (Таргульян и др., 1987; 
Зайдельман, 1992; 1998; Классификация и диагностика…, 
2004; World reference…, 1998). В системе CIE-L*a*b* синева 
выражается в значениях b* < 0. Но в оглеенных почвах Рус-
ской равнины, по нашим данным, значения b* всегда поло-
жительны, отражая ту или иную желтизну почв.  

Почему иногда визуально наблюдаемый синий цвет глея 
не отражается в системе CIE-L*a*b*? Вопрос сложный, хотя 
и важный. Среди источников холодного тона в глеях иден-
тифицированны: зеленый пигмент (грин раст, о котором бу-
дем говорить ниже) и синий пигмент (фосфат железа – виаи-
анит). Грин раст распространен шире, чем виванит. В 
системе CIE-L*a*b* координаты a* и b* связаны друг с дру-
гом. При этом, как правило, в почвах желтизна выражена 
сильнее, чем краснота. Таким образом, требуется меньше зе-
леного пигмента, чтобы снизить координату a* до отрица-
тельного значения, чем необходимо синего пигмента для со-
ответсвувющего уменьшения координаты b*. В результате 
визуальное впечатление от цвета почвы может отличаться от 
его аналитических характеристик (Михайлова, Орлов, 1986). 

В системе CIE-L*a*b* степень оглеения целесообразно 
оценивать величиной координаты а* (краснота–зеленость), 
которая иногда действительно достигает отрицательного 
значения, т.е. глей имеет зеленый цвет.  
Влияние Fe(II)-минералов на светлоту огленных почв. При 

оглеении происходит не только снижение яркости цветового 
тона, но и осветление горизонта (Зайдельман, 1991, 1998). 
В рамках системы CIE-L*a*b* осветление выражается в уве-
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личении показателя светлоты L*. Каснемся этого вопроса де-
тальнее. 

Действительно, как снижение красноты a*, так и рост 
светлоты L*, имеют место при глеевом обезжелезнении гори-
зонта. В качестве примера рассмотрим катену почв подзоли-
стого ряда супесчано-песчаного состава в катена Ласьва 
(Пермский край). В глееватой почве в горизонтах Elg и BTg 
содержание свободного Fe2О3 снижается до 0.78–1.1.8% про-
тив 1.53% в гумусовом горизонте AYe. В результате обезже-
лезнения краснота оглеенного горизонта а* уменьшается от 
4.3 до 2.8–3.3. Одновременно у глея значительно увеличива-
ется светлота L* от 53.3 до 62.0–61.1.  

Но в ожелезненных тяжелых гидроморфных почвах свет-
лота L* меняется иначе. Характерна в этом отношении кате-
на Бекрята тяжелосуглинистых почв (Пермский край), где 
оглеение гидроморфных почв сопровождается ожелезнением 
профиля (Водяницкий, Васильев и др., 2007а). Краснота гле-
евого горизонта G” в темногумусовой-глеевой почве снижа-
ется до а* = 3.9, против а* = 4.7 в гумусовом горизонте AUg. 
При этом в глеевом горизонте G” светлота уменьшается до 
L* = 39.6; это заметно меньше, чем в гумусовом горизонте 
AUg, где светлота достигает 47.9. Очевидно, что низкая свет-
лота глеевого горизонта связана не с количеством гумуса, 
которого там мало: Сорг = 0.5%, против 3.3% в гумусовом го-
ризонте.  

Остается допустить, что темная окраска глеевого горизон-
та обязана накоплению Fe(II)-минералов с низкой светлотой. 
Так, рассеянный дисперсный магнетит с низкой светлотой L* 
изменяет окраску бактериально редуциованного ферри-
гидрита с оранжевого на черный (Benner et al., 2002). Таким 
образом, накопление темных Fe(II)-минералов (магнетита, 
сульфидов железа) в оглеенном ожелезненном горизонте 
способно ощутимо снизить его светлоту. 
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Следовательно, по изменению светлоты можно различать 
ожелезненный и обезжелезненный глей. Обезжелезненный 
глей отличается не только холодным тоном (низкой красно-
той а*), но и высокой светлотой L*, вероятно, вследствие 
промывного режима и удаления продуктов редукции 
(гидр)оксидов железа. Напротив, в условиях слабого оттока 
продуктов редукции Fe(III) при застойном режиме влажности 
у оглеенных горизонтов низкая краснота сопровождается и 
низкой светлотой L* за счет синтеза темных Fe(II)-
минералов.  

Таким образом, при диагностике оглеенных почв необхо-
димо учитывать влияние гидрологических факторов: про-
мывной или застойный режим влажности. Поскольку гидро-
морфные почвы располагаются в низких позициях рельефа, 
то вместо обезжелезнения оглеенного горизонта часто про-
исходит его ожелезнение за счет застоя влаги.  

Таким образом, по изменению светлоты в оглеенном гори-
зонте можно судить о накоплении или потере железа. Увели-
чение светлоты говорит об обезжелезнении, тогда как сни-
жение светлоты за счет накопления Fe(II)-минералов 
отражает ожелезнение горизонта.  

Оглеение почв разной текстуры 

Имеются принципиальные различия химических свойств 
оглеенных горизонтов почв разной текстуры. В 
(су)глинистых почвах с увеличением степени увлажнения 
снижаются актуальная, обменная и гидролитическая кислот-
ности (Зайдельман, 1998). Вероятно, это происходит, хотя бы 
отчасти, за счет редукционного растворения гидроокиси же-
леза согласно реакции: 

Fe(ОН)3 + 3Н+ + е− = Fe2+ + 3Н2О. 
В ходе растворения одной молекулы гидроокиси железа 

расходуется три протона, что влечет за собой соответствую-
щее снижение кислотности почвы.  
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Напротив, в легких почвах с активным водообменом забо-
лачивание сопровождается увеличением активной и потен-
циальной кислотности. Зайдельман (1998) объясняет это ин-
тенсивным выщелачиванием оснований и накоплением 
грубого гумуса. Легкие почвы отличаются низкой буферно-
стью за счет небольшого содержания глинистых частиц и 
гумуса. В результате в легких почвах величина рН (и некото-
рые другие свойства) определяются химическим составом 
грунтовых вод, а не составом самой почвенной массы, как в 
заболоченных почвах тяжелого состава. Эти и другие разли-
чия указывают на необходимость различать заболоченные 
минеральные почвы разной текстуры на высоком таксономи-
ческом уровне.  

Классическое оглеение свойственно почвам среднего и 
тяжелого гранулометрического состава. Действительно, 
Г.Н. Высоцкий в качестве термина «глей» взял украинское и 
южнорусское слово, означающее глину. Согласно Междуна-
родной базе почвенных данных (Мировая коррелятивная ба-
за…, 2007, с. 203) глеесоли «отличаются средним и тяжелым 
гранулометрическим составом». Савич и др. (1999) подчер-
кивают рост дисперсности и липкости оглеенных горизонтов, 
что присуще почвам тяжелого гранулометрического состава. 
В Классификации почв России (2004) обращается внимание 
на тиксотропность глееземов, а при описании перегнойно-
глеевых почв подчеркивается их формирование преимуще-
ственно на породах тяжелого гранулометрического состава. 
Распространение понятия «глей» на песчаные почвы проти-
воречит сути глея как вязкой, глинистой, часто тиксотропной 
массы. 

Восстановленный и обезжелезненный глей 

Эти два вида оглеения необходимо четко различать. В 
условиях застоя влаги и плохого дренажа тяжелых почв при-
чиной сизого цвета при заболачивании становится накопле-
ние Fe(II) преимущественно в сорбированной форме. Таким 
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понимал глей А.А. Роде. В частности, в примечании к пере-
печатанной статье Высоцкого (1962, с. 88) А.А. Роде говорит 
следующее: «Наиболее характерной чертой оглеения являет-
ся образование вторичных глинных минералов, содержащих 
в себе закись железа, которая в такой форме довольно устой-
чива к процессам окисления. Эти минералы окрашены в зе-
леноватые, голубоватые, иногда даже синие тона, чем и 
определяют соответствующий цвет глея. Вынос железа в за-
кисной форме часто сопутствует оглеению, но не является 
обязательным явлением».  

Точка зрения А.А. Роде зафиксирована в статье «Глей» в 
Толковом словаре по почвоведению (1975): «Глей в совре-
менном понимании обозначает горизонт, измененный био-
химическим восстановлением в условиях переувлажнения, 
наличия органического вещества и соответствующей микро-
флоры. В окраске преобладает зеленоватый, голубоватый 
или сизый цвет» (с. 62). То же самое сказано в современном 
«Словнике» (Большаков и др., 2004). Как видно, ничего не 
говорится об обезжелезнении глея. 

Редукционная форма глея фигурирует в Международной 
базе почвенных данных. В ней глей Gr идентифицируют на 
основании низкого значения показателя парциального давле-
ния водорода rH < 19, полученного для реакции редукции 
Fe(ОН)3 до Fe2+. Следует обратить внимание, что редуциро-
ванный глей образуется в особых условиях, при застое влаги 
в депрессиях или на бессточных равнинах, куда поступает Fe 
с грунтовой водой. В результате почвенный профиль харак-
теризуется не обезжелезнением, а наоборот – ожелезнением. 
Таковы отличительные черты редуцированного глея, содер-
жащего Fe(II)-минералы.  

Однако в промывных условиях образуется другая форма 
глей – обезжелезненная. Многочисленные примеры его при-
водит Зайдельман (1991, 1992, 1998, 2004).  



16 
 

Особую группу составляют песчаные почвы с признаками 
гидроморфизма. Их следует отделить от тяжелых, истинно 
глеевых, предложив для них новое название «ареноаквазем», 
от лат. arena – песок. 

В России и Белоруссии переувлажнение легких почв 
наиболее ярко проявляется в полесьях – флювиогляциальных 
низменностях, почвенный покров которых формируется в 
условиях неглубокого залегания грунтовых вод разного хи-
мического состава: пресных, железистых или карбонатных. В 
профиле заболоченных легких почв часто образуется ортзан-
довый горизонт, под которым лежит глеевый горизонт. В 
профиле аллювиальных легких почв формируются плиты ру-
дяка, содержащие до 10% Fe и больше. Под плитой располо-
жен слой сизого оглеенного песка. 

Современное определение глея 

Внесем изменения в формулировку глея. Во-первых, 
представление о «биохимическом восстановлении» отражает 
уровень науки 70-х годов прошлого века. Сейчас выявлена 
огромная роль железоредуцирующих бактерий, о чем гово-
рится в нашей книге. Поэтому в определение глея надо доба-
вить биологическое восстановление. Во-вторых, необходимо 
выделить эффект обезжелезнения для одного из видов глея. 
В-третьих, следует различать характер обезжелезнения 
огленного горизонта: потери Fe за счет (гидр)оксидов железа 
или Fe(III)-содержащих слоистых силикатов. В-четвертых, 
следует ограничить оглеение почвами среднего и тяжелого 
гранулометрического состава. Дадим уточненное определе-
ние глея и процесса оглеения.  
Глей обозначает горизонт среднего и тяжелого грануло-

метрического состава, измененный биохимическим и биоло-
гическим восстановлением в условиях переувлажнения, нали-
чия органического вещества и соответствующей 
микрофлоры. В окраске преобладают холодные тона. В за-
висимости от характера превращений соединений железа 
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глей разделяется на два вида: редуцированный (Gr), включа-
ющий образование Fe(II)-соединений преимущественно при 
застойном режиме и обезжелезненный (Gdf) образовавший-
ся преимущественно при промывном режиме влажности.  
Обезжелезнение протекает по-разному в зависимости от 

степени исходного оксидогенеза в почве. В почвах с разви-
тым оксидогенезом глеевое обезжелезнение захватывает 
преимущественно (гидр)оксиды железа, что приводит к рез-
кому изменению цвета горизонта от теплых тонов до хо-
лодных сизых тонов и повышению содержания илистых ча-
стиц за счет растворения Fe-цемента микроагрегатов. В 
тяжелых почвах с неразвитым оксидогенезом глеевое обез-
железнение захватывает преимущественно Fe(III)-
содержащие слоистые силикаты, что мало сказывается на 
цвете огленного горизонта, но приводит к сокращению со-
держания илистых частиц.  

Таким образом, мы учитываем две разновидности глея: 
обезжелезненного, по Высоцкому, и редуцированного, со-
держащего Fe(II)-соединения, по Роде. В природных услови-
ях встречаются оба вида глея. Различение двух видов глея 
желательно не только для классификационных, но и для 
сельскохозяйственных и экологических целей, поскольку 
оглеение по-разному влияет на свойства почв. 
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Глава 2. РЕДУКЦИЯ (ГИДР)ОКСИДОВ ЖЕЛЕЗА  
В ПОЧВАХ С РАЗВИТЫМ ОКСИДОГЕНЕЗОМ 

Чтобы решать вопросы диагностики переувлажненных 
почв требуется обсудить ряд теоретических вопросов. По-
скольку многие диагностические критерии переувлажненных 
почв основаны на превращениях железа, то следует рассмот-
реть основные вопросы химии и минералогии Fe. Среди них 
важнейшее место занимает редукция Fe(III), а также оксидо-
генез железа в переувлажненных почвах.  

Рассмотрим два различных проявления переувлажнения: 
оглеение как редукция (гидр)оксидов железа в почвах с разви-
тым исходным оксидогенезом и как редукция Fe(III)-силикатов, 
сопровождающаяся их обезжелезнением и распадом, что харак-
терно для почв с неразвитым исходным оксидогенезом. Впро-
чем, деление переувлажненных почв на виды в зависимости от 
степени развития исходного оксидогенеза достаточно условно, 
так как оба вида редукции Fe(III) во многих почвах происходят 
одновременно. Но для удобства изложения механизмов двух ви-
дов редукции Fe(III) такое подразделение полезно.  

Дело в том, что редукция Fe(III) в почвах идет за счет раз-
ных источников. В почвах с развитым оксидогенезом реду-
цируются именно (гидр)оксиды Fe, что сильно меняет мор-
фологию почв. Как раз на таких почвах началось изучение 
глеегенеза Г.Н. Высоцким. Но переувлажнение приводит 
также к редукции Fe(III) в почвах с неразвитым оксидогене-
зом, где возможна редукция Fe(III) в решетке филлосилика-
тов. Такая редукция Fe(III) мало сказывается на морфологии 
почв, и ее приходится изучать другими методами.  

Место Fe(III)-редукции среди процессов  
с акцептированием электронов  

Протекание тех или иных редокс реакций характеризуется 
величиной редокс потенциала ЕН. Каждой равновесной 
редокс реакции отвечает критическое значение EН крит. Для 
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расчета величины EН крит пользуются уравнением Нернста 
(Кауричев, Орлов, 1982): 

EН = E0 + θ lg[Ox] : [Red], 
где EН, E0 – измеряемый и стандартный редокс потенциалы 
данной системы, θ – температурный коэффициент, Ox и 
Red – активность окислителей и восстановителей в системе.  

Основные химические элементы, участвующие в редокс 
реакциях в почвенных растворах, – C, Fe, Mn, N, O и S. Тео-
ретически найдена определенная последовательность в вос-
становлении этих элементов.  

В термодинамических расчетах редокс потенциал EН вы-
ражают через активность электронов pe. Ее величина опре-
деляется из выражения: 

рe = EН : θ. 
Значения температурного коэффициента: θ = 2.3 RT : F 

приведены в монографии Кауричева и Орлова (1982). Для 
Т = 25ºС и при EН (мВ), значение ре = EН : 58. 

Показатель парциального давления водорода rH рассчи-
тывают как (World reference…, 1998): 

rH = 2 (ре + рН). 
Спозито (1984) делит почвы по степени восстановления по 

величине ре почвенного раствора при рН 7. У окисленных почв 
+7 < ре < +13.5; у умеренно восстановленных – +2 < ре < +7; у 
восстановленных – −2 < ре < +2; у сильно восстановленных –  
−6.8 < ре < −2.  

Расчет активности электронов в реакциях восстановления 
разных элементов позволяет получить критические значения 
рекрит. При рН 7 сначала восстанавливается О2 до Н2О  
(рекрит = 12.8), затем – NО– до NH+ (рекрит = 5.4), затем MnO2 до 
Mn2+ (рекрит = 3.2), затем Fe(OH)3 до Fe2+ (рекрит = 1.9) и, нако-
нец, SO4

2− до S2+ (рекрит = −5.3). Значение рекрит = 1.9 получено 
на основе реакции восстановления гидроксида железа при рН 7 
и при концентрации Fe2+ в растворе 10–7 М (Спозито, 1984): 

Fe(ОH)3 + 3H+ + e− = Fe2+ + 3H2O, lgK = 15.87, 



20 
 

pe = 15.87 – lg(Fe2+) – 3pH, 
pe = 15.87 + 7 – 21 ≈ 1.9. 

В полном согласии с классической термодинамикой в глу-
боких водонасыщенных отложениях установлена строгая зо-
нальность восстановительных процессов (рис. 2). Зона ре-
дукции Fe(III) наиболее обширная и располагается по оси ЕН 
(ре) ниже зоны нитрат- и Mn(IV)-редукции, но выше зон 
сульфат-редукции и метаногенеза (Lovley, 2001). Можно ска-
зать, что редукция Fe(III) – основной процесс терминального 
(конечного) акцептора электронов в анаэробных условиях в 
минеральных почвах. Для болотных почв характерны про-
цессы сульфатредукции и метаногенеза.  

Последовательность химической дифференциации редокс 
процессов в основном согласуется с их биологической диф-
ференциацией (Lovley, 2001). Так, кислород в аэробных 
условиях ингибирует действие разных бактерий-анаэробов. 
Нитраты в переувлажненных условиях ингибируют редук-
цию Fe(III), но не Mn(IV). Поэтому на схеме (рис. 2) области 
редукции нитрата и Mn(IV) объединены в одну общую.  

Рис. 2. Идеализированное распределение зон с разными процесса-
ми терминального акцептирования электронов в водонасыщенных 
отложениях (Lovley, 2001). 

 
В то же время области редукции Mn(IV) и Fe(III) разделе-

ны в пространстве. Со своей стороны, Fe(III) ингибирует 
процессы сульфат-редукции и образования метана. Важней-
шее отличие схемы (рис. 2) от условий переувлажненных почв 
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состоит в том, что в них зоны разделены не столько про-
странственно, сколько во времени. Временная стадийность 
редокс процессов четко прослеживается при изучении дина-
мики ЕН в модельных опытах с переувлажненными почвами, 
а также при режимных наблюдениях в поле. 

В генетическом и экологическом отношениях важно от-
делять актуально оглеенные горизонты, где редукционные 
процессы развиваются в настоящее время, от тех горизонтов, 
где редукция Fe(III) завершилась, и сизый тон отражает 
наличие унаследованного глея. Ясно, что только по морфо-
логии эти горизонты трудно различать. Поэтому привлекают 
физико-химические показатели, например, полевое опреде-
ление парциального давления водорода rH в почвенном рас-
творе. Согласно Международной базе почвенных данных, 
глеесоли выделятся по условию rH < 19 (World reference…, 
1998). Это значение получено теоретически для реакции:  

Fe(OH)3 + 3H+ + e− = Fe2+ + 3H2O.  
Очевидно, условие rH < 19 пригодно только для выявле-

ния актуального глея. В сухой период, когда редукция 
Fe(OH)3 прекращается, значения rH превышают 19. Таким 
путем можно оправдать рекомендацию WRB, которую под-
вергают критике из-за превышения rHкрит в сизом горизонте в 
сухой период.  

Кроме того, отличать реликовый глей можно, рассчитав 
количество потенциально редуцируемого Fe(III) по фомуле 
Ван Бодегома. Этой методике посвящена глава 5.  

Участие биоты в редукции Fe(III) 

В работах по оглеению почв (Зайдельман, 1998) этот про-
цесс рассматривался долгое время как биохимический, но не 
биологический. Роль бактерий сводилась к сбраживанию ор-
ганического вещества, которое образует определенные низ-
комолекулярные органические соединения, действующие на 
Fe(III) как редуктанты. Согласно этой устаревшей концеп-
ции, роль биоты заключается только в запуске активных 
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биохимических агентов. Против такой узкой трактовки роли 
биоты есть ряд возражений. Во-первых, роль органических 
редуктантов сильно зависит от рН и активизируется только в 
кислой среде, тогда как часто редукция Fe(III) проявляется в 
почвах с нейтральной реакцией. Во-вторых, открыта группа 
почвенных бактерий-анаэробов, способных к редукции 
Fe(III)-минералов (Lovley, 2001), именно с их использовани-
ем выполнены модельные исследования редукции Fe(III)-
минералов. Современные микробиологические исследования 
убедительно доказывают важнейшую роль бактерий-
редуктантов, участвующих в редукции Fe(III)-минералов. 

В 80-х годах ХХ столетия описаны первые бактерии, спо-
собные использовать энергию от восстановления Fe(III) для 
поддержания роста, так называемые «диссимиляционные 
железовосстанавливающие бактерии» (Balashova, Zavarzin, 
1980; Lovley, 1987; Lovley, Phillips, 1988; Coates, Ellis et al., 
1998; 1999). Эти бактерии различаются не только по своему 
филогенетическому положению, но и по физиологии. 
Например, многие из них (представители родов Shewanella, 
Panatoea и Rhodoferax) не являются строгими анаэробами и 
способны использовать для дыхания кислород (Lin et al., 
2004). Наиболее распространенные доноры электронов – не-
которые органические кислоты. Описаны диссимиляционные 
железовосстанавливающие бактерии, способные использо-
вать для поддержания роста реакцию окисления сахаров, со-
пряженную с восстановлением Fe(III). В 1998 г. из речной 
осадочной породы изолирована бактерия, названная 
Shewanella saccharophilia. В отличие от описанных ранее 
бродильных микроорганизмов эта бактерия способна окис-
лять глюкозу до ацетата и углекислоты с восстановлением 
Fe(III) (Coates, Councell et al., 1998).  

Среди диссимиляционных железовосстанавливающих 
бактерий наиболее изучены представители родов Geobacter и 
Shewanella, их широко используют при моделировании эн-
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зиматического восстановления металлов. Большинство дис-
симиляционных железовосстанавливающих бактерий выде-
лено из гидроморфных почв и водонасыщенных осадочных 
пород.  

О роли диссимиляционных железовосстанавливающих 
бактерий в редукции Fe(III) можно судить по формированию 
тонких частиц биогенных магнетита Fe3O4 и сидерита FeCO3 
в почвах (Заварзина и др., 2003). Согласно этим данным, 
численность бактерий-железоредукторов в гумусовых гори-
зонтах каштановых и черноземных почв Волгоградской об-
ласти и Ставропольского края достигает 105 кл./г почвы. 
Железоредуцирующие бактерии культивировали с использо-
ванием синтезированной аморфной гидроокиси Fe(ОН)3. 
Процесс биологической редукции привел к резкому росту 
магнитной восприимчивости почвы с (35–55) · 10−8 до (50000–
65000) · 10-8 м3/кг за счет новообразования магнетита Fe3О4. 
Образование Fe(II)-минералов (магнетита или сидерита) при 
моделировании биологического редуктогенеза железа дока-
зывает значительную роль биологического фактора в разви-
тии процесса оглеения почв. 

Роль органического вещества в редукции Fe(III) 

Глееобразование невозможно без участия органического 
вещества. При этом переувлажнение поверхностных гори-
зонтов значительно трансформормирует органическое веще-
ство почвы (Водяницкий, Шелоболина, 2007). 

Распространено мнение (Зайдельман, 1998), что в оглеен-
ных почвах под влиянием бактерий органическое вещество 
сбраживается, в результате чего образуются различные низ-
комолекулярные органические соединения, действующие на 
Fe(III) как редуктанты. Указанная концепция не отражает 
полностью роль органического вещества при развитии ре-
дукции. В ней не учитываются функции органического ве-
щества как источника энергии и как электронного челнока 
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при переносе электрона от бактерии-железоредуктора к ча-
стице гидроксида железа.  

Намеренно упрощая ситуацию, микробиологи (Lovley, 
2001), изучающие биологическое восстановление (гидр)ок-
сидов железа, подразделяют функции органического веще-
ства только на две, но основные (рис. 3). 

1. Органическое вещество как источник энергии, т.е. как 
поставщик электронов. В почвах мощным источником энер-
гии являются сахара. 

2. Органическое вещество как электронный челнок, пере-
носчик электронов от Fe-редуцирующих бактерий к Fe(III). В 
модельных опытах в качестве электронного челнока исполь-
зуют антрахинон-дисульфонат (АХДС), который окисляется 
до антрагидрохинон дисульфоната (АГДС). В почвах роль 
электронного челнока выполняют гуминовые кислоты. В от-
личие от органического вещества первой группы электрон-
ный челнок в процессе редукции Fe(III) не расходуется.  

 
Рис. 3. Схема участия органического вещества в биологической 

редукции Fe(III). В левой части схемы показано окисление энерго-
емких органических компонентов до СО2, обеспечивающих редук-
цию Fe(III) энергией. В центре изображено действие электронного 
челнока, передающего электрон от Fe(III)-редуцирующей бактерии 
к Fe(III) (Lovley, 2001). 
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Органическое вещество как источник энергии. Выступая в 
этом качестве, энергоемкие органические соединения (в 
частности, сахара) окисляются (в предельном случае до СО2), 
что влечет потерю органического вещества в переувлажнен-
ной почве. В настоящее время накопилось достаточно дан-
ных, свидетельствующих о потере гумусовых веществ в ходе 
оглеения за счет восстановления (гидр)оксидов железа (Са-
вич и др., 1999).  

Наиболее ярко это проявляется в рисовых почвах. Выпол-
нен расчет степени окисления органического вещества (в 
форме СН2О) за период затопления рисовых почв (Saito, Wa-
da, 1984). Оказалось, что на долю органического вещества, 
окисленного за счет сопряженной редукции Fe(III), пришлось 
от 1/3 до 2/3 суммарной продукции СО2. В других рисовых 
почвах доля реакции редукции Fe(III) в процессе деструкции 
органического вещества составляла от 1/7 до 6/7. В опытах 
по биологической редукции 18 почв из разных стран мира 
найдено, что количество полностью минерализованного уг-
лерода прямо коррелирует с содержанием редуцированного 
железа, коэффициент корреляции Пирсона r = 0.64. Следова-
тельно, влияние редукции Fe(III) на процесс деструкции ор-
ганического вещества, установленное в почвах со слабым 
водообменом, оказывается вполне ощутимым. Очевидно, что 
общий итог редукции Fe(III) – потеря части органического 
вещества. Так как основной процесс почвообразования – гу-
мусонакопление, то оглеение, сопровождаемое окислением 
органического вещества, надо рассматривать как деградаци-
онный процесс.  

В последние годы в связи с антропогенным загрязнением 
почв органическими поллютантами, в частности, углеводо-
родами, активизировались исследования процессов деграда-
ции почв в аэробных и анаэробных условиях. В рамках этого 
проекта создана и проверена двухмерная, многофакторная 
модель транспорта растворимых реакционных веществ и по-
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следовательного аэробного и анаэробного распада чужерод-
ного органического вещества. Модель использовали для изу-
чения транспортных и деградационных процессов в Бе-
меджи, штат Миннесота, США на месте разлива сырой 
нефти (Essaid et al., 1995). Модель включала биоредукцию 
органического вещества за счет аэробных процессов, редук-
ции Mn и Fe и метаногенеза. В модели использованы данные 
по кинетике процессов распада органического вещества.  

Согласно модели, за 12 лет деградировало 46% общих 
растворенных органических соединений. За счет аэробных 
процессов распалось только 40% растворенных органических 
соединений. На анаэробную деградацию пришлись осталь-
ные 60%, в том числе за счет редукции Mn – 5%, редукции Fe 
– 19% и метаногенеза – 36%. Таким образом, в ходе анаэроб-
ных процессов деградировало более половины распавшихся 
органических поллютантов. 

Биологическая редукция Fe(III) должна сказываться не 
только на количестве, но и на качестве гумуса оглеенных го-
ризонтов. В редокс отношении состав гумуса крайне неодно-
роден. Его компоненты различаются по степени окисленно-
сти; они выступают и как окислители, и как восстановители. 
Различие в энергии гуминовых и фульватных кислот значи-
тельное. Если оценивать энергию по теплоте сгорания, то в 
дерново-подзолистых почвах она достигает для гуминовых 
кислот в среднем 18, тогда как для фульвокислот – только 
12 кДж/г (Орлов, 1990).  

В оглеенных лесных почвах снижается отношение Сгк/Сфк. 
Оно может быть результатом потери энергии гуминовых 
кислот за счет редукции Fe(III). Савич и др. (1999) приводят 
такие результаты. В автоморфных серых лесных почвах За-
падной Сибири отношение Сгк/Сфк достигает 1.5–2.0. Оглее-
ние приводит с снижению гуматности гумуса. В глубинно 
оглеенных почвах это отношение уменьшается до 1.0, а в по-
верхностно оглеенных – до 0.6–0.7.  
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Подчеркнем важное обстоятельство. Соединения Fe(III) 
редуцируются только за счет активных фракций органиче-
ского вещества. Низко энергетическая, плохо разложившееся 
торфянистая масса не способна выступать источником энер-
гии для редукционных процессов. Вероятно, в связи с этим в 
пределах мерзлотно-таежной области Восточной Сибири 
широко распространены мерзлотные гидроморфные неглее-
вые почвы (Соколов, 1980). Обычно на поверхности почв 
имеется торфянистый слой мощностью ~10 см. Под ним рас-
полагается бурый влажный горизонт ВО с высоким содержа-
нием гумуса 9–30%; причем гумус фульватного типа Сгк/Сфк 
0.6–0.7 и содержит много негидролизуемого остатка 60–70%. 
Наличие низко энергетического фульватного гумуса и оби-
лие инертного негидролизуемого остатка снижает энергети-
ческую ценность органического вещества. Переувлажненные 
криоземы не содержат железистых новообразований и отли-
чаются равномерным распределением свободного железа без 
локального обезжелезнения и ожелезнения. Для них харак-
терно высокое содержание свободных соединений, которое 
достигает 3–5% (Fe2О3)дит. Таким образом, процессы редук-
ции и обезжелезнения, характерные для европейских оглеен-
ных почв, не развиваются в переувлажненных азиатских 
криоземах. 
Органическое вещество как электронный челнок. Важным 

является вопрос о характере контакта клеток бактерий с ча-
стицами (гидр)оксидов железа. Первоначально предполагали, 
что микроорганизмы нуждаются в прямом физическом кон-
такте с частицей (гидр)оксида железа (Munch, Ottow, 1980; 
Fischer, 1988). Скорость редукции значительно увеличивает-
ся, когда микробные клетки могут свободно перемещаться. 
Прямой контакт между относительно крупной клеткой бак-
терии и поверхностью оксида представляет собой суще-
ственную часть процесса биохимической редукции. Элек-
троны, освобождаемые в ходе метаболического окисления 
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органического вещества, переносятся к поверхности 
(гидр)оксида железа, что ведет к образованию Fe2+ и его от-
делению от поверхности минерала (Coates, Ellis et al., 1998; 
Lovley, 1987). 

В настоящее время известно, что диссимиляционные же-
лезовосстанавливающие бактерии используют различные 
стратегии для переноса электронов к Fe(III) (Coates et al., 
1999; Luu, Ramsay, 2003). Некоторые бактерии, такие как 
Shewanella spp. и Geothrix spp., продуцируют комплексообра-
зующие соединения и так называемые «электронные челно-
ки». В качестве электронного челнока могут выступать со-
единения, способные участвовать в обратимых редокс 
реакциях. Молекула электронного челнока восстанавливает-
ся микроорганизмом, выступая в качестве терминального ак-
цептора электронов, затем переносит электрон к 
(гидр)оксиду железа, восстанавливая его, и снова становится 
окисленной (рис. 3). Одна такая молекула может окисляться 
и восстанавливаться множество раз и значительно стимули-
ровать восстановление Fe(III). Благодаря электронному чел-
ноку бактерии-редукторы не нуждаются в прямом контакте с 
частицей (гидр)оксида железа.  

Д. Лавли и др. установили, что в качестве электронного 
челнока могут выступать фракции почвенного гумуса 
(Lovley, Blunt-Harris, 1999; Lovley et al., 1996; 1998). В каче-
стве лабораторного аналога гумуса используют хиноны, 
представляющие собой важную группу гуминовых акцепто-
ров электрона. С участием хинонов изучается как абиотиче-
ский, так и биологический перенос электронов.  

В опытах с бактериями Geobacter metallireducens (рис. 4) 
изучали кинетику редукции гетита αFeOOH и гематита 
αFe2O3 за счет энергии окисления ацетата до СО2 в присут-
ствии или отсутствии почвенного гумуса или АХДС (Lovley 
et al., 1998).  
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Рис. 4. Кинетика биологической редукции гетита αFeOOH (А) и 
гематита αFe2O3 (Б), выраженная через содержание Fe(II) в вытяж-
ке 0.5 н. HCl. 

 
Степень редукции минералов оценивали по содержанию 

Fe(II) в вытяжке 0.5 н. HCl. За 3 ч опыта без добавки элек-
тронных челноков редукция гетита и гематита была незначи-
тельной, но очень заметно возросла при добавлении в систе-
му гумуса или АХДС.  

Очевидно, АХДС и гуминовые кислоты обеспечивают 
перенос электронов к частицам (гидр)оксидов железа с одно-
временным окислением челнока. Функция органического 
вещества как электронного челнока очень важна при редук-
ции (гидр)оксидов железа. Все железовосстанавливающие 
бактерии, включая Geobacter metallireducens и Shewanella 
alga, способны использовать гуминовые кислоты и АХДС в 
качестве акцептора электронов в реакции биологического 
окисления ацетата, лактата или водорода (Coates, Ellis et al., 
1998; Lovley et al., 2004).  

Восстановленные гуминовые кислоты переносят электро-
ны к Fe(III) в результате химической реакции (Lovley et al., 
1996, Lovley et al., 1998), образуя Fe(II) и регенерируя окис-
ленную форму гуминовых кислот. Таким образом, гумино-
вые кислоты выступают в качестве экзогенного челнока 
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электронов и могут многократно переносить электроны к 
(гидр)оксидам железа.  

Обычно в почвах органическое вещество представлено 
обеими группами, например, сахарами как источниками 
энергии и хинонами как электронным челноком. Но нехватка 
одной из групп способна затормозить редукцию Fe(III).  

В противоположность оглеению, другое крайнее проявле-
ние гидроморфизма – торфообразование – можно рассматри-
вать как процесс накопления органического вещества в гид-
роморфных условиях при недостатке акцепторов электронов, 
в частности, при дефиците Fe(III), а также при недостатке 
электронных челноков, когда скорость накопления низкоре-
акционной органической массы превышает скорость ее био-
химического распада.  

Потеря (гидр)оксидов Fe в обезжелезненном глее 

Именно обезжелезненный глей был впервые описан 
Г.Н. Высоцким (1962). В статье «Глей» он определил глееге-
нез как процесс «раскисления окиси железа, превращению ее 
в соединения закиси и затем вынос водой, т.е. выщелачива-
ние» (с. 88). При этом подчеркивается, что оглеение развива-
ется за счет растворения «… буро-желтых, желто-бурых и 
тому подобно окрашенных окисью железа глин, суглинков и 
супесей…» (с. 87–88). Таким образом, данная форма глея ха-
рактерна для почв с исходно развитым оксидогенезом железа.  

Зайдельман (1992) дает близкую характеристику: «… гле-
еобразование как почвообразовательный процесс, протека-
ющий в анаэробных условиях при обязательном участии ге-
теротрофной микрофлоры и наличии органического 
вещества в условиях постоянного или периодического об-
воднения отдельных горизонтов или всего профиля. Глееоб-
разование сопровождается переходом окисных соединений в 
закисные и несбалансированным выносом железа» (с. 12).  
В этих формулировках подчеркивается ведущая роль процес-
са обезжелезнения. Но поскольку форма оглеения в виде 



31 
 

обезжелезнения не единственная, то для деферритизирован-
ного глея дадим особый индекс Gdf.  

В Международной базе почвенных данных (World refer-
ence…, 1998) обезжелезненный глей не выделен. В этом до-
кументе зафиксирован редуктоморфный глей, для которого 
дано критическое значение rH = 19. Этот критерий не приго-
ден для обезжелезненного глея, так как значительная часть 
Fe(II) вынесена из горизонта.  

Образование обезжелезненного глея наиболее типично 
для промывного режима влажности. Об этом говорят мо-
дельные опыты Зайдельмана (1992), в ходе которых отмечена 
значительная потеря свободного Fe (наряду с преобладанием 
потери силикатного Fe) при промывном режиме, который 
способствует выносу Fe(II) как продукта реакции и развитию 
редукции все новых Fe(III)-содержащих частиц. 

Растворение (гидр)оксидов железа по-разному развивается 
в почвах на бескарбонатных и карбонатных породах. Это 
убедительно показано в модельном опыте Зайдельмана 
(1992) с двумя суглинками: лёссовидном бескарбонатном и 
моренном карбонатным. Разница в скорости оглеения была 
значительной. Лёссовидный бескарбонатный суглинок при-
обрел первые морфологические признаки глея уже через 2–
3 месяца, а через 6–8 месяцев в поверхностном слое 0.5–2.5 
см сформировался сплошной лентообразный слой редуциро-
ванного глея. Напротив, в карбонатной морене только через 
2–3 года вся масса изменила свою окраску с ярко-красного на 
коричнево-бурый цвет, по основному фону которого появи-
лись мелкие сизые пятна глея (Зайдельман, 1992). В полевых 
условиях признаки глееобразования в переувлажненных поч-
вах на карбонатных породах ослаблены, а при высокой кон-
центрации карбонатов могут отсутствовать вовсе. Причин 
тому несколько. Во-первых, в карбонатных почвах сохраня-
ются крупные литогенные частицы (гидр)оксидов железа, 
которые плохо поддаются редукционному растворению. Во-
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вторых, нейтральная среда карбонатных почв снижает эф-
фективность химических редуктантов, которая достигает 
максимума в кислой обстановке (Водяницкий, 2006). 

Обезжелезненный глей, как видно из определения (Вы-
соцкий, 1962), отличается потерей преимущественно несили-
катного железа. В результате в профиле переувлажненной 
почвы отмечается минимум свободного Fe. Так, четкая по-
следовательность потери свободного Fe2О3 обнаружена в 
хроноряду польдеров, используемых под рис в почвах на од-
нородных материнских породах в Японии (Breeman, 1988). 
Эти почвы подвержены оглеению за счет сезонного колеба-
ния влажности, причем редукция Fe(III) развивается в по-
верхностном слое почвы. Как видно из рис. 5, за 300 лет по-
тери свободного Fe в верхней толще 0–20 см возрастали 
строго последовательно. Это один из примеров, где потери 
свободного Fe отражают обезжелезнение оглеенной почвы.  

Но на многих объектах использовать потерю свободного 
железа в качестве количественного показателя оглеения не 
удается, хотя такие попытки предпринимаются. Например, 
предложен показатель «степень оглеения», основанный на 
снижении содержания свободного железа в илистой фракции 
огленного горизонта по сравнению с породой (Зайдельман, 
1991; 1992). Использование этого показателя дало странные 
результаты. Степень оглеения у неоглеенных дерново- под-
золистых почв на ленточных глинах (23) оказалась выше, 
чем у глубокооглеенных дерново-подзолистых почв на лёс-
совидных суглинках и глинах (19) (Зайдельман, 1991).  

Приведем другой пример неэффективности показателя. 
Применяют показатель «степень оглеения» и для характери-
стики обезжелезнения илистой фракции кутан, покрываю-
щих поверхность трещин в дерново-подзолистых почвах 
(Зайдельман, 1991). В этом случае можно получить бессмыс-
ленное, отрицательное значение степени оглеения, которое 
маскируют величиной 0. Такие странные результаты объяс-
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няются неучетом потери силикатного железа при оглеении 
почв. Не говоря о том, что показатель степени оглеения, за-
висящий от содержания Feдит в породе, пригоден только для 
почв, сформировавшихся на однородном материале. 

Рис. 5. Профильное распределение свободного (Fe2O3)дит в хроно-
ряду (А – 8 лет; Б – 43 года; В – 130 лет; Г – 240 лет; Д – 300 лет) 
рисовых почв Японии (Breeman, 1988).  

 
Детальный анализ модельных опытов того же автора по-

казывает совсем другую картину – преимущественную поте-
рю силикатного железа (об этом подробнее будет сказано 
ниже). Поскольку слабоупорядоченные слоистые силикаты 
служат источником доступного Fe(III) для железоредуциру-
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ющих бактерий, то неудивительно обезжелезнение некото-
рых глинистых минералов. Потеря (гидр)оксидов железа 
представляет собой хотя и морфологически самое яркое, но 
не исчерпывающее следствие редукции Fe(III) в оглеенных 
горизонтах.  
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Глава 3. ОГЛЕЕНИЕ КАК РЕДУКЦИЯ Fe(III)-
ФИЛЛОСИЛИКАТОВ В ПОЧВАХ С НЕРАЗВИТЫМ 

ОКСИДОГЕНЕЗОМ 

Хорошо изучен классический глеегенез на территории ев-
ропейской части России, где он развивается в основном за 
счет редукции (гидр)оксидов железа, содержание которых 
достаточно высоко. Но переувлажнению подвергаются также 
почвы со слабо развитым оксидогенезом железа, например, 
криогидроморфные почвы на севере Восточной Сибири (Во-
дяницкий и др., 2008). Здесь основная доля железа сконцен-
трирована в решетке слоистых силикатов, и редукция Fe ве-
дет к трансформации этих минералов. В результате 
происходит либо обезжелезнение частиц силикатов, либо их 
редукционный распад. Обезжелезнение силикатов сопровож-
дается незначительным изменением цвета глинистой массы и 
приобретением ею сизых, голубых тонов. А их распад – явле-
нием не свойственным классическому оглеению: грануломет-
рический состав глея не утяжеляется, а наоборот, облегчается.  

Таким образом, при изучении редукции Fe(III) в решетке 
слоистых силикатов важно установить судьбу слоистых си-
ликатов. В первом приближении прогнозировать развитие 
того или иного сценария можно, исходя из степени ожелез-
нения слоистых силикатов. По сравнению с (гидр)оксидами 
железа слоистые силикаты относятся к низко ожелезненным 
минералам. Между тем есть определенная зависимость меж-
ду степенью ожелезненности минералов и их ответом на ре-
дукцию Fe(III). Минералы с высокой концентрацией Fe(III) в 
пределах 58–70%, т.е. (гидр)оксиды, в результате редукции 
полностью растворяются, если у частиц высокая дисперс-
ность и разупорядоченность (Водяницкий, 2003). Минералы 
со средней концентрацией Fe(III), включая сильноожелез-
ненные слоистые силикаты с содержанием Fe(III) 4–58%, 
сначала теряют железо и другие элементы, а затем растворя-
ются. В слоистых силикатах с содержанием Fe(III) <4% ре-
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дукция носит обычно твердофазный характер, и их частицы 
сохраняются, несмотря на восстановительные условия. Это 
градация приблизительная, но в целом, данная зависимость 
соблюдается.  

Второе, что сильно влияет на разрушение глинистых же-
лезосодержащих слоистых силикатов, это кислая реакция 
среды. Соколова и др. (2005, с. 154) характеризуют разруше-
ние глинистых минералов как «полное (конгруэнтное) их 
растворение или инконгруэнтное растворение с потерей 
окристаллизованности и образованием аморфных продуктов 
или окристаллизованных соединений, не относящихся к под-
классу слоистых силикатов». В кристаллических решетках 
глинистых минералов действуют различные типы химиче-
ских связей. Наиболее прочны связи в тетраэдрах между 
ионами Si и O. Связи Al–O в тетраэдрах менее прочны, по-
этому в условиях, обеспечивающих миграцию, Al преимуще-
ственно по сравнению с Si переходит в раствор, а остаточ-
ный Si накапливается в виде опала или тридимита. Переходу 
Al в раствор способствуют кислая реакция среды и наличие в 
растворе органических кислот с высокой комплексообразу-
ющей способностью (Соколова и др., 2005).  

Глинистые минералы разрушаются последовательно в со-
гласии с их термодинамической устойчивостью, которая воз-
растает в ряду: триоктаэдрические слюды и хлориты < диок-
таэдрические слюды < вермикулиты < смектиты < 
почвенные хлориты < каолиниты (Соколова и др., 2005). 
Очевидно, что механизм растворения ожелезненных глини-
стых минералов в восстановительной среде будет отличаться 
от механизма растворения «безжелезистых» минералов. Био-
логическая редукция Fe(III)-филлосиликатов в последние го-
ды интенсивно изучается в модельных опытах микробиоло-
гами. Рассмотрим их результаты. 
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Особенности редукции Fe(III)-филлосиликатов 

Филлосиликаты – современное название слоистых сили-
катов, к которым относят слюды, хлориты, каолинит, смек-
титы, вермикулит, серпентины и др.  

Наиболее заметно редукция Fe(III) в составе филлосили-
катов проявляется при промывном режиме. Особенно ощу-
тим вклад редукции Fe(III)-филлосиликатов в легких почвах, 
где отношение восстановителя – органического вещества – к 
Fe(III)-филлосиликатам достигает максимума. Очевидно, что 
редукция Fe(III)-филлосиликатов вместо (гидр)оксидов же-
леза доминирует в почвах со слабо развитым оксидогенезом. 

Изучают как химическую, так и биологическую редукцию 
Fe(III)-филлосиликатов. 

В одном из опытов смектиты химически редуцировали 
путем обработки буферным раствором смеси цитрата и 
бикарбоната Na и восстановителем – дитионитом Na при 
температуре 70С в инертной атмосфере реактора (Fialips et 
al., 2002). В зависимости от времени редукции от 10 до 
240 мин получены четыре разных отношения Fe(II) : [Fe(II) + 
+ Fe(III)] от 0.2 до 1.0. Благодаря восстановительной среде в 
реакторе предотвращается окисление Fe(II). Часть этих вос-
становленных образцов была реокислена путем пропуска га-
за О2 через глинистую суспензию при температуре 70С в 
течение 8–12 ч.  

После редукции Fe3+ существенно изменялся цвет смекти-
тов. По мере увеличения длительности редукции (т.е. по ме-
ре роста доли Fe2+) вплоть до 240 мин цвет смектита после-
довательно становился желтовато-зеленым, изумрудно-
зеленым, сине-зеленым, темно-голубым, светло-голубым, 
серым и светло-серым (Fialips et al, 2002). Таким образом, 
цвет четко характеризует изменения уровня редукции Fe3+, и 
серый цвет отражает полную редукцию структурного железа 
(Komadel et al., 1990; Lear, Stucki, 1987).  
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После реокисления почти все Fe(II) обратно конвертиро-
валось в Fe(III), но цвет реокисленных образцов отличался от 
исходного смектита до редукции. Короткое время редукции 
мало изменило цвет реокисленного смектита по сравнению с 
цветом исходного образца, но после длительной (240 мин) 
редукции реокисленной смектит изменился и стал бурым. 
Это объясняется разрушением структуры кристаллов смек-
тита в ходе редукции: бурый цвет отражает формирование 
тонких частиц гидроксидов железа в ходе реокисления. Дру-
гими словами, в ходе редукции–реокисления произошло вы-
свобождение части Fe из структуры глинистого кристалла и 
последующий оксидогенез.  

Данные лабораторные опыты согласуются с полевыми 
наблюдениями Э.А. Корнблюма (1978), отметившего изме-
нение оливкового летнего цвета пойменных глинистых почв 
поймы Ахтубы после зимнего окисления на бурый. Харак-
терно, что он это явление объяснял так же, как позже объяс-
нили минералоги и микробиологи (Fialips et al., 2002). 

Микробная редукция структурного Fe(III) в глинистых 
минералах исследована во многих лабораториях (Kostka et 
al., 1996, 1999; Lovley, 2001; Lovley, Blunt-Harris, 1999; 
Lovley et al., 1998). В основном опыты ставили с бактериями 
видов Geobacter и Shewanella. 

Таким образом, к известным механизмам кислотного гид-
ролиза филлосиликатов, а также к комплексообразованию 
при участии сильных комплексонов (Соколова и др., 2005) 
можно прибавить и биологическую редукцию структурного 
Fe(III), если она необратима и приводит к распаду слоистых 
силикатов. 

Изучение микробной редукции Fe(III) в глинистых минера-
лах очень важно для биохимиков и почвоведов по нескольким 
причинам. Во-первых, редукция Fe(III) в окристаллизован-
ных глинистых минералах ведет к фундаментальному изме-
нению физико-химических свойств почв, что влияет на их 



39 
 

сельскохозяйственные и экологические свойства. Во-вторых, 
в результате редукционного обезжелезнения и распада фил-
лосиликатов образуются новые, модифицированные биоген-
ные минералы, которые можно использовать для отличия 
гидроморфных почв. В-третьих, эти исследования позволяют 
уточнить биогеохимический цикл Fe при редукционном ме-
таморфизме Fe(III)-филлосиликатов.  

Изменение окислительного статуса структурного Fe при со-
хранении частиц филлосиликатов влияет на многие физико-
химические свойства почв, важные для их сельскохозяйствен-
ного использования. Химическая редукция структурного Fe(III) 
влияет на набухание (Gates et al., 1998; Stucki, Low et al., 1984), 
емкость катионного обмена (Khaled, Stucki, 1991; Stucki et al., 
1984), удельную поверхность (Lear, Stucki, 1987; 1990).  

Рассмотрим опыты со слабоожелезненной фракцией 0.5– 
2 мкм монтмориллонита Уптон, содержащим 2.9% Feвал 
(Kostka et al., 1999). Редукция структурного Fe(III) приводит 
к изменению физических свойств смектита. Давление набу-
хания в бактериально редуцированном минерале снизилось 
на 40% по сравнению с исходными и реокисленными образ-
цами (рис. 6). Снижение набухания согласуется с уменьше-
нием удельной поверхности за счет изменения заряда мине-
ралов. Удельная поверхность уменьшилась на 366 м2/г (46%), 
а емкость катионного обмена возросла с 0.85 до 0.98 мг-экв/г. 
Все показатели у реокисленных образцов приблизились к та-
ковым для исходных, хотя и не достигли исходного уровня, 
что говорит о необратимости эффектов редукции.  

Обезжелезнение и распад смектитов 

С точки зрения судьбы переувлажненных почв наиболее 
важным следствием редукции Fe(III) в решетке слоистых сили-
катов является их обезжелезнение и распад. Последнее явление 
сопровождается уменьшением содержания илистых частиц в 
переувлажненном горизонте. Рассмотрим механизмы редукци-
онного обезжелезнения и последующего распада смектитов.  
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Рис. 6. Влияние редукции бактериями Shewanella на набухаемость 
(А), удельную поверхность (Б) и емкость катионного обмена (В) 
смектита Уптон (Kostka, Wu et al., 1999). 

В биологическом опыте изучали фракцию 0.5–2 мкм оже-
лезненного смектита SWa-1 (19.8% Fe вал) с внесением элек-
тронного челнока АХДС и лактата в дозе 20 нМ/л как донора 
электронов (Dong, Kostka, Kim, 2003). Эксперимент шел 
2 месяца. Контроль включал убитые теплом клетки бактерий 
Shewanella вместо живых. Анализировали действие трех 
концентраций электронного челнока АХДС (0, 0.1 и 1 мМ). 
Этот опыт предназначен для установления влияния АХДС на 
редукцию Fe(III)-смектита при росте клеток. Изучали инку-
бацию в лог-фазе роста клеток бактерий, которые вносили в 
небольшом количестве ~1·105 кл./мл. 

Через 77 ч развитие микробной редукции Fe(III)-смектита 
достигло 13, 22 и 26% при увеличении концентрации АХДС 
от 0 до 0.1 и затем до 1 мМ. Видно, что внесение в систему 
электронного челнока АХДС значительно ускорило редукци-
ию Fe(III) в решетке смектита и увеличило рост клеток (рис. 7). 
Не было редукции Fe(III) в вариантах с мертвыми клетками 
бактерий или без внесения органического вещества. 
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Рис. 7. Влияние электронного челнока АХДС на редукцию Fe(III) 
в смектите: А – увеличение содержания Fe(II), экстрагируемого 0.5 
н. HCl, со временем инкубации в ростовом опыте; Б – количество 
клеток бактерий Shewanella в закрытом реакторе через 77 ч опыта: 
без АХДС (1), 0.1 мМ АХДС (2); 1 мМ АХДС (3) (Dong, Koska, 
Kim, 2003).  
 

Произошли определенные превращения смектитов, вероят-
но, через фазу растворения (Dong, Kostka, Kim, 2003). Отмече-
ны изменения в химическом составе и морфологии смектитов. 
Биогенный реосажденный смектит оказался богаче исходного 
по содержанию Ca, K и Na, которые поступают из культураль-
ной среды бактерий. Дополнительные катионы необходимы 
для компенсации отрицательного заряда, образующегося в ре-
зультате редукции Fe(III) до Fe(II) в октаэдрических слоях 
смектита. Как следует из идеальной формулы смектита, сумма 
октаэдрических катионов (Fe + Al + Mg) в исходном смектите 
равнялась 4 на 12 тетраэдрических и октаэдрических катионов. 
Но она оказалась значительно ниже 4 в некоторых частицах 
биогенного смектита и обратно коррелировала с содержанием 
Si. В новых частицах содержание Si превышало 8 – обычное 
значение для стехиометрической формулы смектита. Образу-
ющийся избыток Si представляет собой важный результат ре-
дукционного распада смектита. Под электронным микроскопом 
видны две фазы: биогенный новообразованный смектит, а так-
же тонкодисперсные частицы, обогащенные Si. Чистая Si не 
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дает рефлексов. Зерна аморфного биогенного кремнезема со-
ставляли нескольких сотен нанометров. 

Новообразование смектита с иной морфологией, структу-
рой и составом доказывает, что ожелезненный смектит сна-
чала растворяется, а затем новообразованное Fe(II) перехо-
дит в состав биогенного вивианита (Dong, Kostka, Kim, 
2003). В пользу механизма дефферитизации и растворения 
ожелезненного смектита говорит выявление биогенного ви-
вианита и аморфного кремния. Появление новых минералов 
сопровождается снижением количества илистых частиц за 
счет растворения слоистых силикатов. Такова ситуация в за-
крытой системе реактора.  

В открытой системе обезжелезнение и растворение смек-
титов сопровождается выносом Fe (а не образованием вивиа-
нита), как это имеет место в минеральных гидроморфных 
почвах с активным водообменом. 

Кроме лабораторных опытов, есть исследования, выпол-
ненные на природных почвах. В тропиках и субтропиках к 
переменно редуцируемым почвах относятся рисовники. Сей-
час они занимают в мире ~13 млн. га. В период затопления 
Fe является основным неорганическим акцептором электронов.  

Интересные исследования проведены в Сенегале на вер-
тисолях, используемых под культуру риса (Favre et al., 2002). 
Основные глинистые минералы здесь представлены смекти-
том и каолинитом. Сравнивали исходную вертисоль с рисо-
вой почвой, испытавшей 22 цикла переувлажнения за 11 лет. 
Химические и мессбауэровские исследования показали, что 
за это время общее содержание Fe в почве уменьшилось на 
4.9–5.6%. Также в глинистых минералах содержание Fe со-
кратилось с 4.5 до 4.0%, а отдельно в смектитах – с 6.9 до 
6.4%. Таким образом, полевые исследования подтверждают 
лабораторные данные об обезжелезнении Fe-смектитов в ре-
зультате многократных циклов редукции–окисления.  
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Обезжелезнение, обескремнивание и распад нонтронитов 

Редукционное превращение нонтронитов в значительной 
степени зависит от количества Fe3+ и его положения в решетке.  
Редукция нонтронитов, содержащих тетраэдрическое 

Fe3+. Сейчас установлено, что железо может распределяться 
случайно или образуя кластеры в октаэдрическом слое, по-
следнее характерно для сильноожелезненных смектитов. При 
измерении магнитной восприимчивости (Schuette et al., 2000) 
окисленного и редуцированного слабоожелезненного монт-
мориллонита Уптон (Feвал = 3%) обнаружен только парамаг-
нитный порядок, т.е. большое расстояние между ионами же-
леза и отсутствие взаимодействия между ними. Напротив, в 
ожелезненных смектитах сильное магнитное взаимодействие 
свидетельствует о кластеризации ионов Fe3+. 

Другой важный вопрос: как определить распределение 
ионов Fe между цис- и транс-октаэдрами в 2 : 1 диоктаэдри-
ческом смектите? Наиболее подходит для этой цели мессбау-
эровская спектроскопия. Абсорбционные спектры филлоси-
ликатов почти всегда содержат два Fe3+-октаэдрических 
дублета, отражающих различное квадрупольное расщепле-
ние сигнала от цис- и транс-позиций Fe3+ (Бабанин и др., 
1995; Rozenson, Heller-Kallai, 1977; Russel et al., 1979). 

Гораздо меньше известно о содержании, химизме и пове-
дении тетраэдрического Fe в смектитах. Ранее существова-
ние тетраэдрического Fe отрицалось минералогами (Горбу-
нов, 1974).  

В настоящее время содержание тетраэдрического Fe3+ 
определяют с применением мессбауэровской спектроскопии. 
В качестве диагностического критерия используют малень-
кое плечо на низкоэнергетической стороне главного цен-
трального пика в диоктаэдрических высокозарядных Fe-
смектитах (Luca, Cardile 1989). Оно образуется при насыще-
нии смектита таким катионом, как Ca2+, с последующей де-
гидратацией при температуре 300С, чтобы произошло взаи-
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модействие между межслоевым катионом и тетраэдрическим 
Fe. Наиболее эффективным методом идентификации поло-
жения Fe в структуре филлосиликатов признан анализ рент-
геновских спектров вблизи края поглощения XANES-
спектроскопия (Dyar et al., 2001, 2002).  

Гейтес и др. (Gates et al., 2002) определили содержание 
тетраэдрического Fe3+ в одиннадцати разных нонтронитах и 
Fe-смектитах, используя ИК-спектроскопию, а также син-
хротронную рентгеновскую технику. Содержание тетраэдри-
ческого Fe3+ колебалось от 0 до 20%, составляя в среднем 
8.2% от валового, т.е. может быть признано весьма значи-
тельным. Будем условно различать группы нонтронитов по 
этому признаку: нонтронит без Fe-тетраэдров при <5% и 
нонтронит с Fe-тетраэдрами при >5%.  
Масштабы микробной редукции нонтронитов. При изу-

чении этого вопроса использовали два вида нонтронитов, 
представляющих фракцию 0.02–0.5 мкм. Нонтронит NAu-1 
содержит 16% Fe, причем почти все оно (98%) сосредоточено 
в октаэдрических слоях, и очень небольшую долю тетраэд-
рического железа – 2% (Gates et al., 2000). Будем считать его 
нонтронитом без Fe-тетраэдров. Нонтронит NAu-2 содержит 
23% общего Fe, оно не все сосредоточено в октаэдрических 
слоях (92%), а включает заметное количество (8%) тетраэд-
рического Fe(III). Будем считать его нонтронитом с Fe-
тетраэдрами (Jaisi et al., 2005).  

Для микробной редукции использовали бактерии группы 
Shewanella. Изучали также действие синтетического элек-
тронного челнока АХДС. Масштабы и скорость биоредукции 
очень различались у двух нонтронитов при одинаковой кон-
центрации глины в суспензии (5 мг/мл) и в присутствии 
электронного челнока АХДС. Через 15 сут у нонтронита без 
Fe-тетраэдров степень редукции не превышала 11–16%, то-
гда как у нонтронита с Fe-тетраэдрами она достигала 28–
32%. Без электронного челнока редукция железа снизилась 
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до 5 и 14% соответственно. Таким образом, редукция Fe(III) 
во всех вариантах была гораздо выше в нонтроните с Fe-
тетраэдрами.  

Другая серия опытов оценивала развитие биоредукции за 
длительный период времени и продолжалась более 6 месяцев 
(рис. 8). В присутствии АХДС редукция достигала своего пре-
дела через 37 сут для нонтронита без Fe-тетраэдров и за 14 
сут для нонтронита с Fe-тетраэдрами. Масштабы редукции 
нонтронита с Fe-тетраэдрами были значительно выше, чем 
без них (Jaisi et al., 2005). После длительной биоредуции 
нонтронита с Fe-тетраэдрами определяли содержание ионов 
в водном растворе. Содержание Fe(II) было незначительным, 
а Si – значительным. В результате железо и кремний перехо-
дили в водный раствор не в том стехиометрическом отноше-
нии, которое характерно для структуры нонтронита (1 : 2), 
т.е. произошло значительное растворение Si из тетраэдриче-
ской сетки и слабое – Fe из октаэдрической. 
Биогенные превращения и распад нонтронитов. Результаты 

биогенной редукции оказались различными для двух нонтро-
нитов (Jaisi et al., 2005). В слабоожелезненном нонтроните без 
Fe-тетраэдров биоредукция захватила только примесь гетита, а 
Fe(III) в цис-октаэдрах нонтронита редуцировалось незначи-
тельно. Толщина кристаллов этого нонтронита осталась той же, 
не отмечены изменения и крупности частиц.  

Но микробная редукция сильноожелезненного нонтронита 
с Fe-тетраэдрами привела к другому результату – к распаду 
некоторых частиц. Уменьшилась толщина кристаллов с 6 до 
3.5 нм, и изменился характер распределения крупности ча-
стиц от логнормального к ассимптотическому. В ожелезнен-
ном нонтроните биоредукция шла за счет тетраэдрического 
Fe(III) и транс-октаэдрического Fe(III). Предпочтительная 
редукция и растворение Fe(III) в тетраэдрах обосновываются 
с кристаллохимической точки зрения. Так как ионный радиус 
Fe(II) слишком велик для вхождения в тетраэдры, то редук-
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ция Fe(III) до Fe(II) приводит к неустойчивости тетраэдриче-
ского слоя и распаду структуры минерала.  

Рис. 8. Влияние электронного челнока АХДС на редукцию 
Fe(III) в нонтронитах: А – увеличение содержания Fe(II), экстраги-
руемого 0.5 н. HCl, со временем инкубации нонтронита NAu-1 без 
Fe-тетраэдров; Б – увеличение содержания Fe(II), экстрагируемого 
0.5 н. HCl, со временем инкубации нонтронита NAu-2 с Fe-
тетраэдрами: 1 – без АХДС; 2 – 0.1 мМ АХДС; 3 – 1мМ АХДС 
(Jaisi et al., 2005). 

 
Для изучения редукции Fe и распада нонтронита поставлены 

дополнительные опыты. В одном из них краткосрочная инку-
бация от 4 ч до 7 сут как с живыми, так и с мертвыми бактери-
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ями, привела к образованию глинистых минералов гораздо ме-
нее окристаллизованных (с диффузными кольцами на мик-
рофракционной картине), чем исходный нонтронит NAu-1, со-
держащий 21.1% Fe (O’Reilly et al., 2005). По данным 
просвечивающей электронной микроскопии, вторичные мине-
ральные фазы представлены аморфными алюмосиликатами с 
повышенным отношением Al/Si по сравнению с исходными 
силикатами. При этом освободившийся кремний образует 
аморфные глобулы. В закрытой системе основная доля редуци-
рованного железа участвует в образовании твердой фазы в виде 
Fe(II)-минералов (сидерита) и в виде сорбированных частиц 
Fe(II) на клеточных полимерах, и на бактериальных клетках. 
Как видно, редукционный метаморфизм нонтронитов проявил-
ся не только в обезжелезнении, но и в обескремнивании.  

Особый интерес представляют аморфные глобулы Si, об-
разовавшиеся на поверхностях клеточных полимеров и бак-
териальных клеток как на матрице. Если экстраполировать 
результаты лабораторного моделирования на почвы, то 
можно предположить образование аморфной биогенной Si-
фазы по полимерной матрице в глинистых смектитовых 
почвах.  

Но в легких почвах возможен другой результат биогенной 
деструкции Fe-смектитов. В легких почвах и осадках при 
обилии кварца SiO2 как минералообразующей матрицы вы-
явлен другой новообразованный биогенный Si-минерал: тер-
модинамически нестабильный тридимит βSiO2 (Shelo-bolina 
et al., 2004). Он образовался за счет растворения Fe-смектита 
в водонасыщенных осадках, загрязненных пролившейся 
нефтью, шт. Миннисота, США. Загрязнение осадка органи-
ческим поллютантом резко усилило развитие восстанови-
тельных процессов. Образование тридимита указывает на 
редукционное обескремнивание исходных Fe-силикатов. 

Наконец, приведем еще одно доказательство разупорядо-
чения Fe-слоистых силикатов в оглеенных горизонтах. Речь 
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идет о вытяжке Тамма, способной помимо Fe, извлекать Si и 
Al из слабоупорядоченных силикатов (Келлерман, Цюрупа, 
1965). В результате модельных опытов по оглеению (Зай-
дельман, 1992) установлено, что содержание Si в опытных 
вариантах превышало контрольное значение в 2–3 раза и 
выше, что говорит о слабой упорядоченности слоистых си-
ликатов после оглеения. 

Аналогичный эффект выявлен и в природных условиях.  
В поверхностно-глеевой суглинистой почве, образовавшейся 
в кустарниковой тундре (район г. Воркута), оглеенный гори-
зонт характеризуется чередованием ржавых и сизых пятен 
(Слобода, 1980). При этом реактив Тамма из сизого морфона 
извлекает Al в 2.7 раза больше, чем из ожелезненного, что 
свидетельствует о слабой окристаллизованности слоистых 
силикатов в восстановленной части горизонта. 

Обезжелезнение и распад иллитов 

Степень ожелезненности, по-видимому, является важней-
шим фактором, определяющим судьбу редуцированного ил-
лита: твердофазную редукцию Fe(III) при сохранении частиц 
или их обезжелезнение и полное растворение. Рассмотрим 
редукцию иллитов разной степени ожелезненности.  
Редукция слабоожелезненного иллита. Таким является 

иллит Фитиан, содержащий 3.7% Fe (Seabaugh et al., 2006).  
В этом слабоожелезненном иллите биоредукция развивается 
в твердой фазе, и строение структурных ячеек 2 : 1 остается 
прежним. Поскольку Fe(III) составляет только малую часть 
катионов в октаэдрической сетке иллита Фитиан, то его ре-
дукция до Fe(II) не влияет на устойчивость структуры ми-
нерала. Твердофазная редукция структурного Fe(III) харак-
терна для слабоожелезненных филлосиликатов, и ее 
значение существенно для почв с низким содержанием си-
ликатного железа. В целом, редукция структурного Fe(III) 
слабоожелезненных филлосиликатов мало влияет на свой-
ства глеевой толщи.  
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Редукция и распад сильноожелезненного иллита. В рабо-
те (Dong, Kukkadapu et al., 2003) использовали сильнооже-
лезненный (9.1% Fe) иллит в составе фракции <0.2 мкм, вы-
деленный из песчаника. Кроме того, в составе илистой 
фракции содержалась небольшая примесь гетита αFeООН. 
Биологическая редукция Fe(III) велась при участии бакте-
рий Shewanella. Дополнительно в суспензию иллита в каче-
стве буфера вносили бикарбонат, что обеспечило значение 
рН 7. В отдельных опытах добавляли электронный челнок 
АХДС. Содержание образовавшегося Fe(II) определяли в 
вытяжке 0.5 н. HCl.  

Через 30 сут инкубации частично сохранились гетит и 
иллит. Внесение в систему электронного челнока АХДС в 
дозе 0.1 мМ сильно стимулировало редукцию Fe(III) бакте-
риями Shewanella, что отразилось в увеличении количества 
Fe(II), экстрагируемого соляной кислотой.  

Электронная просвечивающая микроскопия показала, что 
у 10–15% частиц иллита благодаря биоредукции исказилась 
форма, изменился характер микродифракционных картин. 
Часть исходных иглоподобных кристаллов иллита транс-
формировалась в пластинки. При микродифракция отмече-
но, что частицы иллита, контактирующие с бактериальной 
клеткой, аморфизуются, тогда как вне клетки иллитовые 
частицы остаются кристаллическими.  

Механизм биологической трансформации иллита вклю-
чает редукционное растворение и последующее реосажде-
ние иллита (Dong, Kukkadapu et al., 2003). Для растворения 
кристаллов иллита достаточно двух суток. Следовательно, 
возможно частичное растворение иллита за время опыта, 
особенно при подкислении среды. В почвах кислая среда 
может возникать в микропорах за счет бактериальной ак-
тивности и за счет кислых функциональных групп, напри-
мер, полисахаридов.  
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Превращение Fe(III)-филлосиликатов  
в переувлаженных почвах 

Лабораторные опыты, описанные выше, показывают, что 
механизм редукции Fe(III), т.е. твердофазный или путем рас-
творения, зависит от ожелезненности филлосиликата: с уве-
личением содержания Fe вероятность растворения глинисто-
го минерала возрастает. Выяснение типа механизма важно 
потому что при растворении глины все поллютанты, ассоци-
ированные с ней, высвободятся и перейдут в раствор или за-
крепятся в составе новых минералов-носителей. Эти процес-
сы могут быть как полезными, так и вредными для человека. 
При твердофазной конверсии подвижность поллютантов по-
чти не меняется. За счет биологической редукции в период 
повышения влажности, а также под влиянием сильных орга-
нических комплексонов и за счет высокой кислотности почв 
Fe-филлосиликаты разрушаются.  

Обратимся к гидроморфным почвам, содержащим Fe-
филлосиликаты. Фазу растворения Fe-филлосиликатов выде-
лить в почвах трудно. В большинстве почв доля 
(гидр)оксидов железа велика, она выше, чем в материнской 
породе, а доля силикатного Fe – ниже (Водяницкий, 2003; 
Murad, Fischer 1988; Schwertmann, 1988).  

В почве, где присутствуют разные источники Fe(III), как 
(гидр)оксиды железа, так Fe(III)-содержащие слоистые сили-
каты, в первую очередь подвергаются редукции наименее 
упорядоченные и дисперсные Fe-минералы независимо от их 
видовой принадлежности. Пока не выявлены ряды устойчи-
вости к редукции Fe-минералов разных видов. Поэтому бу-
дем пользоваться индексом выветривания минералов с раз-
мерами <2 мкм, составленным Джексоном (Боул и др., 1977). 
В этом ряду первое место занимают неустойивые соли (гипс, 
галит). Fe-содержащие слоистые силикаты по устойчивости 
занимают 7–10 места. (Гидр)оксиды железа (гематит и гетит) 
рассматриваются как более устойчивые и занимают 12 место. 
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Железоредуцирующие бактерии в первую очередь восста-
навливают такие разупорядоченные гидроксиды, как ферри-
гидрит и рентгеноаморфная гидроокись железа Fe(ОН)3. Их 
положение в ряду Джексона не определено, но, вероятно, 
близко к положению Fe-смектитов. В то же время опыты до-
казывают факт редукции гематита – минерала более устой-
чивого, чем Fe(III)-содержащие слоистые силикаты. Таким 
образом, в глинистой почве сосуществуют минералогически 
разные, но биологически примерно одинаково доступные для 
редукции источники Fe(III): (гидр)оксиды железа и Fe(III)-
содержащие слоистые силикаты. Следовательно, в пере-
увлажненной почве можно ожидать потери как свободного, 
так и силикатного Fe(III). Модельные опыты это подтвер-
ждают.  

Рассмотрим подробно показательный опыт Зайдельмана 
(1992) по оглеению двух видов суглинка и песка. Приведем 
результаты этих модельных опытов, дополнив их нескольки-
ми критериями (таблица 1).  

Прежде всего, надо подсчитать количество железа в со-
ставе силикатов. Его определяем из разницы (Fe2О3)сил =  
= (Fe2O3)вал – (Fe2O3)дит, допуская в первом приближении, 
что дитионит-цитрат-бикарбонат не растворяет Fe(II)-
минералы. Кроме того, подсчитывали уменьшение количе-
ства разных форм Fe(III) в опытах. Снижение количества 
Fe(III) в составе (гидр)оксидов железа Δ(Fe2О3)дит (%) опре-
деляли из разницы:  

Δ(Fe2О3)дит = (Fe2О3)дитконтр – (Fe2О3)дитопыт, 
а в силикатах Δ(Fe2О3)сил (%): 

Δ(Fe2О3)сил = (Fe2О3)силконтр – (Fe2О3)силопыт. 
Сравнение величин этих двух приращений позволяет 

установить, какой из механизмов сильнее проявляется в раз-
личных породах и в разных условиях открытости системы: 
редукция (гидр)оксидов железа или редукция Fe(III) в соста-
ве силикатов. 
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Видно, что во всех вариантах оглеения происходит потеря 
как свободного (Δ(Fe2О3)дит > 0), так и силикатного железа 
(Δ(Fe2О3)сил > 0). Но размеры этих потерь не одинаковы в 
разных вариантах. Только при застойном режиме влажности 
у лёссовидного бескарбонатного суглинка потери свободного 
железа больше, чем силикатного (0.67 > 0.40%). Значит в 
этих условиях редукция (гидр)оксидов железа доминирует.  

Но во всех остальных вариантах потеря силикатного Fe 
гораздо выше, чем свободного. Она достигает 5–6-кратного 
различия при промывном режиме опыта с лёссовидным бес-
карбонатным суглинком и флювиогляциальным песком. Это 
явление мы объясняем преимущественным распадом слои-
стых силикатов. Зайдельман (1992) связывает снижение со-
держания илистых частиц в опыте при промывном режиме с 
лёссовидным суглинком с лессиважем илистой фракции 
(уменьшение ее содержания составило 8%). Однако убеди-
тельных доказательств в пользу лессиважа не представлено. 
Обогащение нижнего слоя породы илом не отмечено.  

Кроме того, нужно обратить внимание еще на одно обсто-
ятельство. Оглеение и лессиваж относятся к процессам, раз-
вивающимся с разной скоростью. Козловский (2003) относит 
оглеение к быстрым процессам с характерным временем до 
10 лет. Действительно, в опыте Зайдельмана за два года за 
счет оглеения произошли видимые изменения в морфологии 
пород. Лессиваж илистой фракции, относится к среднеско-
ростным процессам с характерным временем от 10 до 100 лет 
(Козловский, 2003). Таким образом, есть серьезные основа-
ния усомниться в развитии лессиважа за короткий срок опы-
та, и можно отнести наблюдаемый эффект снижения содер-
жания ила, хотя бы частично, за счет быстрого процесса 
распада слоистых силикатов.  

Обратимся теперь к другому вопросу – о связи силикатного 
обезжелезнения с редукционным распадом глинистых минера-
лов. Опыт Зайдельмана позволяет проанализировать эту связь, 
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поскольку определен гранулометрический состав пород. 
В табл. 1 внесено два столбца: содержание илистых частиц ме-
нее 1 мкм и приращение количества ила ΔИл в результате мо-
делирования переувлажнения. Оказалось, что приращение со-
держания илистых частиц может быть как положительным, так 
и отрицательным. В трех вариантах отмечается снижение со-
держания илистых частиц, вероятно, за счет редукционного 
распада слоистых силикатов. Распад кристаллической решетки 
слоистых силикатов шел особенно интенсивно в условиях кис-
лой реакции и промывного режима увлажнения, так как эти 
условия обеспечили возможность кислотного гидролиза сили-
катов и удаление продуктов распада из сферы реакции.  
В остальных трех вариантах содержание илистых частиц уве-
личилось за счет распада Fe-цемента микроагрегатов.  

Построим зависимость приращения количества илистых ча-
стиц от размеров потери силикатного железа Δ(Fe2О3) (рис. 9). 

Как видно, для трех пород выявлена обратная зависимость: 
увеличение потерь силикатного железа влечет за собой сни-
жение содержания илистых частиц. Эта обратная связь отчет-
ливо выражена для суглинков и слабо – для песка, где содер-
жание илистых частиц ничтожно. Эта обратная связь, 
вероятно, обусловлена распадом илистых частиц за счет поте-
ри силикатного железа при оглеении в условиях промывного 
режима в опыте. Но в природных условиях у глинистых почв 
чаще всего проявляется утяжеление состава оглеенных гори-
зонтов за счет разрушения Fe-цемента, высвобождающего 
слоистые силикаты. Утяжеление достигает 12% в оглеенных 
почвах на пермской карбонатной глине по сравнению с поро-
дой. В почвах, где роль Fe-цемента ниже, меньше и прираще-
ние содержания ила (2%), как это имеет место в оглеенных 
горизонтах почв на кислой моренной глине или лёссовидной 
глине (Зайдельман, 1991). Таким образом, только детальное 
рассмотрение позволило выявить реакцию силикатного желе-
за на процесс оглеения материнских пород.  
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Рис. 9. Зависимость приращения содержания илистых частиц 
(∆Ил) от потери силикатного железа (∆Fe сил) в результате оглее-
ния моренного (1) и лёссовидного (2) суглинков и песка (3). Ис-
ходные данные Зайдельмана (1992). 
 

В отличие от редукции (гидр)оксидов железа, редукцион-
ный распад слоистых силикатов сопровождается явлениями, 
не свойственными оглеению. Как уже отмечалось, вместо 
утяжеления гранулометрического состава (как при классиче-
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ском оглеении) происходит его облегчение за счет разруше-
ния части глинистых минералов. Такое явление обнаружено 
в поверхностно-глеевой суглинистой почве, образовавшейся 
в кустарниковой тундре (Слобода, 1980). Под влиянием элю-
виально-глеевого процесса алюмосиликатные минералы раз-
рушаются, а продукты их распада выносятся из профиля. 
В результате в оглеенном горизонте снижается содержание 
илистых частиц по сравнению с породой с 28 до 8–10%.  

Обратимся к опыту изучения состава глинистых минера-
лов в гидроморфных почвах. Таких данных немного. Рас-
смотрим исследования, выполненные под руководством 
Т.А. Соколовой в таежных почвах на территории Централь-
но-лесного государственного биосферного заповедника 
(Тверская область).  

Изучали профили подзолистых почв разной степени гид-
роморфизма (Регуляторная роль…, 2002; Соколова и др., 
2004). Светлые морфоны горизонтов А2ih и А2бел в торфяни-
сто-подзолисто-глееватой почве по сравнению с палевыми и 
охристыми морфонами подзолистой почвы содержат значи-
тельно меньше хлоритизированных структур и больше ла-
бильных компонентов. Указанные различия в минералогии 
связаны с тем, что светлые морфоны, развивающиеся в усло-
виях пониженного редокс потенциала, имеют более кислую 
реакцию (рН водный 4.2–4.4) и богаче наиболее агрессивны-
ми органическими кислотами, чем палевые и охристые, что 
способствует трансформации слюд и илитов.  

Протонирование и комплексообразование являются уни-
версальными факторами, влияющими на все слоистые сили-
каты. Влияние редукции ощутимо только для глинистых ми-
нералов, обогащенных Fe(III), и тогда вклад биогенной 
редукции в растворение минералов может быть решающим 
(особенно в нейтральной среде). Это убедительно показано 
на примере (гидр)оксидов железа (Водяницкий, 2006). Вклад 
агентов в растворение отвечает ряду: химическая редукция > 
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комплексообразование > протонирование. Влияние биоты не 
меняет последовательности, а только усиливает отрыв ре-
дукции от остальных факторов.  

Процесс восстановления структурного Fe(III) минералоги-
чески и химически отличается от классического оглеения и 
требует особого наименования и индексации диагностиче-
ского горизонта. Седовательно, новая разновидность оглее-
ния выражается в редукционном метаморфизме Fe(III)-
филлосиликатов, который можно кратко обозначить как «си-
ликатообезжелезнение». Соответствующему горизонту да-
дим индекс Gsdf. 
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Глава 4. ОКСИДОГЕНЕЗ Fe  
В ПЕРЕУВЛАЖНЕННЫХ ПОЧВАХ 

Явление оксидогенеза в переувлажненных почвах как 
будто противостоит самой сути редуктоморфного процесса. 
Действительно, (гидр)оксиды железа в глеесолях отрицаются 
в проекте WRB, так как противоречат их сизому цвету. 
Но факты говорят о том, что (гидр)оксиды железа сохраня-
ются под прикрытием Fe(II)-соединений (Roden, Zachara, 
1996). Более того, в период увеличения величины ЕН 
(гидр)оксиды железа даже синтезируются из Fe(II), образуя 
окисленный глей Gox. Образование Fe-гидроксидов харак-
терно не только для автоморфной почвы, но и гидроморф-
ной, где они появляются в периоды усиления аэрации.  

При рассмотрении основных элементарных почвообразую-
щих процессов Козловский (2003) связывает их в пары: гуму-
сонакопление–дегумификация, засолени–рассоление, уплотне-
ние–разуплотнение и оглеение–окисление. Такое объединение 
учитывает обратимый, часто сезонный характер почвенных яв-
лений. Исходя из этого, при диагностике переувлажненных 
минеральных почв два взаимосвязанных процесса следует рас-
сматривать как части единого целого. Поэтому данная глава 
посвящена оксидогенезу железа – процессу, который имеет 
свою специфику в переувлажненных почвах. 

Рассмотрим механизмы синетеза Fe(III)-минералов в пе-
реувлажненных почвах. Нами составлена схема (рис. 10) об-
разования гидроксидов железа из Fe(II). Их формирование в 
гидроморфных почвах рассматривается как сложный про-
цесс, состоящий из нескольких стадий, включающих хими-
ческое и биологическое окисление Fe(II), гидролиз, комплек-
сообразование и дегидратацию. 

Общий путь синтеза минералов железа в гидроморфных 
почвах на рис. 10 представлен идущим через окисление или 
гидролиз Fe(II).  
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Рис. 10. Возможные пути образования (гидр)оксидов железа из 
Fe(II) в гидроморфных почвах. 
 

В зависимости от того, какой из этих процессов (окисление 
или гидролиз) доминирует на начальной стадии, формируются 
две группы (гидр)оксидов. При гидролизе Fe(II) образуются 
грин раст или гидромагнетит – минералы, сохраняющие в сво-
ей структуре Fe2+. В случае неустойчивости грин раста из него 
образуется лепидокрокит γFeООН. Однако не всегда грин раст 
превращается в лепидокрокит. Согласно Ковалеву (1985), в 
торфяно-болотной обстановке, где образуется грин раст, ле-
пидокрокита нет. Наличие органического вещества и карбона-
тов способствует длительному сохранению грин раста с ча-
стичной его раскристаллизацией до гетита.  

Окисление Fe2+ приводит к формированию другого ряда 
гидроксидов. При этом сопряженное окисление Mn2+ способ-
ствует образованию фероксигита δFeООН, обычно марган-
цевистого.  
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Окисление и гидролиз Fe(II) приводят к образованию 
Fe(ОН)3. Неустойчивая гидроокись железа превращается ли-
бо в метастабильный ферригидрит, либо в стабильный гетит 
αFeООН. Образованию ферригидрита способствует высокая 
концентрация в растворе Si, который входит как примесь в 
состав этого гидроксида. Гетит, как самый стабильный гид-
роксид, образуется в результате старения всех других видов 
гидроксидов.  

Гидроксиды железа образуются в оглеенных горизонтах в 
период подъема редокс потенциала ЕН в разной форме. Во-
первых, в составе железо-марганцевых ортштейнов. Во-
вторых, в плазме почвы. Здесь возможны варианты. Гидрок-
сиды железа могут рассеяться среди частиц мелкозема, и то-
гда они мало влияют на цвет огленного горизонта. В других 
условиях они формируют скопления – красно-бурые пятна на 
сизой матрице глея. Окислительный этап, обеспечивающий 
те или иные морфологические особенности, имеет значение 
для диагностики переувлажненных почв.  

Обратимся к характеристикам гидроксидов железа. 

Фероксигит 

Наиболее часто фероксигит δFeООН образуется в услови-
ях переменного редокс режима в составе железо-
марганцевых ортштейнов.  

Прежде считалось, что гидроксиды железа в ортштейнах 
представлены только гетитом (Бабанин и др., 1995). В послед-
ние годы с использованием электронной просвечивающей мик-
роскопии доказан разнообразный набор гидроксидов железа, 
включая фероксигит (Водяницкий, Лесовая и др., 2003).  

Мы анализировали встречаемость различных гидроксидов 
железа в составе мелкозема и Fe-Mn ортштейнов ряда почв 
лесной зоны европейской части России (Водяницкий, Лесо-
вая и др., 2003). Развитию гидроксидогенеза железа в этих 
почвах способствуют высокая подвижность Fe в период се-
зонных восстановительных процессов и влияние органиче-
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ских кислот на разрушение Fe-силикатов и оксидов железа. 
Известный почвоведам типоморфизм железа в лесных ланд-
шафтах проявляется преимущественно в синтезе гидрокси-
дов, но не оксидов. По распространенности в мелкоземе лес-
ных почв гидроксиды располагаются в ряд: гетит > 
фероксигит > ферригидрит > лепидокрокит (рис. 11).  

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Рис. 11. Гистограммы распределения гидроксидов Fe (Гт – гетита; 
Лп – лепидокрокита; Фг – ферригидрита; Фк – фероксигита) в 
мелкоземе и конкрециях лесных почв. 

 
В конкрециях содержание гидроксидов больше, чем в 

мелкоземе. Наши данные показали, что все 100% конкреций 
содержат те или иные гидроксиды железа. Следовательно, в 
конкрециях гидроксидогенез железа реализуется полнее, чем 
в мелкоземе, где доля образцов, содержащих гидроксиды 
железа, ниже – 82%. По распространенности в конкрециях 
лесных почв гидроксиды располагаются в следующий ряд: 
фероксигит > гетит > лепидокрокит ≈ ферригидрит. Этот ряд 
отличается от ряда встречаемости гидроксидов железа в мел-
коземе лесных почв в первую очередь за счет доминирования 
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фероксигита в конкрециях. Следует отметить также, что в 
конкрециях чаще, чем в мелкоземе образуются лепидокрокит 
и ферригидрит. Как видно, основным гидроксидом конкреций 
является Mn-фероксигит, как правило, биогенный.  

По типу основного гидроксида железа молодые фероксиги-
товые ортштейны, доминирующие в одних горизонтах, можно 
отличать от старых, где фероксигит полностью или частично 
перешел в гетит; гетитовые ортштейны доминируют в других 
горизонтах. Очевидно, что наличие фероксигитовых ортштей-
нов отражает современную контрастную редокс обстановку, 
тогда как присутствие гетитовых ортштейнов – контрастную 
обстановку, существовавшую в прошлом.  

В кислых почвах окисление Fe(II) ускоряют процессы 
жизнидеятельности железоокисляющих микроорганизмов. 
Показано, что Mn(II) влияет на тип (гидр)оксидов железа 
(Ebinger, Schulze, 1989). Широкое распространение марга-
нецсодержащего фероксигита в марганцево-железистых кон-
крециях кислых почв обязано именно влиянию Mn(II), по-
скольку чистый фероксигит химически синтезируется только 
в щелочной среде (Гипергенные окислы…, 1975).  

Лепидокрокит 

Лепидокрокит γFeООН часто рассматривают как минера-
логический индикатор гидроморфных условий (Schwertmann, 
Taylor, 1977). В лаборатории лепидокрокит образуется за 
счет быстрого окисления грин раста. Лепидокрокит очень 
часто встречается в переувлажненных рисовых почвах Япо-
нии, но обычно отсутствует в рисовниках юго-восточной 
Азии (Breeman, 1988). Причина отсутствия лепидокрокита 
может заключаться в повышенной кислотности многих тро-
пических рисовых почв, включая Юго-Восточную Азию. 
Так, в рисовниках Бангладеш вместо лепидокрокита образу-
ется алюмогетит, содержащий 5–13% Al. Тейлор и Швертман 
(Taylor, Schwertmann, 1978) показали, что алюминий ингиби-
рует образование лепидокрокита при окислении растворенно-
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го Fe2+ и благоприятствует синтезу гетита. Высокий уровень 
СО2, характерный для кислых рисовых почв, также способству-
ет образованию скорее гетита, чем лепидокрокита.  

Ферригидрит  

FeООН·2Fe2О3·4Н2О заметно меняет цвет огленного гори-
зонта. Морфологически это проявляется в виде ярких красно-
желтых пятен, образующихся на сизой матрице. Часто пятна 
дают мраморовидную окраску и тогда горизонт обозначают 
Gmr. Но с точки зрения редокс процессов особый характер 
расположения слоев с разным цветовым тоном (дающий мра-
моровидность) не имеет значения. Имеет значение подъем ЕН 
на окислительном этапе. Будем называть все эти гидроксидсо-
держащие формы глея «окислительными» с индексом Gox. 
Вероятно, такие красно-желтые пятна образуются на микро-
окислительных барьерах, за счет биогенного превращения 
Fe(III) в ферригидрит. Таким образом, глей окисленный Gox 
образуется в условиях переменного редокс режима за счет 
осаждения Fe в виде ферригидрита на окислительных микро-
барьерах в пределах оглеенного горизонта.  

Ферригидритовая охра в ручьях детально описана Чухро-
вым (Гипергенные окислы…, 1975). Но химия и биология 
охристых пятен в окисленном глеевом горизонте изучены 
плохо. Детальное исследование этих пятен современными 
методами позволит полнее понять природу окисленного 
глея – чрезвычайно распространенной формы оглеения в 
лесных и степных почвах. 

Гетит 

Образование термодинамически стабильного гетита 
αFeООН имеет свою специфику в гидроморфных почвах. 
Большое значение имеет высокая концентрация Fe(II) в огле-
енных горизонтах в определенные периоды времени. Транс-
формация ферригидрита в окисленном глее сильно зависит от 
присутствия Fe(II). В этом случае ферригидрит очень быстро 
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превращается в гетит. Полупериод этой трансформации в ла-
бораторных опытах занимает всего 6 ч при рН 7 (Yee et al., 
2006). Fe(II) адсорбируется на поверхности ферригидрита и 
действует как редуктант, перенося электроны к поверхност-
ным атомам Fe(III). Редуцированные структурные атомы 
Fe(II) неустойчивы, окисляются и осаждаются в форме гетита.  

Влияние окислительного этапа на превращение железа и 
марганца наиболее ярко проявляется при образовании Fe-Mn 
ортштейнов в оглеенных почвах. Не так заметно влияет уве-
личение редокс потенциала ЕН на формирование гидрокси-
дов железа в плазме почвы. В слабодренированных почвах 
разного генезиса оксидогенез железа в сухой период выража-
ется в образовании рассеянных частиц гетита αFeООН – сла-
бого пигмента, не влияющего на сизый тон матрицы.  

Это отчетливо установлено в аллювиальных почвах Пре-
дуралья. За счет низкой красноцветности новообразованный 
гетит почти не влияет на сизый тон оглеенных горизонтов. В 
этих горизонтах (g или G) доля условного красного пигмента 
низкая: Hemусл <0.1, несмотря на высокое содержание сво-
бодного железа >1.0% (Fe2O3)дит. При таком высоком со-
держании свободного железа автоморфные лесные почвы 
отличаются явным бурым цветом с величиной красноты а* > 
(3–6) (Водяницкий, Шишов, 2004). Но в оглеенных почвах 
высокое содержание свободного железа не обеспечивает бу-
рого цвета, благодаря низкой красноцветности гидроксидов 
железа или маскировке их частиц соединениями Fe (II). 
Например, в горизонте АYg аллювиальной глеево-гумусовой 
оруденелой почвы катены Кама обнаружены фероксигит, ге-
матит и гетит. В горизонте G” гумусово-глеевой тяжелосу-
глинистой почвы катены Бекрята содержится гетит; при этом 
содержание свободного железа достигает высокого значения 
– 3.3% (Fe2O3)дит (Водяницкий, Васильев и др., 2006).  
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Глава 5. УСТОЙЧИВОСТЬ МИНЕРАЛЬНЫХ ПОЧВ  
К РЕДУКЦИИ Fe(III)  

Важную роль в судьбе гидроморфных почв играет фактор 
времени. Изучают прошлое почв, настоящее и строят про-
гнозы будущей эволюции. При этом эволюция гидроморф-
ных почв во многом определяется поведением железа (Вы-
соцкий, 1962).  

Для прогноза развития оглеения очень важна характери-
стика потенциальной редукции трехвалентного железа 
Fe(III)пр. В почвах с развитым оксидогенезом, главным обра-
зом, поддаются редукции частицы гидроксидов железа, ко-
торые в окислительной среде являются носителями многих 
токсических элементов-поллютантов, включая мышьяк 
(Stuckey et al., 2015). В восстановительных условиях раство-
рение гидроксидов железа ведет к высвобождению токсикан-
тов и загрязнению окружающей среды. Поэтому необходимо 
прогнозировать масштабы возможного загрязнения в случае 
развития восстановительной обстановки. Чем выше потенци-
альная редукция Fe(III)пр, тем ниже устойчивость почв к гид-
роморфной деградации.  

Устойчивость к усилению оглеения, как опасному дегра-
дационному процессу, определяется величиной резерва 
Fe(III), способного к редукции. Оценивать способность почв 
к потенциальной редукции Fe(III) можно с помощью моде-
лирования и расчетов, но расчеты опираются на уравнения, 
полученные в модельных опытах.  

Моделирование восстановительных биологических про-
цессов трудоемко и занимает много времени. Но затем сте-
пень редукции Fe(III) выражают через простые химические 
показатели, давно используемые для простейшей характери-
стики соединений Fe, т.е. через содержание оксалато- и 
дитиониторастворимых соединений железа в почве. 
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Теория расчета потенциальной редукции Fe(III) 

Нидерландские ученые моделировали биологическую ре-
дукцию Fe(III) в 18 рисовых почвах со всего мира с низким 
содержанием Сорг = 0.27–2.55% (Van Bodegom et al., 2003). 
По окончании микробиологического опыта с участием бак-
терий Shewanella putrefaciens определяли содержание Fe(II), 
переходящего в 0.5 н. раствор HCl. В результате получено 
уравнение зависимости количества фактически редуциро-
ванного Fe(II) от содержания химических форм соединений 
железа. Другими словами, можно получить величину потен-
циально редуцируемого Fe(III)пр в восстановительных усло-
виях, благоприятных для биоты.  

Эмпирическое уравнение регрессии имеет вид (Van 
Bodegom et al., 2003): 

Fe(III)пр = 0.19Feокс – 0.028(Feдит – Feокс). 
Количество Fe(III)пр прямо зависит от содержания оксала-

торастворимого Feокс и обратно – от разницы (Feдит – Feокс) 
при параллельной схеме экстракции. Наличие вычитаемого в 
уравнении Ван Бодегома принципиально важно: оно означа-
ет, что недоступные микроорганизмам Fe(III)-минералы 
(например, крупный гематит) не просто инертны, но и вредят 
редукции доступных, тонких гидроксидов железа. Причина в 
том, что гематит закрепляет электроны на поверхности, спо-
собствуя электризации своих частиц, но отнимая электроны, 
необходимые для редукции тонких гидроксидов железа. 

Содержание Fe в зарубежной литературе выражается в 
г/кг или мг/кг. В уравнение Ван Бодегома мы подставляли 
содержание форм железа, выраженное в г/кг, а расчетное ко-
личество потенциально редуцируемого Fe(III)пр получали в 
мг/кг.  

Что же дает уравнение Ван Бодегома? Прежде всего, зна-
чение потенцииально редуцируемого Fe(III)пр = 0 мг/кг слу-
жит границей, отсекающей автоморфные почвы от гидро-
морфных. Если Fe(III)пр < 0 мг/кг, то морфологические 
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признаки оглеения характеризуют не актуальный, а реликто-
вый глей.  

В почвах, взятых для моделирования биологической ре-
дукции железа, значение Fe(III)пр не превышало 1200 мг/кг 
(Van Bodegom et al., 2003). Если это значение рассматривать 
как предельное, то интервал положительных значений Fe(III)пр 
можно разбить на две группы: величины 0 < Fe(III)пр< 
< 600 мг/кг будем рассматривать как низкие, а 600 мг/кг < 
<Fe(III)пр < 1200 мг/кг – как высокие. Если же значения 
Fe(III)пр > 1200 мг/кг, то применять уравнение Ван Бодегома 
нельзя из-за нарушения селективности реактива Тамма для 
данных почв.  

Обсудим этот вопрос подробнее. Из уравнения Ван Боде-
гома видно, что степень биологической редукции Fe(III) за-
висит в первую очередь от количества оксалаторастворимого 
железа. Его количество в свою очередь определяется свой-
ствами частиц (гидр)оксидов железа. Представление о том, 
что оксалатом растворяются только аморфные и слабо окри-
сталлизованные частицы справедливо не всегда, а только для 
почв с педогенными соединениями железа. В таких почвах 
структура и размеры частиц гидроксидов железа зависят от 
участия органического вещества (Водяницкий, 2008). В част-
ности, доказано, что органические молекулы препятствуют 
кристаллизации Fe-гидроксидов, сохраняя их частицы в 
аморфном и слабо упорядоченном состоянии. Значит, имеет 
значение гумусированность почвы. Обычно Feокс и гумус 
распределяются в профиле почвы аккумулятивным образом 
(Зонн, 1982; Водяницкий, 2008).  

Но имеются примеры отклонения распределения Feокс от 
аккумулятивного (Зонн, 1982). Для таких почв будем пользо-
ваться понятием «бессистемное распределение Feокс в поч-
венном профиле».  

Обычно в этих почвах сохраняются литогенные Fe(II)-
минералы. Так, литогенные Fe(II)-минералы распространены 
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в сульфатных почвах, обогащенных сульфидами железа. В 
карбонатных почвах встречается сидерит FeСО3, ингода он 
сохраняется в аллювиальных почвах. Кроме того, в слабораз-
витых почвах сохраняются литогенные Fe(II)-силикаты.  

Часто литогенные Fe(II)-минералы сохраняются в нижней 
части профиля, искажая аккумулятивный характер распреде-
ления Feокс. Очевидно, что Fe(II)-минералы вносят погреш-
ность в величину Fe(III)пр, рассчитываемую по формуле Ван 
Бодегома, так как Fe(II)-минералы нарушают селективность 
реактива Тамма по отношению к аморфным и слабо окри-
сталлизованным соединениям железа. Таким образом, можно 
сформулировать правило: отклонение от аккумулятивности 
Feокс ведет к нарушению селективности реактива Тамма и, 
следовательно, не применимости уравнения Ван Бодегома 
для расчета Fe(III)пр в данной почве. Поэтому в отдельную 
группу выделили почвы с бессистемным распределения Feокс 
в профиле.  

Очевидно, успех уравнения Ван Бодегома как характери-
стики способности железа (III) к редукции зависит от четко 
очерченных границ его применимости. Рассмотрим отдельно 
две группы почв с различным распределением Feокс в профиле.  

Почвы с аккумулятивным распределением Feокс 

Значения величин потенциально редуцируемого железа 
(Fe(III)пр) для ряда почв с аккумулятивным распределением 
Feокс иллюстрирует таблица 2. 
Дерново-подзолистые профильно глееватые суглинистые 

почвы, Московская область. Образцы освоенных дерново-
слабоподзолистых глубокопахотных профильно-глееватых 
почв суглинистого состава на покровных суглинках отобраны 
на базе УОПЭЦ МГУ Чашниково в Московской области ис-
следования проводили совместно с Н.П. Кирилловой. В разре-
зе 1 почвенный профиль представлен горизонтами A2Bwg  
(0–41 см)–A2Bg(41–67)–Bg(67–90)–BCg(90–110)–Cg(110–130).  
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Таблица 2. Содержание форм соединений железа и расчет-
ные значения потенциально редуцируемого Fe(III)пр в почвах 
с аккумулятивным распределением Feок 

Разрез Горизонт Глубина, см Feвал Feдит Feокс Fe(III)пр 

г/кг мг/кг 
Дерново-слабоподзолистые глубоко-пахотные профильно глееватые 

почвы, Московская область  

1 APwg 0–41 20.59 7.70 2.59 343 

A2Bg 41–67 25.55 6.02 2.45 365 

Bg 67–90 32.83 7.98 2.17 249 

BCg 90–110 41.72 8.75 1.68 198 

Cg 110–130 38.85 11.2 1.12 –69 

3 AP 0–34 22.82 6.09 3.92 684 

A2Bg 34–54 27.85 6.72 2.66 391 

Bg 54–102 25.69 5.74 1.82 236 

Cg 102–110 37.38 9.17 1.05 –27 

Темногумусовая глеевая почва, Пермский край, Орлы 

73 

 

AU 2–30  13.2 6.0 938 

BTg 30–45  09.0 3.4 489 

G 45–59  11.6 4.5 655 

BT 59–71  14.4 2.5 142 

C1 105–120  27.7 2.0 –3310 

C2 120–140  15.3 2.5 117 

Темногумусовая глеевая почва, Пермский край, Соболи 

64 

 

AU 5–31  16.9 3.5 349 

Bg 31–52  17.2 3.3 238 

G 52–79  22.1 3.9 231 

C 120–130  14.8 1.7 –44 

Перегнойно-гумусовая глеевая почва, Пермский край, Соболи 

65 

 

A 2–33  14.1 6.6 1044 

G 33–56  19.0 6.4 0863 

Bg 56–80  20.4 5.9 0715 

Иловато-перегнойно-глеевая в пойме р. Мулянка, г. Пермь 

32 Hmr 0–15 48.16 16.10 4.62 557 
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Разрез Горизонт Глубина, см Feвал Feдит Feокс Fe(III)пр 

г/кг мг/кг 
 H 15–32 46.76 14.01 4.76 645 

C2g 49–78 46.20 12.00 1.12 –92 

G 78–92 39.62 09.31 0.98 –47 

Агродерново-подзолистые оглеенные почвы на Средне-Камской низ-

менной равнине, Пермский край, Бекрята 

12 

 

PY 0–30 32.41 14.00 4.27 539 

Elg 30–42 28.70 12.11 3.15 383 

BI1 49–70 42.63 16.94 2.52 075 

BI2 70–105 43.12 15.40 2.30 070 

CD 105–135 39.06 14.35 0.70 –2490 

13 

 

PY 0–28 37.10 14.56 4.76 630 

Elg 28–42 35.00 15.75 5.11 673 

BTg 42–55 35.77 14.35 4.06 483 

BI1g 55–65 44.00 15.00 2.94 221 

BI2g 65–87 43.47 14.77 2.38 107 

CDg 112–130 39.76 15.26 1.54 –1070 

 
В разрезе 1 количество потенциально редуцируемого 

Fe(III)пр варьирует от 365 мг/кг в горизонте А2g до –69 мг/кг 
в материнской породе. Абсурдное отрицательное значение 
Fe(III)пр означает, что в породе с данным соотношением Feдит 
и Feокс биологическое образование Fe(II) невозможно. Веро-
ятно, полевая индексация Сg в разрезе 1 отражает унаследо-
ванное, а не современное оглеение материнской породы.  

В разрезе 3 почвенный профиль представлен горизонтами 
AP(0–34 см)–A2Bw(34–54)–Bg(54–102)–Cg(102–110). У па-
хотного горизонта АР величина потенциально редуцируемо-
го Fe(III)пр высокая: 684 мг/кг. Это указывает на присутствие 
в нем заметного содержания Fe(II)-соединений, свойственно-
го гидроморфным горизонтам, хотя визуально в поле эти 
Fe(II)-соединения не были замечены, вероятно, в силу мас-
кирующего влияния гумуса. 
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Судя по отрицательным величинам потенциально редуци-
руемого железа (–0.69 и –0.27 мг/кг), образцы из горизонтов 
Сg в разрезах 1 и 3 не способны к биологической редукции. 
Очевидно, что сизые пятна материнской породы Сg отража-
ют унаследованный глей, который по индексации должен 
отличаться от актуального глея.  

Прекращение редукции Fe(III), сопряженное с превраще-
нием актуального глея в остаточной, реликтовый, возможно 
в результате двух причин. Одна из них – снижение увлаж-
ненности, например, после осушения гидроморфных почв. 
Другая, в условиях сохранения высокой влажности прекра-
щение редукции Fe(III), возможно, за счет отсутствия по-
ступления органического вещества в доступной микроорга-
низмам форме на глубину свыше 1 м.  
Темногумусовые глеевые почвы, Пермский край. Глеевые 

почвы на территории Пермского края анализировали на основе 
данных В.Ю. Гилева, полученных при участии автора (Водя-
ницкий и др., 2007; Гилев, 2007). По данным мессбауэровской 
спектроскопии в этих почвах доля двухвалентного железа от 
валового содержания низкая: 9–11%. Это говорит в пользу 
применимости уравнения Ван Бодегома к данным почвам.  

В катене Орлы анализировали темногумусовую глеевую 
почву (разрез 73). В горизонте С1 величина потенциально 
редуцируемого Fe(III)пр становится отрицательной:  
–331 мг/кг. Таким образом, в горизонте С1 условия для ре-
дукции железа (III) не благоприятны.  

В катене Соболи анализировали темногумусовую глеевую 
(разрез 64) почву, где величина потенциально редуцируемого 
Fe(III)пр варьирует от 348 мг/кг в горизонте AU до –44 мг/кг в 
горизонте С.  

Интересно, что в катене Соболи у двух смежных горизон-
тов Bg и G значения Fe(III)пр практически одинаковы: 238 и 
231 мг/кг. Такое сходство в редуцируемости не согласуется с 
различием морфологии горизонтов: в горизонте Bg признаки 
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оглеения выражены меньше, чем в горизонте G. Причина не-
согласия морфологических признаков горизонтов с химиче-
скими критериями кроется в том, что показатель Fe(III)пр от-
ражают не прошлый гидроморфизм, отмеченный по цвету в 
поле, а способность железа участвовать в редукционных про-
цессах в будущем. В более сизом горизонте G заметно больше 
биологически не редуцируемого дитиониторастворимого же-
леза: 22.1 г/кг, чем в горизонте Bg – 17.2 г/кг. Именно эти со-
единения и тормозят редукцию слабо окристаллизованного 
окаслаторастворимого железа в сизом горизонте G. В этом го-
ризонте в настоящее время в значительной мере уже исчерпа-
ны резервы для дальнейшей редукции Fe(III).  
Перегнойно-гумусовая глеевая почва, Пермский край, Со-

боли. В катене Соболи анализировали перегнойно-гумусовую 
глеевую (разрез 65) почву. По данным месссбауэровской 
спектроскопии в этой почве доля двухвалентного железа 
низкая: всего 6–9%. Это говорит в пользу применимости 
уравнения Ван Бодегома к данной почве. Величина потенци-
ально редуцируемого железа в перегнойно-гумусовой глее-
вой почве снижается с 1044 в горизонте А до 715 мг/кг в го-
ризонте Bg.  
Иловато-перегнойно-глеевая почва в пойме р. Мулянка, г. 

Пермь. Эту почву анализировали на основе данных А.В. Ро-
мановой, полученных при участии автора (Романова, 2013). 
В пойме р. Мулянки анализировали иловато-перегнойно-
глеевую почву (разрез 32). У этой почвы величина потенци-
ально редуцируемого Fe(III)пр варьирует от 557–654 в верх-
них органогенных горизонтах до –47 и –92 мг/кг в глеевых 
горизонтах. Следовательно, в нижних глеевых горизонтах 
C2g и G морфологические признаки оглеения носят реликто-
вый характер.  
Агродерново-подзолистые глеевые почвы, катена Бекря-

та, Пермский край. Агродерново-подзолистые суглинистые 
глееватую (разрез 12) и глеевую (разрез 13) почвы на 
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Средне-Камской низменной равнине в Пермском крае в ка-
тене Бекрята анализировали на основе данных Э.Ф. Сатаева 
(2005), полученных при участии автора.  

У агродерново-подзолистой тяжелосуглинистой глееватой 
почвы (разрез 12) величина потенциально редуцируемого 
железа варьирует от 539 до –249 мг/кг. В самом нижнем го-
ризонте CD значение Fe(III)пр < 0; в случае переувлажнения 
этого горизонта восстановление Fe(III) невозможно. 

У агродерново-подзолистой тяжелосуглинистой глеевой 
почвы (разрез 13) значения потенциально редуцируемого 
Fe(III)пр варьируют от 673 до –107 мг/кг. В нижнем горизонте 
CDg величина Fe(II)пр < 0; в этом горизонте, морфологиче-
ские признаки оглеения носят реликтовый характер. 

Почвы с бессистемным распределением Feокс 

Значения величин потенциально редуцируемого железа 
(Fe(III)пр) для ряда почв с аккумулятивным распределением 
Feокс иллюстрирует таблица 3. 

 

Таблица 3. Содержание форм соединений железа и расчетные 
значения потенциально редуцируемого Fe(III)пр в почвах с бесси-
стемным распределением Feокс; жирным шрифтом выделены со-
мнительные результаты расчета 

Разрез Горизонт Глубина, см Feвал Feдит Feокс Fe(III)пр 

г/кг мг/кг 

Серогумусовые аллювиальные почвы в пойме р. Кама, Пермский край

42 AYg 0–25 77.00 07.91 03.22 0484 

C1g 25–31 71.40 26.74 14.56 2415 

Gfn 31–55 52.36 17.64 09.87 1657 

C2g 55–80 52.00 17.43 09.94 1679 

43 AY 0–20 45.00 12.25 04.48 0633 

C1[hh] 20–30 56.00 19.67 13.23 2334 

C2[hh] 30–53 49.77 13.65 11.90 2212 

C4 75–100 48.10 14.56 07.63 1257 
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Разрез Горизонт Глубина, см Feвал Feдит Feокс Fe(III)пр 

г/кг мг/кг 
Криоземы глеевые в Колымской низменности, Якутия 

Т8Р1 Gox 3–10 50.54 15.75 06.16 0902 

CR 26–33 47.95 15.47 07.49 1200 

Gox 33–42 47.88 13.09 07.28 1220 

Gr 42–52 51.03 13.79 11.06 2025 

Т9Р3 CR 0–3 Не опр. 11.48 04.83 0732 

CRg 3–10  11.69 05.32 0833 

CR 10–35  11.41 06.44 1085 

CRg 35–54  12.39 05.46 0843 

Gr 54–59  08.90 10.22 1980 

 
Аллювиальные глеевые и автоморфная почвы, Пермский 

край. Эту почву анализировали на основе данных А.В. Рома-
новой (2013), полученных при участии автора. В пойме Камы 
анализировали две аллювиальные почвы. Одна – серогуму-
совая глеевая оруденелая (разрез 42), другая – серогумусовая 
типичная с погребенным гумусовым горизонтом (разрез 43).  

У серогумусовой глеевой оруденелой почвы (разрез 42) в 
пойме Камы показатель потенциально редуцируемого 
Fe(III)пр варьирует от 484 до 2414 мг/кг, исключая первое, все 
остальные значения аномально высокие. Причина – высокое 
содержание валового железа 52–77 г/кг, вследствие чего поч-
ва идентифицирована как оруденелая. Значения Fe(III)пр яв-
ляются чрезмерно высокими, что исключает использование 
уравнение Ван Бодегома.  

У серогумусовой типичной почвы (разрез 43) в пойме Ка-
мы показатель потенциально редуцируемого Fe(III)пр варьи-
рует от 633 до 2570 мг/кг, два максимальных значения полу-
чены для погребенного гумусового горизонта. Эти значения 
Fe(III)пр являются чрезмерно высокими, что исключает для 
этой почвы использование уравнения Ван Бодегома. Причи-
ной аномальных величин Feокс в погребенных гумусовых го-
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ризонтах (13.7–19.7 мг/кг) могут быть частицы дисперсного 
педогенного магнетита Fe3О4, дающие этим горизонтам по-
вышенную магнитную восприимчивость. Частицы магнетита 
не устойчивы к действию оксалата и катализируют растворе-
ние крупных и окристаллизованных частиц гидроксидов же-
леза (Blesa et al., 1987).  
Криоземы глеевые, Колымская низменность. Криоземы 

глеевые (разрезы Т8Р1 и T9P3) на территории Колымской 
низменности на северо-востоке Якутии анализировали на ос-
нове данных С.В. Горячкина и Н.С. Мергелова, полученные 
при участии автора (Водяницкий и др., 2008).  

Действительно, у почвы в разрезе Т8Р1 значения потенци-
ально редуцируемого Fe(III)пр достигают очень высоких значе-
ний, особенно в нижнем слое Gr, где Fe(III)пр = 2025 мг/кг.  

В разрезе Т9Р3 в нижнем горизонте Gr расчетная величи-
на потенциально редуцируемого Fe(III)пр также достигает 
аномально высокого значения: 1980 мг/кг. 

В чем причина аномально высоких значений потенциаль-
но редуцируемого железа в горизонте Gr? Ответ дают дан-
ные мессбауэровской спектроскопии. Доля Fe(II) в глеевых 
криоземах очень высокая: KFe(II) = 39–40% в разрезе Т8Р3 и 
KFe(II) = 33–52% в разрезе Т9Р3 (Водяницкий и др., 2008). Это 
обстоятельство уже говорит против применимости уравнения 
Ван Бодегома к данным почвам.  

В свою очередь высокая доля Fe(II) объясняется наличием в 
глеевых криоземах Fe(II)-силикатов в форме смектитов и слюд. 
Известно, что Fe(II)-смектиты или Fe(II)-слюды могут быстро 
растворяться оксалатом, завышая величину (Fe2О3)окс (Водя-
ницкий, 2008; Stuckey et al., 2015). Особенно это становится за-
метным благодаря небольшому содержанию в глеевых криозе-
мах слабо окристаллизованных гидроксидов железа, на 
растворение которых расходуется оксалат. При обработке глее-
вых криоземах реактив Тамма действует, главным образом, на 
Fe(II)-смектиты и Fe(II)-слюды, что катализирует растворение 
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Fe(III)-минералов и завышает значения показателя Fe(III)пр. 
Очевидно, что в глеевых криоземах завышенные значения 
Fe(II)пр > 1400 мг/кг обусловлены высокой долей Fe(II), дей-
ствующих как катализатор на растворение Fe(II) оксалатом. 

По критическому значению Fe(III)пр >1200 мг/кг выводят-
ся из рассмотрения некоторые аллювиальные и слаборазви-
тые почвы. Причина их исключения – наличие литогенных 
Fe(II)-минералов, нарушающих селективность реактива Там-
ма ( 

таблица 4).  
Другой важный показатель, определяющий возможность 

использования уравнения Ван Бодегома – характер профиль-
ного распределения Feокс: он должен быть аккумулятивным. 
При бессистемном распределении Feокс в профиле, возникает 
сомнение в применимости уравнения Ван Бодегома. 
 
Таблица 4. Градации редукции Fe(III) в почвах и критерии приме-
нимости уравнения Ван Бодегома 
Значение 
Fe(III)пр, мг/кг 

<0 0–600  600–120  >1200  

Характеристи
ка Fe(III)пр  

Глей оста-
точный 

Слабая редукция 
Fe(III) 

Сильная 
редукция 
Fe(III) 

Неселектив-
ность реактива 
Тамма  

Доля Fe(II) от 
валового Fe  

 0.06–0.11 0.33–0.39 0.40–0.52 

Распределе-
ние Feокс 

Аккумулятивное Бессистемное 

Объекты Оглеенные 
материн-
ские поро-
ды 

Дерново-слабоподзолистые 
глубоко-пахотные профиль-
но глееватые почвы 
Темногумусовые глеевые 
почвы 
Агродерново-подзолистые 
оглеенные почвы 
Серогумусовая глеевая ору-
денелая аллювиальная почва 

Аллювиальные 
почвы 
Слаборазвитые 
криоземы глее-
вые 
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Бессистемное распределение Feокс отмечено в профиле не-
которых аллювиальных почвах, обогащенных магнетитом, 
например, серогумусовых аллювиальных почвах в пойме 
р. Кама (разрезы 42 и 43). Также нарушается аккумулятив-
ность Feокс в профиле слаборазвитых глеевых криоземах Ко-
лымской низменности за счет Fe(II)-силикатов.  

Повторим, что соединения Fe(II) при достаточном количе-
стве способны при обработке почвы оксалатом катализиро-
вать растворение трехвалентного железа (Blesa et al., 1987; 
Suter et al., 1988; Водяницкий, 2001). Это вносит погреш-
ность в значение Fe(III)пр. Наилучший инструмент для опре-
деления доли Fe(II) в почвах – мессбауэровская спектроско-
пия (Бабанин и др., 1995). Условно считают, что в почвах 
доля Fe(II) низкая, когда KFe(II) < 15%. Для таких почв (они 
очень распространены в европейской России) возможно 
применение уравнения Ван Бодегома в качестве показателя 
способности Fe(III) к редукции в гидроморфных почвах. 
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Глава 6. КРИТЕРИИ ГИДРОМОРФИЗМА ПОЧВ 

Поскольку железо является макроэлементом с переменной 
валентностью, не удивительно, что ему уделяют большое 
внимание как диагностическому критерию гидроморфизма. 
Кроме Fe способностью менять степень окисленности обла-
дает Mn. Железо и марганец в разной степени чувствительны 
к снижению ЕН; MnО2 редуцируется при более высоком зна-
чении редокс потенциала, чем FeООН. Естественно исполь-
зовать их отношение для характеристики редокс режима 
почв. На этом основано диагностическое значение отноше-
ния Fe : Mn в конкрециях, разработанное Ф.Р. Зайдельманом.  

Другие критерии оглеения используют различие в соот-
ношении форм соединений железа. Они основаны на исполь-
зовании двух вытяжек: оксалатной по Тамму и дитионитной 
по Мера–Джексону. При этом для подсчета критерия 
Швертмана используют параллельную схему анализа, при 
которой каждую экстракцию Fe выполняют из отдельной 
навески. Напротив, новый критерий гидроморфизма основан 
на последовательной схеме, когда из одной навески сперва 
извлекают оксалаторастворимое Fe, а затем дитионито-
растворимое.  

Химический состав ортштейнов и критерий Зайдельмана  

Железо-марганцевые ортштейны привлекают внимание 
как показатели оглеения почв. Имеется определенная при-
уроченность содержания ортштейнов к географии ландшаф-
тов. Действительно, согласно Македонову (1966), железо-
марганцевые ортштейны являются индикаторами определен-
ной ландшафтной зоны, а именно лесной зоны умеренного 
пояса, особенно ее таежной подзоны. Напротив, в степных 
почвах такие конкреции образуются гораздо реже. Известно, 
что ортштейны характеризуют не столько степень заболо-
ченности, сколько контрастность редокс режима в почве. В 
период снижения ЕН железо редуцируется до Fе(II), а при ис-



79 
 

сушении окисляется до Fе(III), которое гидролизуется до 
FеООН. Марганец редуцируется до Mn(II), а в период иссу-
шения окисляется до MnO2. Таким образом, для образования 
ортштейнов необходимы и выраженный восстановительный, 
и выраженный окислительный периоды. Если один из них 
представлен слабо, то в почвах Fe-Mn ортштейнов мало или 
вовсе нет.  

Это подтверждается географическими исследованиями. 
В степных почвах накопление массы конкреций лимитируется 
слабовыраженным восстановительным периодом. В лесных 
почвах тяжелого гранулометрического состава содержание 
ортштейнов достигает максимального уровня – до 20% от массы 
почвы. В тундре образование конкреций ограничивается недо-
статочно выраженным окислительным периодом (Македонов, 
1966). Следовательно, в широтном направлении количество 
ортштейнов изменяется экстремальным образом. Изменяется 
содержание ортштейнов и в пределах геохимических катен, пе-
ресекающих почвы разной степени заболоченности.  

Но данное правило справедливо при условии достаточно-
го ресурса доступного Fe(III) в почвах: образование орт-
штейнов требует источника Fe(III). Обычно это условие со-
блюдается и на него не обращают внимание. Но в некоторых 
лесных почвах ожидаемого развития конкрециеобразования 
нет. Это относится в частности к аллювиальным почвам в 
лесной зоне Предуралья, где содержание конкреций не пре-
вышает 0.1–0.3%. Причиной может быть дефицит Fe(III) в 
этих почвах, наилки которых содержат повышенное количе-
ство Fe(II)-минералов, унаследованных от коренных пород.  
Состав ортштейнов. Состав Fe-Mn ортштейнов как био-

генных новообразований зависит от биохимических условий 
среды. Содержание органического углерода представляет 
собой, хотя и простую, но важную характеристику, способ-
ную отражать биохимические условия формирования кон-
креций (Водяницкий, Сивцов, 2004).  
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Рассмотрим состав конкреций, используем данные о Fe-
Mn ортштейнах, изученных Ципановой (1984) в тундровой 
почве, Виттом (1985) – в глеевой северо-таежной, Полтевой 
и Соколовой (1967) – в подзолистой среднетаежной, Росли-
ковой (1996) – в подбелах, Оглезневым (1968) – в гидро-
морфных дерново-подзолистых и Дегтяревой (1990) – в пой-
менных почвах. Сведения об океанических конкрециях взяты 
из статьи Александровой и Скорняковой (1994). Вся выборка 
включает океанические конкреции (n = 10) и крупные 
( 1 мм) почвенные ортштейны (n = 31).  

Построена зависимость отношения Fe : Mn от содержания 
Сорг. Максимальная связь параметров отмечается для ортштей-
нов подзолисто-глеевой почвы (r = 0.99), подбелов (r = 0.82) и 
глеезема таежного (r = 0.81). Результаты корреляционного ана-
лиза всей выборки показывают прямую достоверную связь 
между отношением Fe : Mn и Сорг : r = 0.87 при Р = 0.999 
(рис. 12). При исключении из выборки океанических конкреций 
коэффициент корреляции немного уменьшается до 0.83, оста-
ваясь достоверным при Р = 0.999. Очевидно, органическое ве-
щество влияет на образование конкреций.  

Обобщая полученные результаты, можно предположить, 
что влияние органического вещества на отношение Fe : Mn 
проявляется на разных стадиях развития ортштейнов как при 
формировании, так и созревании. На начальном этапе фор-
мирования ортштейнов имеет значение способность органи-
ческих лигандов, в первую очередь фульвокислот, образовы-
вать комплексы разной прочности с металлами: более 
прочные с Fe(II), чем с Mn(II) (Линник, Набиванец, 1986). За 
счет этого механизма в почвенном растворе определенная 
доля Fe(II) представлена комплексами Fe(II)-ФК, окисление 
которых приводит к образованию гидроксидов железа в со-
ставе ортштейнов. Но при одном и том же значении рН 
накопление оксидов марганца через фазу распада Mn(II)-ФК 
происходит в меньшей степени. 
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Рис. 12. Статистическая зависимость отношения Fe : Mn от содер-
жания органического углерода в крупных (>1 мм) почвенных орт-
штейнах и океанических конкрециях. 
 

Таким образом, рост отношения Fe : Mn при увеличении 
содержания Сорг может отражать активное участие органиче-
ских лигандов в образовании гидроксидов железа и слабое – 
оксидов марганца на начальном этапе конкрециеобразования. 

На следующем этапе органическое вещество ортштейна 
(во многом это микробная масса) окисляется. Легкоокисляе-
мое органическое вещество является сильным восстановите-
лем для Mn(IV) и слабым – для Fe(III) (Линник, Набиванец, 
1986). Влияние биохимического фактора на восстановление 
оксидов Mn(IV) гораздо заметнее, чем на гидроксидов 
Fe(III). При высоком содержании органического вещества 
происходит восстановление Mn(IV), при этом доля оксидов 
марганца заметно сокращается, что отражается в увеличении 
отношения Fe : Mn в ортштейнах. 
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Восстановительная функция органического вещества спо-
собна объяснить некоторые частные результаты корреляци-
онного анализа характеристик ортштейнов. Становится по-
нятным отсутствие влияния органического вещества на 
отношение Fe : Mn в ортштейнах тундровой почвы. Возмож-
ная причина кроется в специфических условиях этой пере-
увлажненной почвы. Здесь влияние восстановительной 
функции органического вещества перекрывается глубоким 
анаэробиозом почвы.  

Из прямой зависимости Fe : Mn от Сорг следует, что отно-
шение Fe : Mn, как критерий оценки степени заболоченности 
почв, не является самостоятельным показателем, а зависит от 
содержания органического вещества в ортштейнах. 

Для характеристики гидроморфизма почв можно исполь-
зовать минеральный состав ортштейнов. По типу основного 
гидроксида железа ортштейны подразделяются на «гетито-
вые» и «фероксигитовые». Образование гетита – процесс, 
развивающийся во времени – идет за счет старения неустой-
чивых биогенных гидроксидов: в первую очередь ферокси-
гита. Таким образом, молодые ортштейны имеют преимуще-
ственно фероксигитовый состав и характеризуют актуальное 
оглеение. Более старые гетитовые ортштейны отражают уна-
следованное оглеение. На рис. 13 представлена обощенная 
характеристика Fe-Mn ортштейнов в зависимости от их хи-
мического и минералогического состава. 
Критерий Зайдельмана – отношение Fe : Mn, полученное 

на основе экстракции этих элементов из ортштейнов с помо-
щью 1 н. раствора серной кислоты (Зайдельман, 2004), кото-
рое широко используется в России. Кондрашкин (1990) дока-
зал, что для оценки степени гидроморфности подзолистых 
почв могут применяться отношения Fe : Mn в вытяжках 
Тамма или Мера–Джексона, а также отношение валового ко-
личества данных элементов.  
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При использовании критерия Зайдельмана следует обра-
тить внимание на то, что при кислотной обработке ортштей-
нов, Fe и Mn извлекаются из состава (гидр)оксидов и тем са-
мым отражают соотношение между гидроксидами Fe и 
оксидами Mn, образовавшимися при конкрециеобразовании. 
Таким образом, отношение Fe : Mn характеризует не только 
восстановительный этап в жизни почвы, но и окислительный, 
поскольку именно при увеличении ЕН образуются гидрокси-
ды Fe и оксиды Mn. В этом состоит недостаток отношения 
Fe : Mn как показателя заболоченности почв. 

Величина отношения Fe : Mn в железо-марганцевых орт-
штейнах не во всех почвах выполняет функцию критерия за-
болоченности. Отношение не характеризует степень забола-
чивания почв на карбонатных породах (Зайдельман, 
Никифорова, 2001). Росликова (1996) применила критерий 
Fe : Mn к разнообразным новообразованиям: ортзандам, ро-
ренштейнам, бобовой руде, округлым ортштейнам, которые 
характерны для тех или иных ландшафтов юга Дальнего Во-
стока. В результате получено, что показатель заболоченности 
варьирует очень значительно. В подзолистых незаболочен-
ных почвах показатель составляет 40–93, торфянисто-
подзолистых 300–400, лугово-аллювиальных 1470–4780, а в 
лесных подбелах 3–9, лугово-глеевых 214, луговых подбелах 
20–25 и их осушенных вариантах 10–16. Особенно заметны 
необычно высокие значения отношения Fe : Mn в новообра-
зованиях лугово-аллювиальных почв (1470–4780).  

Попытаемся разобраться в этой аномалии. Максимальные 
значения получены при анализе роренштейнов, образовав-
шихся вокруг корней растений или деревьев. В них содержа-
ние марганца ниже предела обнаружения и, строго говоря, 
отношение Fe : Mn обращается в ∞. Очевидно, что крайне 
обедненные Mn роренштейны образуются иным путем, чем 
круглые и эллипсовидные Fe-Mn конкреции. Образование 
последних, используемых в качестве критерия заболоченно-
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сти (по Зайдельману), связано с переменными редокс усло-
виями. В период снижения ЕН образуются подвижные формы 
Fe(II) и Mn(II), а в период увеличения ЕН эти элементы обра-
зуют обогащенные гидроксидами железа и оксидами марган-
ца округлые Fe-Mn конкреции.  

Совсем иначе образуются роренштейны. Эти железистые 
трубочки формируются в восстановительных условиях во-
круг корней, выделяющих в процессе роста органические 
кислоты (щавелевую кислоту и др.), которые растворяют ми-
нералы, содержащие железо и марганец. При этом образуют-
ся прочный оксалат Fe(II) и непрочный оксалат Mn(II). В ре-
зультате формируются ожелезненные роренштейны, 
практически лишенные Mn. Таким образом, роренштейны 
формируются в восстановительной среде за счет прочных 
органических комплексов с Fe, а не за счет переменных 
редокс процессов, ответственных за образование Fe-Mn кон-
креций. Поэтому химический состав роренштейнов не согла-
суется с составом ортштейнов.  

Разница в генезисе конкреций отражается в различных гео-
химических ассоциациях. Приведем пример. В аллювиальных 
почвах в г. Пермь образуются роренштейны, а в почвах под-
золистого ряда на древнеаллювиальных отложениях (в 30 км к 
северо-западу от города) – ортштейны. Корреляционный ана-
лиз показал, что геохимические ассоциации элементов в этих 
конкрециях различны. В ортштейнах с железом достоверно 
ассоциированы As и P, а с марганцем – Pb. В роренштейнах 
выявлена только одна ассоциация железа с Ni.  

Все это указывает на образование морфологически и хи-
мически разных конкреций за счет различных геохимических 
микробарьеров. Ортштейны образуются за счет окислитель-
ного и часто щелочного микробарьеров в условиях перемен-
ного редокс режима почв. Роренштейны формируются за 
счет адсорбционных микробарьеров преимущественно в вос-
становительной среде, характерной для определенных гори-
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зонтов аллювиальных почв. Сказанное говорит о том, что 
роренштейны как конкреции иного генезиса не могут быть 
использованных для количественной характеристики забола-
чивания почв (Fe : Mn) в одном ряду с ортштейнами.  

Другие недостатки критерия Зайдельмана подробно опи-
саны в монографии Савича и др. (1999). Неудобство крите-
рия состоит в том, что пределы его варьирования очень ши-
роки и зависят от региональных особенностей почв, что 
затрудняет составление единой группировки почв по степени 
оглеения. Этот недостаток критерия – неопределенность ва-
рьирования – легко можно устранить, слегка модифицировав 
формулу. Для этого достаточно использовать отношение  
Fe : (Fe + Mn). В таком виде критерий обретает строгие гра-
ницы от 0 до 1, что позволяет проградуировать почвы по ве-
личине этого отношения.  

Отметим в заключение еще одно важное обстоятельство. 
Состав ортштейнов, извлеченных из одного генетического 
горизонта, сильно варьирует. Так, в дерново-подзолистых 
почвах отдельные гранулометрические фракции содержат 
разное количество Fe и Mn, экстрагируемых раствором сер-
ной кислоты (Жевелева, 1987). Различия в содержании Fe до-
стигают 1, а Mn – 0.1%. Максимум Fe обнаруживается в са-
мых мелких ортштейнах (1–2 мм), а Mn – в самых крупных 
(>3 мм). В результате отношение (Fe : Mn) выше в мелких 
ортштейнах, чем в крупных. Химический состав ортштейнов 
зависит также от степени их магнитности. Из ортштейнов с 
высокой магнитной восприимчивостью переходит в вытяжку 
Тамма больше Fe, благодаря чему отношение (Fe + Mn) вы-
ше у сильномагнитных ортштейнов, чем у слабомагнитных 
(Пухов, 2002).  

Таким образом, для классификации оглеения ортштейны 
мало пригодны в силу гетерогенности их состава как хими-
ческого, так и минералогического. Усредненное определение 
отношения (Fe : Mn) не отражает всего разнообразия слож-
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ной системы, компоненты которой (ортштейны) зафиксиро-
вали пространственно-временное варьирование гидротерми-
ческих и биохимических условий переувлажненной почвы. 

Критерий Швертмана 

Критерий Швертмана – это отношение оксалатораствори-
мого железа к дитиониторастворимому при параллельной 
схеме экстракции: КШ = Feокс : Feдит(парал) (Schwertmann 
1988). Интерпретация форм соединений железа, начиная с 
работ Зонна (1982), находится под влиянием парадигмы об 
аддитивности параллельных вытяжек. Считается, что более 
слабый экстрагент (реактив Тамма) растворяет аморфные и 
слабоокристаллизованные соединения, составляющие часть 
от всех свободных дитиониторастворимых соединений Fe 
дит, т.е. Feокс – это часть Feдит. Соответственно, сильноокри-
сталлизованные соединения определяют из разности: Feдит – 
Feокс. На основе описанной парадигмы интерпретируется и 
критерий Швертмана: КШ = Feокс : Feдит < 1. 

Аморфные и слабоокристаллизованные соединения Fe(III) 
растворяются реактивом Тамма за счет редукции, а также под 
действием комплексообразования оксалатом и отчасти прото-
нирования. Учитывая высокую эффективность оксалата как 
комплексообразующего реагента, можно допустить, что 
(гидр)оксиды Fe(III) растворяются преимущественно за счет 
комплексообразования и редукции, и критерий Швертмана 
представляет собой долю аморфных и слабоокристаллизован-
ных соединений, растворимых за счет этих механизмов.  

Чувствительность критерия к переувлажнению почв объ-
ясняют по-разному. Сам Швертман (Schwertmann, 1988; 
Schwertmann et al., 1986; Schwertmann, Taylor, 1989) не рас-
сматривает данное отношение как критерий гидроморфизма, 
вероятно, потому что оно отражает степень оглеения не во 
всех почвах. Действительно, критерий Швертмана остается 
низким для обезжелезненного или унаследованного глея.  
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Исследования других авторов показали, что при актуаль-
ном оглеении, особенно в застойном режиме влажности, кри-
терий Швертмана закономерно возрастает, что позволило 
ввести его как диагностический показатель для выделения 
глеесолей Международной базе почвенных данных (World 
reference…, 1994).  

Почему же критерий Швертмана реагирует на развитие 
оглеения? Часто высокие значения критерия Швертмана в 
оглеенных почвах объясняют увеличением доли аморфных 
соединений (Breemen, 1988; Зайдельман, 2004). Но микро-
биологи (Munch, Ottow, 1980; Roden, Zachara, 1996; Zachara 
et al., 1998) доказали, что в поликристаллической системе в 
первую очередь редуцируются как раз аморфные, а также 
слабоокристаллизованные соединения Fe(III). Следователь-
но, доля рентгеноаморфных гидроксидов железа снижается, 
что приводит к относительному накоплению в оглеенных 
почвах устойчивых кристаллических соединений Fe(III). 
Этот установленный микробиологами факт четко подтвер-
ждается данными мессбауэровской спектроскопии почв (Ба-
банин и др., 1995; Favre et al., 2002). Согласно им, по мере 
ухудшения дренажа почвы средние размеры кристаллов (и 
степень кристалличности) гидроксидов железа в мелкоземе и 
конкрециях увеличиваются. Данная закономерность просле-
живается в почвах разных регионов Русской равнины и мно-
гих регионов мира. 

Таким образом, должны быть другие причины увеличения 
отношения Feокс : Feдит в оглеенных горизонтах. Одна из 
них – высокая чувствительность оксалата аммония к присут-
ствию Fe(II), которое каталитически ускоряет растворение 
Fe(III)-(гидр)оксидов (Водяницкий, 2001; 2003). Этим же 
объясняется нарушение условия КШ ≤ 1, когда явно фиксиру-
ется неселективность вытяжки Тамма, как ожидаемого экс-
трагента доли тонких и неупорядоченных Fe(III)-
(гидр)оксидов от всех Fe(III)-(гидр)оксидов. Если в почве 
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много Fe(II)-минералов, то они могут настолько завышать 
экстрагирующую способность реактива Тамма, что она пре-
вышает действие реактива Мера–Джексона.  

Для почв со слабо выраженным оксидогенезом, где со-
держание (гидр)оксидов железа небольшое, или они вовсе 
отсутствуют, а количество дисперсных и разупорядоченных 
Fe-филлосиликатов, напротив, значительно, сама идея крите-
рия Швертмана как показателя аморфности свободных со-
единений Fe теряет смысл. В таких почвах оба реактива рас-
творяют, главным образом, железо из состава 
филлосиликатов. Упрощенно можно сказать, что Fe(II)-
филлосиликаты растворяются реактивом Тамма, а Fe(III)-
филлосиликаты – реактивом Мера–Джексона. Формальное 
применение к этим почвам критерия Швертмана будет отра-
жать, главным образом, соотношение между растворимыми 
Fe(II)- и Fe(III)-филлосиликатами.  

Критерий Водяницкого 

Выявить влияние всех факторов, определяющих причину 
дисбаланса в содержании железа в почвах разного генезиса, 
не представляется возможным. Это исключает внесение по-
правки в величину Feокс. Но для целей группировки важно, 
чтобы изменение диагностического показателя не выходило 
за жесткие рамки, например, от 0 до 1. Поэтому предлагается 
новый критерий гидроморфизма, для которого будем исполь-
зовать результаты химического фракционирования железа по 
последовательной схеме (Водяницкий, 2007). Новый крите-
рий гидроморфизма (критерий Водяницкого, КВ), отражаю-
щий долю оксалаторастворимых соединений железа от сум-
мы всех свободных, выражается так: 

КВ = Feокс : [Feокс + Feдит(послед)]. 
Критерий по своей структуре не способен выйти за рамки 

от 0 до 1. Он представляет собой долю аморфных и слабо-
окристаллизованных Fe(III)-(гидр)оксидов и исходных Fe(II)-
соединений от всех (гидр)оксидов Fe(III) + Fe(II)-минералов. 
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Последние включают (гидр)оксиды (магнетит, грин раст), 
сульфиды (пирит), карбонаты (сидерит), алюмосиликаты 
(глауконит и др.). Предложена шкала градации гидромор-
физма почв на основании нового критерия гидроморфизма 
КВ (таблица 5). 

 
Таблица 5. Шкала градации гидроморфизма почв 

Гидроморфизм КВ 

Отсутствует 0.00–0.15 

Слабый 0.15–0.30 

Средний 0.30–0.45 

Сильный 0.45–0.60 

Очень сильный 0.60–1.00 

 
Аллювиальные почвы Предуралья (г. Пермь). Здесь значе-

ния нового критерия гидроморфизма КВ снизились по срав-
нению с критерием Швертмана. В разрезе аллювиальной 
почвы в пойме р. Ласьва обнаружилась более тесная связь с 
цветом нового критерия гидроморфизма (r =−0.52) по срав-
нению с критерием Швертмана (r =−0.26). В разрезе аллюви-
альной почвы в пойме р. Мулянка степень связи с цветом для 
нового критерия (r =−0.80) и критерия Швертмана (r = 
=−0.78) одинакова.  

Также анализировали ортштейны и роренштейны, образо-
вавшиеся в небольшом количестве в аллювиальных почвах. 
У роренштейнов, выделенных из почв в пойме р. Ласьва, 
критерий Швертмана достигает аномальных значений 1.1–
1.4. Аналогично, у ортштейнов, выделенных из подзолистых 
почв (катена Бекрята), критерий Швертмана составляет 1.0–
2.2. Хотя новый критерий КВ в ортштейнах и роренштейнах 
ниже значений критерия Швертмана, он гораздо выше КВ 
мелкозема этих почв.  

В роренштейнах критерий КВ варьирует от 0.41 до 0.80, 
составляя в среднем 0.63; в ортштейнах он изменяется от 
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0.46 до 0.72, составляя в среднем 0.59. При анализе новооб-
разований значения нового критерия уже нельзя рассматри-
вать как характеристику гидроморфизма, а следует прини-
мать в первоначальном смысле, как долю аморфных и 
слабоокристаллизованных Fe(III)-(гидр)оксидов + Fe(II)-
соединений. При высоком значении КВ можно говорить о 
большой доле Fe(II)-соединений в новообразованиях. Как 
видно, такая ситуация отмечается в роренштейнах и орт-
штейнах, выделенных из аллювиальных и подзолистых почв. 
В некоторых из них, судя по значениям КВ, достигающим 
0.8, содержится высокая доля Fe(II)-соединений, действую-
щих как катализатор на растворение различных Fe(III)-
(гидр)оксидов. 
Степные почвы Ставрополья. У 1/3 образцов отмечаются 

аномально высокие значения критерия Швертмана (1.11–
1.37), приходящиеся на темную слитую почву на микроско-
лоне и гумусово-гидрометаморфическую слитизированную 
почву в микропонижении. У нового критерия гидроморфиз-
ма значения опускаются до более правдоподобных величин: 
КВ = 0.68–0.83.  

Второе важное обстоятельство состоит в том, что верхние 
горизонты трех разрезов по новому критерию гидроморфизма 
сближаются. Если значение критерия Швертмана составляет 
в среднем 0.52 в слитизированном черноземе на микроповы-
шении, то в гумусово-гидрометаморфической слитизирован-
ной почве в микропонижении оно в среднем 1.25, т.е. в 2.4 
раза выше. Среднее значение нового критерия варьирует го-
раздо меньше (КВ = 0.55 и 0.78), т.е. различается в 1.4 раза, 
что кажется более правдоподобным, учитывая малое рассто-
яние (3 м) между этими разрезами.  

Таким образом, новый критерий гидроморфизма имеет 
преимущество, так как варьирует в строго определенных 
рамках, что позволит классифицировать его значения. Кроме 
того, он отчасти компенсирует ошибку в определении Feокс 
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при новообразовании Fe(II)-оксалата. Это позволяет уточ-
нить степень оглеения почвы по сравнению с критерием 
Швертмана. 

Показатель окисленности валового железа 

Как эфемерные, так и более стабильные Fe(II)-минералы 
не являются единственными индикаторами гидроморфных 
почв. Fe(II) прочно закрепляется филлосиликатами. Поэтому 
доля Fe(II) в валовом железе также диагностирует гидромор-
физм. Для этого можно использовать показатель окисленно-
сти железа Ко = Fe3+ : ( Fe3+ + Fe2+), который выводят из дан-
ных валового химического анализа или мессбауэровской 
спектроскопии. Впрочем, мессбауэровская спектроскопия 
надежно выявляет Fe2+ только при ионной связи в минерале. 
Но при ковалентной связи ионов в составе сульфидов железа 
выявить точное содержание Fe2+ трудно, что искажает вели-
чину показателя окисленности железа Ко.  

Значения коэффициента Ко варьируют от 0.3 в модельных 
опытах по оглеению и от 0.4–0.5 в почвах на породах с высо-
кой долей FeО до 1.0 в наиболее окисленных почвах. Данные 
граничные значения дают возможность классифицировать 
почвы по степени окисления железа (таблица 6). 

 
Таблица 6. Группировка почв по степени окисления железа  

Степень окисления Ко 

Очень высокая 1.0–0.9 

Высокая 0.9–0.8 

Средняя 0.8–0.7 

Низкая 0.7–0.6 

Очень низкая 0.6–0.0 

 
Обсудим результаты модельного опыта Зайдельмана 

(1992) по оглеению пород при разных режимах увлажнения. 
Извлечем из него информацию о двух важнейших показате-
лях: степени обезжелезнения породы и изменении степени 
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окисления Fe в ее составе. Будем выражать степень ожелез-
нения оглеенной породы через показатель Кf =  
= Feвал(глей) : Feвал(контр), тогда для контроля Кf = 1, а для 
оглеенных вариантов варьирует от 0 до 1.  

Степень обезжелезнения оглеенной почвы Кdf выразим как 
Кdf = 1 – Кf. На рис. 14 представлена зависимость показателя 
ожелезненности Кf от коэффициента окисленности железа Ко, 
которую можно аппроксимировать прямой линией. Видно, что 
по мере оглеения степень обезжелезнения возрастает (Кdf → 
max), а степень окисленности железа снижается (К → min). При 
этом размеры эффектов выше в условиях промывного режима 
влажности, чем в застойном режиме. 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Рис. 14. Зависимость коэффициента ожелезнения от коэффициента 
окисленности железа в опытах по оглеению пород в застойном и 
промывном режимах влажности; исходные данные Зайдельмана 
(1992). 
 

Коэффициент окисления железа Ко успешно выступает 
как критерий оглеения в геохимически сопряженных ланд-
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шафтах центра Ставропольской возвышенности. Здесь при 
переходе от типичного чернозема к черноземно-луговой сли-
той и далее к аллювиально-луговой почвам Ко закономерно 
снижается в среднем с 1.0 до 0.93, затем до 0.81 (Алексеева и 
др., 1988).  

В лесных почвах северо-запада Русской равнины коэффи-
циент окисления железа Ко также эффективен. В поверх-
ностно-глееватой почве на моренном суглинке оглеенный 
горизонт А2g выделяется небольшим значением коэффици-
ента окисления железа 0.73, против 0.78–0.94 в горизонтах 
без признаков оглеения. Критерий Швертмана показал свою 
несостоятельность: его значение в гидроморфной почве 
слишком мало (0.17) против 0.50–0.78 в горизонтах без при-
знаков оглеения (Белозерский и др., 1978). 
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Глава 7. СТАБИЛЬНЫЕ Fe(II)-МИНЕРАЛЫ ГИДРО-
ГЕННЫХ ПОЧВ 

Присутствующие в почвах с переменным режимом влаж-
ности Fe(II)-минералы разнообразны. Одни из Fe(II)-
минералов, в частности, ожелезненные филлосиликаты (био-
тит, железистый хлорит и др.), наследуются почвой от поро-
ды и по своему генезису не имеют отношения к Fe(II)-
новообразованиям в гидроморфным почвам. К новообразо-
ванным Fe(II)-соединениям относятся разные объекты: фос-
фаты, карбонаты, оксиды и гидроксиды (среди них 
Fe(II)/Fe(III) двойные слоистые гидроксиды).  

Одни из них устойчивы к окислению, другие – нет. Таким 
образом, все Fe(II)-минералы удобно разделить на две груп-
пы по устойчивости к окислению. Одну группу составляют 
устойчивые Fe(II)-минералы, пригодные для традиционного 
минералогического анализа. Среди них желтый карбонат си-
дерит FeCO3, который под торфяной толщей часто образует 
массивные отложения светло-желтого цвета (Ковалев, 1985), 
и черный оксид магнетит Fe3О4, способный накапливаться в 
Fe-Mn конкрециях (Пухов, 2002).  

В гидроморфных почвах с переменным редокс режимом 
помимо устойчивых Fe(II)-минералы (часто литогенных) се-
зонно образуются и Fe(II)-эфемеры. В сильноожелезненных 
почвах в период снижения ЕН образуются Fe(II)/Fe(III) двой-
ные слоистые гидроксиды или грин раст. Они изучены хуже 
стабильных Fe(II)-соединений, так как требуют сохранения 
восстановительных условий при анализе. 

Обратимся к устойчивым Fe(II)-минералам в гидроморф-
ным почвам.  

Гидрогенный магнетит 

Магнетит в почвах может быть разного происхождения. 
Во-первых, крупнозернистый литогенный магнетит, унасле-
дованный от материнской породы. Во-вторых, дисперсный 
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педогенный магнетит, характерный для автоморфных, 
например, черноземных почв. В-третьих, криогенный магне-
тит, характерный для мерзлотных почв Сибири. Его также 
находят зимой в торфяниках. И, наконец, гидрогенный су-
пердисперсный магнетит, который образуется в результате 
биогенной диссимиляционной редукции гидроксидов Fe(III) 
в водонасыщенных осадках и переувлажненных почвах 
(Lovley, 1995, 2001; Fredrickson et al., 1998).  

Соотношение между литогенным и педогенным магнети-
том, подсчитанное на основе магнитной восприимичивости 
гранулометрических фракций автоморфной бурой почвы, да-
но на рис. 15.  

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Рис. 15. Доля магнетита, содержащаяся в гранулометрических фрак-
циях бурой почвы, Аберденшир, Великобритания (Mullins, 1977).  

 
В горизонте BKw (глубже 110 см) доля крупного (лито-

генного) магнетита, приуроченного к крупнопылеватой 
фракции 200–500 мкм, достигает максимума. Напротив, в 
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гумусовом горизонте (0–25 см) возрастает доля тонкого (пе-
догенного) магнетита размером 20–50 мкм (Mullins, 1977). 
Химический синтез магнетита. Детальные исследования 

новообразованных соединений железа с последующим тер-
модинамическим расчетом провели Бриннан и Линдсей 
(Brennan, Lindsay, 1998). В специальном реакторе изучали 
продукты растворения рентгеноаморфной гидроокиси железа 
Fe(OH)3, гематита αFe2O3 и почв с высоким содержанием Сорг 
в переменных редокс условиях. Редокс потенциал выражался 
как (ре + рН). Уменьшение редокс потенциала в суспензии 
оксидов железа достигалось добавлением Н2 в присутствии 
Pt-катализатора.  

Редукция суспензии оксидов железа привела к их раство-
рению и последующему осаждения двух разных продуктов. 
При малом добавлении кислорода (0.2 мл О2 в воздухе) обра-
зовался кристаллический магнетит Fe3O4, а при сильной 
аэрации (15 мл О2 в воздухе) осадок был представлен рентге-
ноаморфным Fe3O4. Уравнение регрессии для кристалличе-
ского магнетита в координатах (log Fe2+ + 2pH) ~ (ре + pH) 
записывается так: 

log Fe2+ + 2pH = 11.90 – 0.67 (ре + pH). 
Наклон прямой (-0.67) отражает состав минерала, содер-

жащего один ион Fe2+ на два иона Fe3+, т.е. FeОFe2О3. Магне-
тит образуется при низком значении редокс потенциала (ре + 
рН) = 2.3–2.5 (рис. 16).  

Добавление кислорода (15 мл О2) увеличило рН с 2.2 до 
3.7 и перенасытило суспензию Fe2+ относительно магнетита. 
Немедленно за этим суспензия изменила цвет с темно-
коричневого до зеленого, отражая образование грин раста. 
Дальнейшее насыщение кислородом сдвинуло точки раство-
римости вдоль прямой на рис. 16, которая легла выше изо-
термы кристаллического магнетита. Этот результат отражает 
осаждение минерала более растворимого чем магнетит, но с 
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Рис. 16. Продукты редукции аморфной гидроокиси железа 
Fe(ОН)3: кристаллический и рентгеноаморфный магнетит Fe3О4 
(Brennan, Lindsey, 1998).  

 
тем же самым отношением Fe2+ : Fe3+. Это подтверждено уг-
лом наклона (-0.64) прямой изотермы окисления Константу 
растворимости магнетита log K0 подсчитывали, используя 
измеряемые характеристики: Fe2+, ре и рН 

log K0 = 2 (ре + рН) + 6 рН + 3 logFe2+. 
Образование кристаллического магнетита отвечает значе-

нию log K0 =35–36, что согласуется с литературными данны-
ми. Для рентгеноаморфного магнетита Fe3О4(аморф) кон-
станта растворимости выше, 40–41. В отличие от 
кристаллического магнетита, который образуется при (ре + 
рН) ~3.6, рентгеноаморфный магнетит образуется при более 
высоком значении потенциала (ре + рН), в широком интерва-
ле от 5 до 11, т.е. вблизи пересечения с линией аморфной 
гидроокиси железа (Brennan, Lindsey, 1998). При дальнейшем 
росте редокс потенциала (ре + рН) рентгеноаморфный магне-
тит полностью растворяется.  
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Гидромагнетит с химической формулой Fe3(OH)8 раньше 
идентифицировали как одну из форм грин раста (Schwert-
mann, Taylor, 1989). Структурно это разные минералы, но у 
них есть сходство: зеленый цвет. Действительно, даже у кри-
сталлического магнетита красноцветность, выраженная в оп-
тической системе CIE-L*a*b*, очень низкая и, по нашим 
данным, составляет а* = 1, против ~16 у гематита и ~6 у ге-
тита. Таким образом, редукция в гидроморфных почвах ге-
матита и гетита и новообразование супердисперсного магне-
тита резко снижают красноту почв и могут быть одной из 
причин сизого цвета оглеенных горизонтов. 

Гидрогенный дисперсный магнетит быстро (за 3–12 ч) об-
разуется в нейтральной и щелочной среде за счет топотакти-
ческой твердофазной реакции рентгеноаморфной гидроокиси 
железа, сорбировавшей Fe(II) (Tronc et al., 1992). Магнетит 
был единственным продуктом реакции при низком отноше-
нии Fe(II) : Fe(III) < 0.5, что близко к стехиометрии магнети-
та. При более высоком отношении Fe(II) : Fe(III) или в при-
сутствии карбонатов, кроме магнетита образовывались грин 
раст и сидерит (Taylor, 1980).  
Биологический синтез магнетита. Генезис биогенного 

магнетита пока мало изучен. Микроорганизмы участвуют, 
главным образом, в редукции гидроксидов Fe(III), а также 
обеспечивают необходимые значения ре и рН (Bell et al., 
1987). В отсутствии комплексообразующих лигандов био-
генное Fe(II), сорбированное на рентгеноаморфных гидрок-
сидах железа, за счет твердофазной конверсии приводит к 
образованию магнетита. 

В опытах микробиологов (Fredrickson et al., 1998) доказа-
но, что ультрадиспресный магнетит представляет собой ко-
нечный продукт биологической диссимиляционной редукции 
гидроксидов Fe(III). Биогенный магнетит не содержит клеток 
бактерий и имеет размеры 10–50 нм в диаметре, причем до-
минируют самые тонкие кристаллы. Это означает, что боль-
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шинство кристаллов магнетита находится в суперпарамаг-
нитном состоянии, так как критический диаметр стабильных 
однодоменных частиц >30 нм. Магнитный анализ показал, 
что ~96% биогенного магнетита находится в суперпарамаг-
нитном состоянии (Moskowitz et al., 1989).  

В результате биогенной редукции гидроксидов Fe(III) 
магнетит образуется не всегда. Многое зависит от состава 
буфера, в котором идет биологический процесс. Само внесе-
ние буфера совершенно необходимо для протекания биоген-
ного процесса редукции и противостояния сдвигам рН и ЕН, 
вследствие развития этой реакции. Сдвиг физико-
химических характеристик обусловлен принципом Ле Шате-
лье, согласно которому в результате воздействия на систему 
равновесие смещается в направлении, уменьшающем ока-
занное воздействие. В почвах роль буфера выполняют гли-
нистые минералы, гумусовые кислоты и другие компоненты. 

Хотя образование биогенного магнетита в ходе диссими-
ляционной редукции гидроксидов Fe(III) напоминает абио-
генную реакцию Fe(II) c Fe(III), метаболизм железоредуци-
рующих бактерий влияет больше, чем внесение Fe(II) 
стимулирует химическое образование магнетита. Во время 
одного из опытов развитие редуцирующих бактерий привело 
к росту рН с 6.7 до 8.2. Хотя химическому образованию маг-
нетита способствует значительный рост рН, его увеличение в 
стерильной среде до 8.5 не привело к образованию магнети-
та, несмотря на присутствие Fe(II) (Fredrickson et al., 1998).  

Метаболизм Fe(III)-редуцирующих бактерий необходим 
для образования магнетита, так как он создает локальные зо-
ны на поверхности гидроксида Fe(III), где и синтезируется 
минерал. Для его образования требуются источники Fe(II) и 
Fe(III), а также подщелачивание, так как для этой реакции 
необходимы ОН– группы 

2ОН– + Fe2+ + 2Fe(OH)3 → Fe3О4 + 4H2O. 
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Окисление органического вещества, сопряженное с ре-
дукцией гидроксидов железа, приводит к образованию Fe2+ и 
ионов гидроксила: 

16СН3СОО
- + 8Fe(OH)3 → 8Fe2+ + 2HCO3

– + 15OH– + 5H2O. 
В условиях высокой концентрации гидрокарбоната, обра-

зование Fe2+ и увеличение рН может стимулировать образо-
вание сидерита 

ОН– + 8 Fe2+ + HСО3
– → FeCO3 + 5H2O. 

Сидерит и магнетит конкурируют друг с другом. Этим 
можно объяснить новообразование обоих минералов при ро-
сте редуцирующих бактерий в гидрокарбонатном буфере. 

Тот факт, что в абиогенном контроле аморфная гидро-
окись за время опыта не трансформируется в магнетит и, 
напротив, биогенное образование минералов идет быстро и 
синхронно окислению органического вещества, говорит о 
вкладе микробов в синтез Fe(II)-минералов. Биогенный маг-
нетит образуется только при участии антрахинона как элек-
тронного челнока.  

Изучена редукция аморфной гидроокиси железа бактери-
ями Shewanella putrefaciens. Она усиливается в присутствие 
таких комплексирующих Fe(III) лигандов, как гидрокарбонат 
и фосфат. В их отсутствии биогенное Fe(II) прочно сорбиру-
ется на частицах аморфной гидроокиси, вызывая твердофаз-
ную конверсию в магнетит или грин раст. Это существенно 
влияет на результаты биоминерализации при участии дисси-
миляционных металлоредуцирующих бактерий, как в при-
родных, так и в техногенных ландшафтах. 

Устойчивость магнетита в почвах зависит от многих фак-
торов, включая рН, ре и СО2. Его образование инициирует 
высокое содержание ретгеноаморфных гидроксидов железа, 
а ингибирует высокое содержание фосфора. Согласно термо-
динамике, при атмосферной концентрации СО2 магнетит 
превращается в сидерит, когда величина (ре + рН) снижается 
до 2.2. Хотя микробная редукция магнетита термодинамиче-
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ски благоприятна в узком интервале рН, его стабильность 
сильно зависит от концентрации таких ионов, участвующих 
в образовании комплексов, как НСО3 и РО4.  

В лаборатории биогенный грин раст в присутствии лепи-
докрокита (как источника железа) превращается в магнетит 
(Ona-Nguema et al., 2002). Это происходит сразу после пре-
кращения бактериальной редукции лепидокрокита (рис. 17). 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Рис. 17. Рентген-дифрактограммы продуктов бактериальной ре-
дукции лепидокрокита при концентрации 300 мМ. А – после 3 сут 
биоредукции; Б – после 6 сут биоредукции. GR – грин раст; γ – 
лепидокрокит; М – магнетит (Ona-Nguema et al., 2002). 

 
Магнетит как продукт неполного восстановления Fe(III) 

неустойчив в присутствии органического вещества как доно-
ра электронов. Термодинамический расчет показывает, что 
при дальнейшей редукции при нейтральном рН из магнетита 
образуется сидерит и/или вивианит (Fredrickson et al., 1998). 
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Для гидрогенных почв наиболее вероятно образование 
биогенного суперпарамагнитного магнетита по схеме Лавли 
за счет твердофазного превращения сорбированного Fe(II) на 
поверхности аморфных гидроксидов Fe(III).  
Редукция магнетита. Хотя гидрогенный магнетит часто 

рассматривают как конечный продукт диссимиляции гидро-
окиси железа, Костка и Нильсон показали (Kostka, Nealson, 
1995), что магнетит редуцируется бактериями Shewanella 
putrefaciens в гидрокарбонатном буфере при начальном рН 
5.0–6.5 в согласии с равновесной термодинамикой.  

Фредриксон и др. (Fredrickson et al., 1999) выполнили тер-
модинамический расчет, чтобы установить, достаточно ли 
энергии в реакции с образованием магнетита как конечного 
продукта биогенной редукции гидроокиси железа. Реакция 
редукции магнетита при участии лактата записывается как  

2FE3О4 + СН3СНОНСОО
– + 11Н+ = 6FE2+ + СН3СОО

– +  
+ НСО3

– + 6Н2О. 
Для этой реакции ΔG0 ≈ 0, значит равновесие неустойчи-

во. Высокая зависимость произведения растворимости от ак-
тивности [Fe2+] и [H+] объясняет неопределенность опытных 
результатов. Эти особенности согласуются с опытными дан-
ными Костки и Нильсона (Kostka, Nealson, 1995). В опытах 
Фредриксона и др. (Fredrickson et al., 1998) активность [Fe2+] 
была высокой (от 1.9×10–3 до 1.53×10–5) и перенасыщенной 
по отношению к магнетиту. При этом доля энергии, остаю-
щейся у лактата, достаточна для обеспечения редукции маг-
нетита, которая прекращается, как только химическая энер-
гия лактата исчерпывается. 

Сидерит и Fe2+-кальцит  

Сидерит. Карбонат железа FeСО3 относится к группе 
кальцита. В его составе часто в небольшом количестве при-
сутствует Са, особенно когда сидерит представляет собой 
продукт замещения кальцита. Цвет частиц сидерита от свет-
ло- до темно-коричневого. Карбонат железа чаще образуется 
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в торфяных почвах, чем в минеральных. Его образование 
связывают с бактериальным разложением органического ве-
щества, совмещенного с диссимиляционной редукцией желе-
за в слабощелочной среде (Pye et al., 1990).  

В ходе биологической редукции рентгеноаморфный 
Fe(III)-гидроксид полностью трансформировался в смесь си-
дерита и вивианита в гидрокарбонатном буфере с внесением 
4 мкм Р уже через 7 сут (Zachara et al., 1998).  

Важные микробиологические исследования провела За-
варзина (2001). Она изучала влияние физико-химических 
условий на образование Fe(II)-минералов при росте бактерий 
D. Thermacetophila. Меняли содержание СО2 в газовой фазе и 
соотношение газовой и жидкой фаз. После 14 сут инкубации 
в присутствии 100% СО2 восстановилось более половины 
исходной гидроокиси железа. Мессбауэровские спектры по-
казали, что на третьи сутки начинается образование магнети-
та, а на четвертые – сидерита (рис. 18). 

Кроме того, изучено влияние соотношения твердой и 
жидкой фаз на образование Fe(II)-минералов в зависимости 
от стартового содержания гидроокиси железа при постянном 
соотношении газовой и жидкой фаз (40 : 20 мл) в атмосфере 
N2 + CO2 (Заварзина, 2001). Образование магнетита наблюда-
лось при значительном избытке аморфной гидроокиси желе-
за. Если ее количество уменьшалось в 2–4 раза, то восста-
новленной фазой был сидерит, что связано с относительным 
увеличением концентрации СО2 и снижением ЕН (таблица 7). 

В условиях мощного переувлажнения карбонаты в почвах 
полностью растворяются. Но слабый гидрогенез, сохраняя 
карбонаты, влияет на их состав. Ожелезненный кальцит до-
статочно сложно выявить в почвах. Данная разновидность 
кальцита (в отличие от магнезиального кальцита) отсутству-
ет в авторитетной сводке, опубликованной в 1989 г. (Doner, 
Lynn, 1989).  
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Рис. 18. Относительные 
интенсивности мессбауэ-
ровских спектров исход-
ной аморфной гидрооки-
си железа Fe(III) и 
новообразованных мине-
ралов: магнетита Fe3O4 и 
сидерита FeCO3 – в зави-
симости от длительности 
биологического опыта 
(Заварзина, 2001). 
 

 
Таблица 7. Зависимость отношения минералов после 14 дней ин-
кубации D. thermacetophila от стартового содержания исходной 
аморфной гидроокиси Fe(III) при содержании в газовой фазе СО2 

20% (Заварзина, 2001) 
Содержание 
аморфной 

 гидроокиси 
Fe(III), 

мМ Fe(III)/л 

Относительные интенсивности парциальных  
спектров атомов 57Fe, % 

аморфная  
гидроокись 

Fe(III) 

магнетит Fe3O4 сидерит FeCO3 

180 10 ± 1 85 ± 2 05 ± 1 
090 11 ± 1 79 ± 2 10 ± 1 
045 67 ± 1 Нет 33 ± 2 

0022.5 73 ± 1 Нет 27 ± 1 

 
Мы выявляли Fe2+-кальцит в почвах по двум признакам. 

Первый, косвенный, – высокая величина отношения  
Feокс : Feдит > 0.2, нехарактерная для кальцитсодержащих почв. 
Но такой же эффект дает и сидерит FeСО3 (Водяницкий, 2003). 

Поэтому требуется прямое инструментальное доказатель-
ство. Оно достигается применением электронной просвечи-
вающей микроскопии. Микродифракция электронов доказы-
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вает, что кристаллическая решетка частиц принадлежит 
кальциту, а на его энергодисперсионных спектрах имеется 
два пика: основной от Са и дополнительный от Fe.  

Железистый кальцит обнаружен нами в гумидном ланд-
шафте в материнской породе, содержащей карбонаты (Пи-
нежский район, Архангельская область). В катене Голубино 
в разрезе, вскрытом в нижней части склона в переувлажнен-
ных условиях, карбонатная порода обогащена кальцитом. 
Значение Feокс : Feдит = 0.29 нехарактерно для кальцитсодер-
жащих образцов и говорит о заметном содержании реакци-
онно способного Fe(II). Вероятно, источником Fe(II) в этой 
увлажненной почве является Fe(II)-кальцит.  

Его ранее обнаружили прямым методом рентген-
флуоресцентного анализа, совмещенного с электронной про-
свечивающей микроскопией кальцита в буроземе грубогу-
мусном оподзоленном в том же Пинежском районе (Водяниц-
кий, Горячкин, Лесовая, 2003). Кальцит здесь ожелезненный, 
содержащий до 5% примеси Fe2+. Высокое значение 
Feокс : Feдит = 0.28 говорит о влиянии активного Fe2+ в составе 
кальцита. Железосодержащий кальцит Fe2+-СаСО3 не является 
устойчивым минералом. При развитии восстановительных 
условий он распадается; при этом карбонаты в виде ионов ми-
грируют, а из Fe2+ в период подъема ЕН образуется гетит.  

Вивианит 

Вивианит – это распространенный фосфат железа с химиче-
ской формулой Fe3(РО4)2. Обычно часть Fe2+ окислена до Fe3+. 
В свежем виде его частицы бесцветные и прозрачные, при 
окислении на воздухе они темнеют, в почвах окисленный виви-
анит имеет цвет синий. Вивианит образуется в болотных поч-
вах (Postma, 1981). Иногда он накапливается в таких значи-
тельных количествах, что его залежи используют в качестве 
местного фосфорного удобрения. Обогащенность торфов фос-
фором служит предпосылкой образования фосфатов железа.  
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Для торфов характерны сидерит-вивианит ассоциации. 
В болотах Белоруссии вивианиты и сидериты обнаружива-
ются очень в узком интервале рН 7.3–7.4, а при 7.2 их нет 
(Ковалев, 1985).  

В гетитовой суспензии в присутствии S. algae сначала обра-
зуется вивианит, а затем – смесь вивианита с сидеритом. В от-
сутствие хинонов, которые выполняют функцию электронного 
челнока, и фосфора сидерит был единственным кристалличе-
ским продуктом растворения гетита αFeООН. Наличие фосфо-
ра и низкая концентрация Fe(II) в растворе приводят к осажде-
нию вивианита, а высокая концентрация Fe(II) – к совместному 
образованию вивианита и сидерита. Вивианит устойчивее си-
дерита, так как его растворимость при концентрации Р 4мМ 
ниже, чем сидерита (Roden, Urrutia, 2002).  

Соотношение между общим содержанием Fe2+ и водного 
РО4

3– в ходе биоредукции гетита и гематита согласуется с 
моделью осаждения вивианита и сидерита (рис. 19) (Zachara 
et al., 1998).  

 

Рис. 19. Модельные и экс-
периментальные данные 
связи общего Fe2+ (раство-
римого 0.5 н. HCl) с со-
держанием водных фосфа-
тов. Модельные данные 
получены путем определе-
ния Fe2+ в среде гидрокар-
бонатного буфера (рН 6.9; 
I = 0.1), содержащего 3.5 
мМ Р. Величина РО4 на оси 

абсцисс представляет остаток в растворе после внесения данной 
концентрации Fe2+. Различаются области активного осаждения си-
дерита (РО4 < 0.2 мМ) и вивианита (РО4 > 0.2 мМ) (Zachara et al., 
1998).  
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Согласно модели, выпадение осадков сидерита и вивианита 
начинается после перенасыщения раствора Fe2+. Вивианит 
был единственной фазой пока все содержание внесенного Р не 
израсходовалось. При высокой концентрации Fe2+ > 5мМ сов-
местно с вивианитом осаждался и сидерит. Последовательное 
осаждение минералов отражается двумя различными прямы-
ми на рис. 19. Небольшое изменение рН среды вызывает су-
щественное изменение растворимости фосфатов железа.  

Диаграммы устойчивости Fe(II)-минералов 

Обобщенно устойчивость минералов представляют в виде 
диаграмм устойчивости в координатах основных физико-
химических параметров, в частности ЕН–рН и [Fe]–ЕН. Хотя 
такие обобщенные диаграммы, построенные на основе тер-
модинамических расчетов, могут не согласовываться с ре-
альными условиями из-за не учета дополнительных факторов 
(влияния железа, гидрокарбонатов, фосфатов и т.п.), все же 
они могут быть полезны для ориентировочной идентифика-
ции состава минералов железа в почвах. Для нас наиболее 
важна область низких значений ЕН, где устойчивы продукты 
редукции Fe(III). Поскольку образование Fe(II)-минералов в 
почве происходит при активном участии биоты, то представ-
ляет интерес выявление области устойчивости биогенных 
Fe(II)-минералов. 

Одна из ранних диаграмм устойчивости Fe-минералов со-
ставлена Гаррельсом в 1960 г. Она опубликована на русском 
языке в монографии Дегенса (1967) и воспроизводится до 
сих пор в современных пособиях (Заварзин, Колотилова, 
2001). Согласно ей (рис. 20) магнетит устойчив в щелочном 
интервале при рН >8.5 и при низком значении ЕН, более низ-
ком, чем для сидерита. Нанесем на эту диаграмму область, 
где фактически образуется магнетит в опытах Фредриксона 
(Fredrickson et al., 1998). Видно, что магнетит попадает в тео-
ретическую область стабильности сидерита. Данная диа-
грамма не согласуется с тем фактом, что магнетит представ-
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ляет собой только частично восстановленный минерал, тогда 
как в сидерите Fe полностью восстановлено. Как уже отме-
чалось, сидерит стабилен при более низком значение ЕН, чем 
магнетит (Fredrickson et al., 1998, Roh et al., 2003).  

  
 
 
 
Рис. 20. Поля стабиль-
ности гематита, магне-
тита, сидерита и пири-
та при 25ºС и давлении 
1 атм. Содержание СО2 
1М, серы 10–6 М, ак-
тивность Fe(II) 10–6 М 
(Дегенс, 1967). За-
штрихованная трапе-
ция отражает область 
стабильности биоген-
ного магнетита в опы-
тах Фредрискона и др. 
(Fedrickson et al., 1998). 
 

 
На современной диаграмме (рис.20) фактические условия 

образования и сохранения Fe(II)-минералов: магнетита, си-
дерита и вивианита – согласуются с термодинамикой. Одна-
ко новая диаграмма не безупречна в геохимическом смысле. 
На ней область сидерита простирается вплоть до рН 10. 

Между тем геохимики установили, что из почвенного рас-
твора, содержащего гидрокарбонат кальция, карбонаты оса-
ждаются в нейтральной и слабощелочной среде до рН 8.5  
(Перельман, Касимов, 1999). При более высоком рН почвен-
но-грунтовые воды характеризуются как содовые, и из них 
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выпадает в осадок карбонат натрия Na2CO3. Геохимики уста-
новили, что поведение Ca(II) и Fe(II) сходно, но резко отлично 
от поведения Na(I) (Перельман, Касимов, 1999). В связи с 
этим, на диаграмме (рис. 21) мы область устойчивости сиде-
рита ограничиваем значениями рН < 8.5.  
 

Рис. 21. Поля ста-
бильности лепидо-
крокита, магнетита и 
сидерита в коорди-
натах ЕН–Н в систе-
ме Н2О–Fe–CO2 при 
25ºС и давлении 1 
атм. Парциальное 
давление О2 10–2 атм, 
активность Fe(II) 10–

6 M (по Roh et al., 
2003 с дополнени-
ем). Пунктиром по-
казана граница 
устойчивости сиде-

рита при рН < 8.5. Область стабильности магнетита ограничена пунк-
тиром при рН > 6.5. Разделение областей устойчивости магнетита на 
«аморфный» и кристаллический выполнена по условию (ре + рН) = 5 
(Brennan, Lindsey, 1998). Заштрихованный прямоугольник отражает 
область стабильности биогенного магнетита (Roh et al., 2003). Трапе-
ция отражает область стабильности биогенного магнетита (Fedrickson 
et al., 1998). Крестики относятся к абиогенному грин расту, одному 
или вместе с сидеритом (Taylor, 1980).  

 
На этой диаграмме мы разделили зону устойчивости магне-

тита на две области: «аморфного» и кристаллического магне-
тита – по границе (ре+ рН) = 5 (Brennan, Lindsey, 1998). На 
диаграмму (рис. 21) нанесли области стабильности биоген-
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ного магнетита, полученные в опытах Рога и др. (Roh et al., 
2003) и Фредриксона и др. (Fredrickson et al., 1998). Более 
«высокое» положение области стабильности «аморфного» 
магнетита указывает на то, что при развитии редукции гид-
роксидов железа, вначале образуется именно аморфный маг-
нетит, который затем кристаллизуется.  
Особый интерес представляет область стабильности грин 

раста. В связи с этим на диаграмму нанесли точки, относя-
щиеся к абиогенному карбонатному грин расту, синтезиро-
ванному в опытах Тейлора (Taylor, 1980). Карбонатный грин 
раст занимает область устойчивости кристаллического маг-
нетита, в который он и превращается в ходе старения и окис-
ления (Taylor, 1980). Это согласуется с данными Фредриксо-
на и др. (Fredrickson et al., 1998) о синтезе фосфатного грин 
раста при значениях рН и ре, типичных для магнетита. В то 
же время область устойчивости карбонатного грин раста ока-
залось далеко отделенной от области лепидокрокита – про-
дукта окисления грин раста в Фужере, Франция (Trolard et 
al., 1997). Видимо, сказывается большое разнообразие 
свойств грин растов с разным типом анионов.  
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Глава 8. ЭФЕМЕРНЫЕ Fe(II)-МИНЕРАЛЫ ГИДРО-
МОРФНЫХ ПОЧВ 

Эфемеры Fe(II) – характерные соединения железа гидро-
морфных почв. Их появление и исчезновение отражают ди-
намику редокс процессов и тем самым цикл Fe в оглеенных 
почвах.  

У эфемеров Fe(II) сизый цвет, часто именно они обеспе-
чивают холодный тон оглеенного горизонта. В современной 
почвенной литературе, а также в Международной базе поч-
венных данных (World reference …, 1998) Fe(II)-эфемеры по-
личили название «green rust» – зеленая ржавчина. В настоя-
щее время установлено, что грин раст минералогически 
представлен Fe(II)/Fe(III) двойными слоистыми гидроксида-
ми (Trolard, Bourrie, 2008, 2012). 

Все эфемерные грин расты относятся к тригональной си-
стеме. Их подразделяют в зависимости от химического со-
става межслоевых анионов на карбонатные, сульфатные, 
гидроксильные и др. Fe(II)/Fe(III) двойные слоистые гидрок-
сиды различаются также по отношению Fe(II)/Fe(III), т.е. по 
степени окисленности железа.  

Оба термина «Fe(II)/Fe(III) двойные слоистые гидрокси-
ды» и «грин раст» используются в литературе равноправно. 
Первый предпочитают минералоги. Термин “грин раст” при-
знан почвоведами (World reference…, 1998), оставим его при 
цитировании соответствующих источников. 

Почвенный гидроксильный Fe(II)/Fe(III)-минерал из 
большой группы двойных слоистых гидроксидов (эфемер-
ный грин раст) в 2004 г. назван “фужеритом” (fougerite) по 
названию города Фужер в Бретани (Франция), вблизи кото-
рого в гидроморфной камбисоли он был детально изучен 
(Christiansen et al., 2009; Trolard, Bourrie, 2006, 2008, 2012).  

В настоящее время известно много природных двойных 
слоистых гидроксидов, большинство которых сдержит маг-
ний, алюминий и железо, основные межслоевые анионы в 
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них: OH–, Cl–, Многие получили официальный статус, среди 
них гидроталькит [Mg6Al2(OH)16] · [СО3

2– ⋅ 4H2O], пироаурит 
[Mg6Fe2(OH)16] 

. [СО3
2–⋅4H2O], айоваит [Mg4Fe2(OH)10] ·

  [Cl– ⋅ 
2H2O] (Минералогическая энциклопедия, 1985; Trolard, Bour-
rie, 2012). 

В отличие от слоистых алюмосиликатов с отрицательным 
электрическим зарядом и с высокой емкостью катионного 
обмена, у двойных слоистых гидроксидов железа положи-
тельный заряд и высокая емкость анионного обмена при 
нейтральном рН. Их иногда именуют “анионные глины” 
(anionic clays), подчеркивая слоистую структуру с высокой 
емкостью анионного обмена. Отличительная способ-
ность анионных глин – неустойчивость в окислительной среде.  

Исследуют Fe(II)-эфемеры химическими и минералогиче-
скими методами.  

Химический анализ подвижных соединений Fe(II) 

Химический анализ дает только косвенную информацию 
о количестве Fe(II)-эфемеров в гидроморфных почвах. Хотя 
с помощью химических экстракций нельзя получить сведе-
ний о структуре Fe(II)-эфемеров, химический анализ по-
движных соединений Fe(II) имеет диагностическое значе-
ние для гидроморфных почв и его широко применяют 
благодаря простоте.  

После длительных поисков подходящего реагента почво-
веды остановились на сернокислой вытяжке (1 н. или 0.1 н.). 
Считалось, что 1 н. H2SO4 хорошо растворяет вторичные со-
единения железа, не затрагивая более стойких минералов 
(Веригина, 1953). Кинетические опыты показывают непре-
рывный рост содержания Fe(II) и Fe(III) в вытяжке со време-
нем. Поэтому волевым порядком обработку ведут 2 ч по 
Веригиной или 5 мин по методу Казариновой–Окиной (Алек-
сандрова, Найденова, 1976).  

Эти методы основаны на образовании α,α’-дипиридилом с 
двухвалентным железом комплексного соединения, окра-
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шенного в яркий красный цвет. Это соединение очень устой-
чиво в интервале рН 3.5–8.5, а интенсивность окраски про-
порциональна концентрации Fe(II) в растворе. В другой ча-
сти вытяжки Fe(III) восстанавливают солянокислым 
гидроксиламином и, добавляя с α,α’-дипиридил, определяют 
величину Feобщ. По разнице (Feобщ – Fe(II)) подсчитывают 
содержание в растворе Fe(III). Анализируют только свежую 
нерастертую почву немедленно после доставки образца в ла-
бораторию, что сохраняет железо в восстановленной форме 
(хотя бы частично).  

Но для водонасыщенных оглеенных образцов такие меры 
предосторожности не достаточны. Исследователи концен-
трируют усилия по максимальному сохранению восстанов-
ленного состояния железа на всех этапах подготовки образца 
и проведения анализа. В этом отношении полезен опыт мик-
робиологов, работающих с анаэробными микроорганизмами 
в почвах и осадочных породах. Они используют не серно-
кислую вытяжку, а более привычную для современных поч-
воведов – обработку кислым оксалатом аммония.  

Микробиологи широко применяют азот для предотвраще-
ния контакта образца и раствора оксалата аммония с кисло-
родом воздуха (Phillips, Lovley, 1987). Одну из бутылок объ-
емом 25 мл с магнитной мешалкой внутри в потоке азота 
закрывают резиновой пробкой и взвешивают. Затем в потоке 
азота образец влажного осадка пластиковым шприцом вносят 
в бутылку, снова запечатывают пробкой и взвешивают для 
определения массы образца. Раствор оксалата аммония (28 
г/л) и щавелевой кислоты (15 г/л) вносят в 160 мл бутылку и 
обрабатывают азотом для удаления кислорода, после чего 
бутылку запечатывают резиновой пробкой. Затем пластико-
вым шприцом под струей азота переносят 10 мл раствора ок-
салата в бутылку с почвой. После обработки почвы оксала-
том в темноте с помощью пластикового шприца в потоке 
азота отбирают 0.1 мл экстракта. Он немедленно впрыскива-
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ется в аэробный раствор феррозина (10 мл раствора феррози-
на, взятого в концентрации 1 г/л). Феррозин применяют в ка-
честве спектрофотометрического реагента для определения 
железа (Stookey, 1970). Раствор феррозина находится в буфе-
ре с рН 7. Затем раствор пропускают через фильтр 0.2 мкм и 
на спектрофотометре сразу измеряют абсорбцию при 562 нм 
для подсчета количества Fe(II). Общее содержание Fe в экс-
тракте определяют обычным способом, восстанавливая до 
Fe(II) солянокислым гидроксиламином, а количество Fe(III) 
узнают по разнице.  

 Описанную анаэробную методику сравнивали с аэробной 
экстракцией, когда кислород воздуха из колбы не удаляется 
(Phillips, Lovley, 1987). Образцы водонасыщенных осадков 
эстуария р. Потомак, США поднимали на поверхность дра-
гой, закупоривали в консервную банку и после доставки в 
лабораторию переносили в литровые бутылки в потоке смеси 
93% N2 и 7% CO2. Образцы сохраняли в таких анаэробных 
условиях не менее 3 сут при комнатной температуре. Для 
сравнения часть редуцированных осадков перемешивали 
магнитной мешалкой при комнатной температуре более часа. 
В результате окисления образцы приобрели бурый цвет в от-
личие от оливково-серых редуцированных осадков. 

Ааэробный метод не приемлем для оксалатной экстракции 
Fe(II) и Fe(III) из редуцированных водонасыщенных осадков 
и почв (таблица 8). Двухвалентное железо практически исче-
зает при аэробной экстракции железа из осадка. Напротив, 
при проведении опыта в анаэробных условиях доля Fe(II) до-
стигает почти половины от Feобщ. Это показывает эффектив-
ность аэробной экстракции железа.  

Для контроля сульфат аммония Fe(II) обрабатывался ме-
тодом анаэробной экстракции. Все внесенное Fe(II) сохрани-
лось; следовательно, анаэробная техника предотвращает 
окисление Fe(II).  
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Таблица 8. Сравнение аэробной и анаэробной 4-часовой эктрак-
ции оксалатом аммония редуцированных водонасыщенных осад-
ков, мкмоль/г (Phillips, Lovley, 1987) 
Метод экстракции Fe(II) Fe(III) Fe общ 

Аэробный 003 345 348 

Анаэробный 203 281 484 

 
Таблица 9. Содержание форм Fe в оксалатной вытяжке окислен-
ных и редуцированных осадков в виде свежих, замороженных и 
высушенных на воздухе образцов, мкмоль/г (Phillips, Lovley, 1987) 

Тип осадка Обработка Fe(II) Fe(III) Feобщ 

Окисленный Свежий 010 414 424 

Замороженный 003 376 379 

Высушенный 003 348 351 

Редуцированный Свежий 183 303 486 

Замороженный 079 412 491 

Высушенный 043 451 494 

 
Высушивание на воздухе или замораживание как альтер-

нативные методы хранения образцов не пригодны (таблица 9). 
При таких способах хранения восстановленных образцов 
Fe (II) окислялось.  
Это исследование показывает, что железо оксалатом долж-

но экстрагироваться из свежих, влажных образцов для полу-
чения точного количества Fe(II). Есть также предложение 
хранить замороженные образцы в азоте, что предотвращает и 
окисление Fe(II) и редукцию Fe(III) (Phillips, Lovley, 1987). 
Таким образом, анаэробная методика дает возможность 

определять содержание и долю Fe(II) в водонасыщенных 
оглеенных горизонтах, что особенно важно при режимных 
наблюдениях, сопровождаемых мониторингом величин рН и 
ЕН в гидрогенных почвах.  
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Минералогические методы изучения Fe(II)-эфемеров 

Грин раст очень быстро окисляется на воздухе, что созда-
ет большие трудности при его изучении минералогическими 
методами.  

Основные методы анализа грин растов – это рентген-
дифрактометрия, мессбауэровская спектроскопия, просвечи-
вающая электронная микроскопия и, наконец, недавно по-
явившийся синхротронный рентгеновский анализ.  

Раньше всего начали применять рентгеновский анализ. Но 
съемка препаратов, принятая при рутинном анализе, для 
эфемерного грин раста не пригодна. Так, стандартный пре-
парат на стеклянной пластинке для рентген-дифрактометрии, 
быстро теряет зеленый цвет, что говорит об окислении грин 
раста. Поэтому приборы снабжают особыми приспособлени-
ями для анализа влажных и суспензированных образцов.  

При рентген-дифрактометрии суспензию грин раста по-
мещают в вакуумную ячейку внутри камеры гониометра. 
При увеличении внешнего давления до 15–20 торр вода из 
ячейки испаряется, и образец сохраняется стабильным, что 
позволяет получить воспроизводимую рентгеновскую ди-
фрактограмму грин раста (One-Nguema et al., 2002).  

Влияние состава водной суспензии грин раста на рентген-
дифрактограмму изучали в работе (Lewis, 1997). Важной ока-
залось роль концентрации [Fe2+] в растворе. В камере с ис-
ходной суспензией воздух был заменен на азот, а после 
отбора 10 мл суспензии объем камеры заполнялся 10 мл во-
ды. В результате разбавления раствора, концентрация [Fe2+] 
уменьшилась, что привело к частичному распаду грин раста 
и его окислению до лепидокрокита (рис. 22). 

Второе разбавление суспензии привело к дальнейшему 
распаду системы. После третьего разбавления из-за сниже-
ния концентрации Fe2+ пик грин раста пропал, а единствен-
ной фазой остался лепидокрокит (Lewis, 1997). 
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Рис. 22. Рентген-
дифрактограммы хлорид-
ного грин раста: А – исход-
ного; Б – после первого 
разбавления суспензии; В – 
после второго разбавления 
суспензии. GR – грин раст; 
L – лепидокрокит (Lewis, 
1997). 

 
Меры предосторожности принимаются и при мессбауэ-

ровской спектроскопии грин раста (One-Nguema et al., 2002). 
С ее помощью устанавливают состав и химическую формулу 
соединения. При температуре жидкого азота спектр грин 
раста состоит только из дублетов (рис. 23). Мессбауэровский 
спектр включает два основных дублета (D1 и D3) и один допол-
нительный (D2). Характеристики основных дублетов: квад-
рупольное расщепление Δ и изомерный сдвиг δ следующие: 
у дублета, ответственного за Fe(II), Δ1 = 2.83 мм и δ1 = 1.27–
1.28 мм, у дублета Fe(III): Δ3 = 0.43–0.56 мм и δ3 = 0.45–
0.59 мм. По соотношению площадей дублетов D1 и D3 под-
считывают отношение Fe(II) : Fe(III) в грин расте.  

Установлено, что доля Fe(III) в твердой фазе грин раста 
зависит от состава межслоевых анионов. В хлоридном грин 
расте содержится ~25, в сульфатном ~33, в перхлоратном 
~40% Fe(III) (Lewis, 1997). Из этих данных следует следую-
щий химический состав грин растов. Хлоридный грин раст: 
[FeIIIFeII

3(OH)8] [Cl–], сульфатный [FeIIIFeII
2(OH)6] [SO4

2–], 
перхлоратный [FeIIIFeII

1.5(OH)5] [ClО4
-]. 
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Рис. 23. Мессбауэровский спектр при 
77 К смеси исходного лепидокрокита 
и образованного из него грин раста. 
Экспериментальный спектр рас-
щеплен на 4 дублета: D1, D2 и D3, 
принадлежащих грин расту; D4 – при-
надлежащего лепидокрокиту (One-
Nguena, 2002). 

 
Просвечивающая электронная микроскопия четко разли-

чает кристаллы грин раста по характерной гексагональной 
форме, а также по индивидуальному характеру картины мик-
родифракции электронов (рис. 24). 

 
 
 
 
 
 
 
Рис. 24. Электронно-микро-
скопическое изображение гексаго-
нальных кристаллов грин раста и 
его микродифракционная картина 
(слева вверху). Грин раст получен 
микробиологической редукцией 
лепидокрокита при концентрации 
80 мМ за 6 сут (One-Nguena, 2002). 

 
Совершенно новые возможности открывает применение 

портативного полевого мессбауэровского спектрометра. Этот 
прибор позволил с высокой точностью определять, как меня-
ется содержание фужерита во времени и пространстве (по 
глубине почвенного профиля). Портативный мессбауэро-
вский спектрометр применяли для полевого мониторинга не-
стабильных минералов железа в оглеенной почве вблизи 
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г. Фужер (Feder et al., 2005). Мессбауэровский спектрометр 
был разработан специально для космической экспедиции на 
Марс, один экземпляр прибора был приспособлен для изуче-
ния изменения Fe-минералов в оглеенной камбисоли. 

Спектрометр внутри поливинилхлоридной трубы, погру-
жали в почву, после двухсуточной съемки отраженного мес-
сбауэровского спектра на заданной глубине прибор переме-
щали на другую глубину и съемку повторяли. Этот прибор 
позволил фиксировать физико-химические условия, при ко-
торых образуется грин раст в почве с переменным редокс 
режимом.  

Наконец, отметим эффективность изучения грин раста с 
помощью синхротронного ренгеновского анализа. 

Состав и структура Fe(II)/Fe(III)  
двойных слоистых гидроксидов 

В последние годы грин раст изучают очень интенсивно 
как при решении генетических задач почвоведения, так во-
просов экологии. Последнее объясняется тем, что грин раст 
обладает высокой химической активностью. Он энергично 
восстанавливает минеральные поллютанты с высокой степе-
нью окисления: NO– до NH4

+; Se(VI) до Se(IV) или до Se(0); 
Cr(VI) до Cr(III). Кроме того, грин раст разрушает многие 
опасные органические поллютанты в почве и воде (Lee, 
Batchelor, 2002; Ona-Nguena et al., 2002; Saapanajaru et al., 
2003).  

Обобщенная химическая формула грин раста дана Люи-
сом (Lewis, 1997): 

[FeIII
a FeII

b(ОН)c] · [A(3a+2b-c)/z] · xН2O, 
где А – межслоевой анион с валентностью z.  

Из этой формулы следует, что какой-либо фактор, изме-
няющий доступность и реакционную способность любого 
компонента, необходимого для формирования грин раста, 
влияет на его устойчивость. Грин раст изучают давно, что 
позволило выявить условия его образования. Согласно Люи-
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су (Lewis, 1997), наиболее важные параметры: а) скорость 
окисления Fe(II) до Fe(III) (последний немедленно гидроли-
зуется до плохоупорядоченной гидроокиси Fe(ОН)3, которая 
быстро реагирует с Fe(II) в растворе вместе с избытком ОН– 
и анионами, формируя грин раст); б) доступность ОН–-групп, 
т.е. рН, при котором идут окислительные реакции; в) тип и 
концентрация аниона в системе. 

Пока концентрация Fe(II) в растворе остается выше кри-
тического уровня, грин раст сохраняется, когда она опуска-
ется ниже, зеленый осадок начинает растворяться, высво-
бождая часть твердофазного Fe(II) обратно в раствор. 

Стабильность грин раста сильно зависит от типа аниона в 
межслоевом пространстве. Наименее стабильны зеленые 
осадки с такими анионами, как нитрат и перхлорат. Наличие 
галогенов (Cl, Br, I) несколько повышает стабильность грин 
раста. Хотя гидрокарбонат-ионы могут доминировать в поч-
венном растворе при рН 8, карбонатсодержащий грин раст не 
относится к самым стабильным разновидностям. Наиболее 
устойчив сульфатсодержащий, для которого благоприятен 
рН 7 или немного выше (Lewis, 1997). Образование грин рас-
та, по мнению Люиса, наиболее вероятно в условиях, где в 
растворе доминируют сульфаты и есть условия постоянного 
поступления Fe2+ для поддержания концентрации выше не-
обходимого критического уровня.  

В абиотических условиях грин раст появляется быстро (ме-
нее чем за сутки при 25ºС), образуя кристаллы гексагональной 
формы. Зеленая ржавчина чувствительна к рН, оптимум прихо-
дится на 6.5–7.5. Образование грин раста имеет преимущество 
над образованием магнетита, когда отношение Fe(II) : Fe(III) > 
2. Грин раст можно рассматривать как восстановленный пред-
шественник магнетита и лепидокрокита.  

Отметим также возможность образования «органическо-
го» грин раста. Такой тип выявили при редукционном рас-
творении ферригидрита с использованием одной из амино-
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кислот – цистина (Cornell et al., 1989). При рН 8.5 цистин как 
двухвалентный анион проникает в межслоевое пространство 
грин раста и предотвращает окисление структурного Fe(II). 
Добавление Na2SO4 к этому зеленому соединению не повли-
яло на его структурные характеристики. Другими словами, 
сульфат-ион не смог вытеснить цистин из межслоевого про-
странства грин раста, как в неорганических системах. Это 
говорит о стабильности органического грин раста по сравне-
нию с его неорганическими формами. 

Образование Fe(II)/Fe(III) двойных слоистых гидроксидов 

Для образования грин раста необходимо высокое отноше-
ние Fe(II) : Fe(III) в растворе. Типичный механизм образова-
ния – сорбция Fe2+ на поверхности аморфной гидроокиси 
Fe(III) в нейтральной среде с последующей твердофазной 
конверсией (Hansen et al., 1994). Грин раст термодинамиче-
ски более стабилен, чем магнетит при особых условиях сре-
ды в первую очередь при наличии соответствующих анио-
нов. В ходе микробиологических опытов синтезируется 
смешанный сульфатно-карбонатный грин раст с межслоевым 
карбонатом, образующимся в результате дыхания бактерий 
(Fredrickson et al., 1998).  

В гидроморфных почвах грин раст образуется при частич-
ном окислении Fe(II). До этого двухвалентное железо в раство-
ре образуется при восстановлении Fe(III) минералов, прежде 
всего термодинамически неустойчивых гидроксидов: ферри-
гидрита Fe5HO8 ⋅ 4H2O, лепидокрокита γFeOOH (Usman et al., 
2012) и, возможно, фероксигита δFeOOH. Процесс этот эндо-
термический, источником энергии служит органическое веще-
ство. Процесс восстановления ускоряют бактерии Fe-
редукторы (Fredrickson et al., 1998; Kukkadapu et al., 2006). 

Зависимость от поступления свежего органического веще-
ства в почву подчеркивают Фебер и др. (Feder et al., 2005), от-
мечая, что образование фужерита в Западной Франции начи-
нается осенью после листопада, сопровождаемого дождями. 
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Оба эти фактора: переувлажнение почвы и обогащение орга-
ническим веществом – запускает процесс редукции лепидо-
крокита, после чего при частичном окислении Fe(II) образует-
ся фужерит, сохраняющийся до сухого летного периода. 

Процесс редукции Fe(III)-(гидр)оксидов изучают микробио-
логи, занимающиеся анаэробными бактериями в первую оче-
редь диссимиляционными железоредукторами (Roden, Urrutia, 
2002; Roden et al., 2000). Хорошо изучено действие бактерий 
Shewanella putrefaciens на биоредукцию гидроксидов железа: 
ферригидрита и лепидокрокита (Заварзина, 2001; Fredrickson et 
al., 1998; Ona-Nguema et al., 2002). Образование карбонатного 
грин раста изучали при биологической трансформации ферри-
гидрита с участием Shewanella putrefaciens в двух вариантах: 
при отсутствии фосфора и при его содержании в суспензии 
4 мМ (Kukkadapu, 2006). Эти бактерии в анаэробных условиях 
способствовали редукции ферригидрита до грин раста. Пути 
превращения грин раста при повышении парциального давле-
ния кислорода зависели от наличия в среде фосфатов. Без фос-
фатов из грин раста образуется магнетит. Фосфат же ингибиру-
ет образование магнетита и из грин раста образуется вивианит 
Fe3(PO4)2 ⋅ 8H2O (Hansen et al., 1994).  

Биологический фактор влияет не только на редукцию Fe(III)-
(гидр)оксидов, но и на дальнейшие окислительные процессы, 
способствуя образованию грин раста или препятствуя ему. 
В лабораторном опыте изучали пути трансформации лепидо-
крокита при наличии донора электронов и участии Shewanella 
putrefaciens в зависимости от концентрации бактериальных 
клеток в водной суспензии (Zegeye et al., 2010). В суспензии 
образуются агрегаты, состоящие из бактериальных клеток и 
частиц лепидокрокита. Трансформация лепидокрокита зависит 
не только от скорости редукции Fe, но и от плотности этих аг-
регатов. При высоких значениях отношения содержания клеток 
к содержанию лепидокрокита (>1×107 кл./ммоль) образуются 
плотные агрегаты, что способствует восстановлению лепидо-
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крокита в грин раст, а при низкой доли бактериальных клеток – 
образуется магнетит. Интерпретировать эти данные можно так: 
редукция лепидокрокита в грин раст активизируется в период 
значительной биологической активности почвы, чему способ-
ствует высокая влажность, достаточное количество органиче-
ского вещества и оптимальная температура. 

Fe(II)/Fe(III) двойные слоистые  
гидроксиды в минеральных почвах 

Хорошо изучены Fe(II)/Fe(III) двойные слоистые гидрокси-
ды оглеенной камбисоли легкосуглинистого состава (бурозем 
по российской классификации) в лиственном лесу вблизи г. 
Фужер в западной Франции. В сухой летний период почвен-
ный профиль полностью окислен и железо присутствует в со-
ставе гидроксида – лепидокрокита γFeООН (Trolard, Bourrie, 
2008). В дождливый осеннее-зимний период при избытке вла-
ги и достаточном поступлении органического вещества под 
влиянием анаэробных железоредукторов гидроксиды железа 
полностью или частично восстанавливаются, обогащая поч-
венный раствор ионами Fe2+. При поступлении с водой рас-
творенного кислорода Fe2+ частично окисляется до Fe3+, и они 
вместе с Mg2+ осаждаются в форме фужерита. 

Подробно изучали химический состав грунтовой воды. 
В зимний период у грунтовой воды реакция возрастает до рН 
8.1 (против рН 7.2 летом), т.е. вода обогащена ОН-группами 
(таблица 10).  

Активность катионов Mg2+ в воде камбисоли относитель-
но низкая: lg(Mg2+) =−3.7…−4.0. В воде камбисоли мало гид-
рокарбонатов lg(НСO3) =−6.4…−7.6 и сульфатов lg(SO4) = 
= −5.1…−5.6. В этих гидрохимических условиях зимой за 
счет совместного осаждения Fe3+ с Fe2+ и Mg2+ образуется 
слабоокисленный фужерит (гидроксильный грин раст).  

Иногда грин раст включает частицы лепидокрокита 
γFeООН. Такая ассоциация обнаружена в Фужере. Выявлен 
следующий профиль (Тrolard et al., 1997): под органическим 
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Таблица 10. Химический состав почвенного раствора и твердой 
фазы в камбисоли, содержащей грин раст (Feder et al., 2005) 

Компонент Раствор Компонент, 
 

Твердая фаза 
мМоль/кг  

рН 7.2–8.1 рН 4.1–5.2 
log(Fe2+) -4.7…-3.2 Fe2+/Fe3+  
log(Ca2+)  ΣFe 170–640 
log(Mg2+) -4.0…-3.2 Si 10500–13700 
log(HCO3

–) -7.6…-6.4 Al 820–1730 
log(Cl–) -3.2…-2.9   
log(SO4

2–) -5.6…-5.1   

 
горизонтом (0–15 см) располагается глеевый голубовато-
серый грин раст (5ВG6/1), а под ним лежит ярко-бурый 
(7.5YR5/8) окисленный горизонт на выветрелом граните. Гра-
ница между оглеенным, содержащим грин раст, и окисленным 
горизонтами изменяется сезонно и колеблется на глубине от 
40 до 100 см. Лепидокрокит сосуществует с грин растом, и оба 
минерала превращаются друг в друга согласно колебаниям 
уровня грунтовых вод. При вскрытии разреза фужерит быст-
ро, в течение получаса, окисляется (Feder et al., 2005).  

В поле изучение грин раста исключает вскрытие разреза, 
так как влияние кислорода воздуха приводит к быстрому 
окислению эфемера. Режимные исследования гидроморфных 
почв ограничиваются сбором косвенных показателей, в ос-
новном характеристик почвенной влаги: рН, ЕH, температу-
ры, химического состава воды с помощью погруженных 
вглубь почвы электродов. На основании этих физико-
химических показателей судят о сезонных минералогических 
превращениях соединений железа в оглееной почве. 

Портативный полевой мессбауэровский спектрометр поз-
волил с высокой точностью определять, как меняется содер-
жание фужерита во времени и пространстве (по глубине поч-
венного профиля). В горизонте Cg на глубинах от 15 до 106 
см получили картину изменения состава фужеритов за 16 ме-
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сяцев (Feder et al., 2005). Фужерит фиксировался зимой в пе-
риод длительных дождей, когда почва была насыщенна вла-
гой, летом при иссушении почвы вместо фужерита фиксиро-
вался лепидокрокит. Сезонные превращения Fe-минералов 
согласуются с флуктуацией уровня грунтовых вод, обеспечи-
вающего попеременно аэробные и анаэробные условия в 
почве. 

 Зимой, несмотря на наличие в частично окисленном гори-
зонте (на глубине до 50 см) ярких оранжевых пятен на сером 
фоне, других фаз, кроме фужерита, мессбауэровская спек-
троскопия не обнаружила (Feder et al., 2005), вероятно, из-за 
низкой точности определения – измерения в поле проводили 
без охлаждения образца. Но лабораторный анализ при силь-
ном охлаждении образцов выявил наличие лепидокрокита. 

Аналогично лабораторное изучение гидроморфной почвы 
из соседнего объекта Назин, расположенного в западной 
Франции, недалеко от Фужера, объяснило причину оранже-
вых пятен на сером фоне (Genin et al., 1988). В лаборатории 
при сильном охлаждении до 17 К на мессбауэровских спек-
трах помимо дублетов фужерита видны секстеты Fe(III)-
гидроксида, но не лепидокрокита, как в Фужере, а ферри-
гидрита. Величина сверхтонких полей Н = 491–503 кЭ для 
секстета S1 и Н = 441 кЭ для секстета S2. Очевидно, что фу-
жерит придает холодный серый оттенок (5BG6/1 поМансел-
лу) почвенной матрице, а в местах оранжевых пятен 
(7.5YR6/8–7.5YR5/8) цвет определяется оранжевыми ферри-
гидритом или лепидокрокитом, обладающим сильной пиг-
ментирующей способностью. 

Fe(II)/Fe(III) двойные слоистые  
гидроксиды в торфяных почвах 

Грин раст образуется также в органогенных почвах умерен-
ной зоны. Здесь его источником может быть сидерит FeCO3. 
Так, в торфяниках Белоруссии сидерит в исходном состоянии 
представлен белыми с желтоватым оттенком пластичными 
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массами с небольшим количеством кристаллов (Ковалев, 1985). 
Первые стадии окисления на воздухе сидерита (уже через 20–
30 мин) приводят к изменению цвета до серо-зеленого и обра-
зованию грин раста. Такой процесс идет в толще торфяника в 
условиях ограниченного окисления, например, при минерали-
зации торфа после сброса избыточных вод.  

В Полесье на периферии залежей дерново-болотных руд 
поверхностное ожелезнение имеет форму неправильных пя-
тен, полос или сплошь покрывает большие площади: в ряде 
белорусских торфяниках поверхностные красноцветные ох-
ры охватывают тысячи и десятки тысяч квадратных метров. 
Например, на участке Полыковичи недалеко от г. Могилев 
площадь болотных охр достигает 20 га. Покровные охры по-
чти всегда подстилаются мощными телами сидерита FeCO3. 
В профиле на границе поверхностных охр с массивом сиде-
рита образуются “корневые выступы”, состоящие из смеси 
сидерита и грин раста.  

Грин раст образуется под железистой красноцветной 
охрой и перемешен с сидеритом. Грин раст, сосуществую-
щий с сидеритом, более устойчив к окислению кислородом 
воздуха, и даже без применения мер предосторожности у 
этой смеси в лаборатории фиксируют (хотя и неполное) со-
хранение Fe2+. Отделить грин раст от частиц сидерита невоз-
можно. Зимой грин раст обезвоживается до магнетита. 

В качестве примера рассмотрим торфяную залежь Синюха 
в пойме р. Зуйка в Минской области Белоруссии (Ковалев, 
1985). Кроме грин раста, в общей минеральной массе торфа 
присутствуют зерна гетита, а также фитоморфозы магнетита. 
Пересчет данных химического состава тонкой фракции 
(<0.01 мм) на минералы в торфе дал следующие результаты: 
73% грин раста, 11% гидромагнетита, 14% фосфата железа и 
только 2% остаточного сидерита (Ковалев, 1985). Таким об-
разом, основная часть минеральной зеленой массы торфа со-
стоит из грин раста.  
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Таблица 11. Химический состав почвенного раствора и твердой 
фазы в торфянике, содержащем грин раст (Ковалев, 1985) 
Компонент Раствор Компонент  Твердая фаза, 

М/кг 
рН 6.05–6.60 Fe2+/Fe3+ 2595/2025 
log(Fe2+) -5.5…-3.2 ΣFe 4620 
log(Ca2+) -3.0…-2.8 Ca 950 
log(Mg2+) -3.5 Mg 240 
log(HCO3

–) -2.9…-2.3   
log(Cl–) -4.0…-3.6   
log(SO4

2–) -4.3…-3.3   

 
Химический состав грунтовой воды в болоте Белоруссии 

заметно иной, чем воды французской камбисоли (таблица 11).  
Летом в зоне окисляющегося сидерита в болоте в Мин-

ской области значения рН меньше, чем в камбисоли: 6.0–6.6 
(содержание в воде ОН-групп ниже). Имеются различия и 
составе ионов. В воде белорусского торфяника больше ак-
тивность магния: lg(Mg2+) = −3.5. Как указывалось, Mg2+ ста-
билизирует структуру грин раста. Еще более важно различие 
активности анионов. В воде белорусского торфяника боль-
шая концентрация гидрокарбонатов: lg(НСO3) = −2.9… 
−2.3. За счет окисления примеси сульфидов в воде белорус-
ского торфяника также велика активность сульфатов: lg(SO4) = 
−3.3…−4.3. Грин раст торфяников отличается незначительным 
участием анионов, кроме гидрокарбоната.  

Аппаратура 70–80 гг. прошлого века не давала возмож-
ность прямо идентифицировать грин раст. Ренген-
дифрактограммы показали рефлексы, обычные для гидрок-
сидов железа. Ковалев (1985) считает серо-зеленую мине-
ральную массу грин растом на основе косвенных признаков: 
1) цвета, 2) глубокого эндотермического эффекта на кривых 
дифференциального термического анализа в интервале 140–
160°C, отражающего потерю несвязанной воды в количестве 
34–45% от исходной массы, 3) значительного валового со-
держания Fe2+ (10.0%) против Fe3+ (14.5%). 
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Глава 9. ВЛИЯНИЕ ОКИСЛЕНИЯ Fe(II)  
НА СВОЙСТВА ВЫСУШЕННЫХ  

ГИДРОМОРФНЫХ ПОЧВ  

В почвоведении очень остро стоит проблема: насколько 
образец, изученный в лаборатории, адекватно отражает со-
стояние почвы in situ? Особенно важно установить, какова 
степень сохранности гидроморфных почв, для которых сухое 
состояние нетипично. Сомнений в сохранности свойств гид-
роморфных почвы много. Есть убедительные доказательства, 
что изменение газовой среды, влажности, температуры и 
освещенности необратимо изменяют высушенный образец 
почвы (Водяницкий, Минеев, 2016; Макаров и др., 2013; 
Genin et al., 1988; Rassmusen, Willems, 1981). 

Изымая образец из гидроморфной почвы, мы провоциру-
ем в нем различные окислительные процессы. Они захваты-
вают как неорганические вещества в восстановленном состо-
янии (в первую очередь двухвалентное железо), так и 
восстановленные фракции органического вещества, а также 
неустойчивую часть биоты.  

Наиболее серьезные следствия имеет окисление Fe(II). У 
гидроморфной почвы после высыхания меняются параметры 
мессбауэровских спектров железа, степень экстрагируемости 
Fe разными вытяжками, цвет (Genin et al., 1988; Stucki et al., 
2002; Водяницкий, Шоба, 2015). Одновременно при высуши-
вании меняется окислительный статус серы в сульфатных 
образцах: почва сильно подкисляется, сульфиды железа 
окисляются до оксидов (Красильников, Шоба, 1997). Есть 
данные о влиянии высушивания на окислительный статус 
других элементов с переменной валентностью, например, об 
изменении статуса хрома и марганца. 

Органическое вещество в высушенной почве минерализу-
ется, что очень сильно сказывается на результатах лабора-
торного анализа биоты и легкоэкстрагируемых фракций ор-
ганического вещества (Макаров и др., 2013).  
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Поскольку многие лабораторные методики не пригодны 
для анализа почвы во влажном состоянии, следует рассмот-
реть возможные артефакты и по возможности количественно 
оценить возникающие погрешности. Хотя наилучшее реше-
ние – анализировать почву при естественной влажности.  

Но внимательный взгляд на процесс высыхания может 
помочь в диагностике гидроморфных почв. Данный тезис 
будет обсуждаться ниже на примере изменения рН почвы и 
ее цвета. 

Изменение рН  

Одно из важных следствий окисления Fe(II) – изменение 
кислотности почв. Сравнение рН почвенного раствора с рН 
почвенной водной суспензии позволяет оценить влияние ла-
бораторного высушивания на величину актуальной кислот-
ности. Сопоставим величины рНраствор в почвенном растворе 
со значениями рНсуспензия в почвенной водной суспензии, раз-
ницу обозначим через δрН:  

δрН = рНсуспензия – рНраствор. 
Высушивание гидроморфной почвы меняет ее редокс ста-

тус: она становится окисленной. При этом сизый цвет глее-
вых ожелезненных горизонтов быстро (за несколько часов) 
превращается в бурый (Водяницкий, 2008), что связано с 
окислением эфемерных Fe(II)-минералов. Их окисление при-
водит к образованию Fe(III)-соединений, которые в водной 
суспензии частично образуют аквакомплексы трехвалентно-
го железа. 

Аквакомплекс трехвалентного железа в водной среде про-
являет свойства относительно сильной кислоты по следую-
щей реакции (Воробьева, 1995):  

Fe(H2O)6
3+ + H2O → Fe(H2O)5(OH)2+ + H3O

+, 
или в более простой форме: 

Fe3+ + H2O → Fe(OH)2+ + H+. 
Константа равновесия реакции (Каква Fe(III)), характеризую-

щая кислотные свойства аквакомплекса Fe(III), относительно 
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велика – 10-2.19. Значит, что данный аквакомплекс выступает 
как сильный донор протонов, более существенный, например, 
чем аквакомплекс алюминия, для которого Каква Al(III)=10-5.02 
(Воробьева, 1995).  

Таким образом, за счет высушивания гидроморфной поч-
вы повышается содержание Fe(III)-соединений, а при даль-
нейшем воздействии воды возможно образование акваком-
плексов трехвалентного железа, понижающих рН суспензии. 

Образование в лаборатории аквакомплекса Fe(III) воз-
можно за счет резервов Fe(II) в гидроморфной почве. Объем 
этих резервов оценим на качественном уровне. Резервы Fe(II) 
в гидроморфной почве могут быть большими, тогда величи-
на δрН < −2, или небольшими, тогда 0 < δрН > −2. В первом 
случае при больших резервах Fe(II) высока вероятность 
наличия в почве грин раста. Во втором, когда резервы Fe(II) 
в гидроморфной почве незначительны, грин раст в ней не об-
разуются, а Fe(II) представлены какими-то иными соедине-
ниями.  

Именение рН подтверждалось многократно. Приведем два 
примера с гидроморфными почвами, для которых величина 
δрН << 0 и δрН < 0.  

Примером первого случая может служить гидроморфная 
камбисоль на западе Франции (Feder et al., 2005). Здесь в те-
чение 1.5 лет вели наблюдения за температурой, величинами 
рН и EH и составом почвенного раствора. Авторы определяли 
также величины рН почвенных суспензий, приготовленных в 
лаборатории из образцов почвы, извлеченных с разных глу-
бин. Это позволяет сравнить величины рН почвенного рас-
твора на глубине 50–80 см со значениями рН водных суспен-
зий, полученных из образцов, взятых на той же глубине. 
Среднее значение рН почвенного раствора 7.42 ± 0.10, тогда 
как для водной суспензии всего 4.64 ± 0.21. В среднем вели-
чина δрН = 4.64 – 7.42 = −2.78. Таким образом, на основании 
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полевых исследований камбисоль из группы сильнокислых 
следует перевести в группу нейтральных.  

Примером второго случая может служить переувлажнен-
ные дерново-подзолистые почвы в Чашниковской пойме 
р. Клязьма (Добровольский, 1968). Имеются сопряженные 
данные о величинах рН почвенных суспензий и почвенно-
грунтовых вод. Так, в 1954−1956 гг. в пойменной дерново-
подзолистой почве в Чашниковской пойме р. Клязьма значе-
ния рН почвенной суспензии составляли 5.3−5.8, тогда как в 
почвенно-грунтовых водах на этом участке рН 5.7−7.4. Здесь 
в среднем δрН = −0.9, т.е. кислотность, полученная на осно-
вании лабораторного анализа, также оказалось завышенной, 
хотя отклонение (δрН) меньше, чем для французской кам-
бисоли.  

Очень яркая картина складывается в сульфатных почвах, 
содержащих сульфиды железа. Окисление пирита идет как за 
счет кислорода воздуха, так и за счет окисленного железа 
Fe3+ (Rassmusen, Willems, 1981; Burton et al., 2006):  

4FeS2 + 14O2 + 4H2O → 4Fe2+ + 8H+ + 8SO4
2−, 

4FeS2 + 14Fe3+ + 8H2O → 15Fe2+ + 16H+ + 2SO4
2−. 

Подробно кислотность исследована в маршевых сульфат-
ных почвах Австралии (Fitzpatrick, Self, 1997). Значения рН 
водных суспензий, приготовленных из влажных и высушен-
ных образцов маршевых почв (n = 9), резко различаются. Если 
у влажных образцов в среднем рН = 7.5 ± 0.30, то у высушен-
ных образцов в среднем рН = 3.8 ± 0.75. Разница δрН = −3.7 

В Нидерландах, где высока доля сульфатных почв, в 
настоящее время кислотность почв изучают, как правило, в 
почвенном растворе в полевых условиях. Анализ в Нидер-
ландах 124 образцов показал, что среднее значение рН в по-
ровой воде в увлажненной почве составляло 6.65 ± 0.54, а 
после осушения территории снизилось до 4.97 ± 1.33 
(Lucassen et al., 2002). Разница δрН = −1.7. Высушивание 
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сульфидных почв способно заметно снизить величину рН 
почвенного раствора сульфидных почв.  

Таким образом, представление о кислотности почвы, по-
лученные в лаборатории, на основании приготовленных поч-
венных суспензий, может существенно отличаться от кис-
лотности почвенного раствора в поле. В то же время данный 
артефакт может выполнять полезную диагностическую роль. 
Знак и величина δрН могут служить косвенными показателя-
ми наличия/отсутствия в гидроморфных почвах грин раста.  

Артефакты при химическом анализе железа  

Высушивание сильно влияет на содержание оксалаторас-
творимого железа Feокс по Тамму и на долю Fe(II) от валово-
го железа, определяемого с помощью мессбауэровской спек-
троскопии. Рассмотрим подробнее оба артефакта. 
Содержание Feокс. Реактив Тамма изначально рассматри-

вался как экстрагент «аморфных» соединений железа (Ари-
нушкина, 1970). Позже установлено, что реактив почти пол-
ностью растворяет ферригидрит, что потребовало 
расширенной трактовки действия реактива, к аморфным до-
бавили слабо окристаллизованные соединения железа (Genin 
et al., 1988; Водяницкий, 2001).  

Затем установлена очень важная особенность кислого ок-
салата аммония – резко повышать свою экстрагирующую 
способность в присутствии Fe(II) в почве (Blesa et al., 1987). 
По доле Feокс от всех свободных соединений железа, опреде-
ляемых в вытяжке Мера−Джексона, оценивают степень гид-
роморфизма (Schwertmann, Taylor, 1989). В ряде случаев от-
ношение Feокс : Feдит, получившее название критерий 
Швертмана, действительно различает в катене гидроморф-
ные разности от автоморфных. Особенно критерий Шверт-
мана бывает эффективным, если в гидроморфных почвах со-
держатся Fe(II)-минералы, устойчивые к окислению на 
воздухе, но растворяющиеся реактивом Тамма: сидерит, маг-
нетит, вивианит.  
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При химическом анализе гидроморфных почв в лаборато-
рии за счет окисления Fe(II) критерий Швертмана дает зани-
женное значение и перестает отражать степень гидромор-
физма почвы (Водяницкий, 2008). Для более точного 
определения Feокс нужно готовить суспензии кислого оксала-
та аммония с почвой исходной влажности. Тогда было бы 
интересно сравнить два значения Feокс: у влажной и высу-
шенной почвы; разница будет характеризовать степень гид-
роморфности почвы.  
Показатель окисленности железа. Другое следствие вы-

сушивания влажной почвы – завышенное значение показате-
ля окисленности железа Ко = Fe(III)/[Fe(II) + Fe(III)]. Значе-
ния Fe(III) и Fe(II) определяют в ходе мессбауэровского 
анализа почв в лаборатории. Но показатель Ко может быть 
завышен за счет высушивания образца. Распространенный 
мессбауэровский анализ высушенных почв стирает отличия 
гидроморфных почв от автоморфных разностей (Водяниц-
кий, 2008). Причина близости для них значений коэффици-
ента Ко в том, что анализируются высушенные почвы, сле-
довательно, он искусственно завышается.  

Между тем использование полевого мессбауэровского 
спектрометра показывает другую картину: резкое снижение 
показателя окисленности железа во влажный период года 
(Feder et al., 2005). Таким образом, для выполнения мессбау-
эровского анализа необходимо пользоваться приставками, 
допускающими съемку влажного образца гидроморфной 
почвы.  

Минерализация микробной биомассы  

Почвенная биота очень чувствительна к изменению 
водно-воздушного режима почвы. Смена иссушения увлаж-
нением изменяет дыхание почвы. Это явление подробно опи-
сано в 1958 г. Сейчас его именуют «эффектом Бирча» (Birch 
Effect) (Ross et al., 2001), оно установило влияние микробио-
ты на содержание лабильных форм органического углерода. 
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Эффект Бирча позволяет понять последствия смены процес-
сов иссушения–увлажнения  для временного варьирования 
содержания подвижных тяжелых металлов, поскольку их по-
движность – это во многом результат микробной активности 
или пассивности. 

Микробиологические артефакты наиболее ощутимы 
при высыхании в лаборатории переувлажненных почв. Оче-
видно, что процедуру лабораторного высушивания можно 
представить как крайнюю форму иссушения почвы в при-
родных условиях в ходе варьирования водно-воздушного 
режима.  

Подробно установлено влияние лабораторного высу-
шивания влажных горно-луговых альпийских почв на про-
цессы биогенной трансформации азота и углерода (Макаров 
и др., 2013). Высушивание кардинально меняет концентра-
цию лабильных соединений N и C и трансформирует микро-
биоту. После высушивания содержание экстрагируемых ор-
ганических соединений азота и углерода увеличивается 
(ΔСлаб > 0). Это увеличение происходит за счет минерализа-
ции микробной биомассы (ΔСмикр < 0). В почве альпийской 
лишайниковой пустоши ΔСмикр = −331 мг/кг, а ΔСорг = 
264 мг/кг. В почве гераниево-копеечникового луга ΔСмикр = 
−868 мг/кг, а ΔСорг = 552 мг/кг. Очевидно, что основная доля 
микробной массы минерализовалась до лабильных органиче-
ских соединений. 

Но потери углерода микробной массы несколько пре-
вышают прирост углерода лабильных органических соеди-
нений: часть микробной массы (от 20 до 36% Смикр) окисли-
лась до СО2. При этом можно допустить участие в окислении 
не менее двух акцепторов электронов: О2 и MnO2. Во втором 
случае в высушенной почве увеличивается содержание Mn2+, 
как продукта восстановления оксидов марганца (Водяниц-
кий, 2009).  
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Ингибирование хемолитотрофных  
Fe(II)-окисляющих бактерий  

Микробиологический анализ гидроморфных почв ослож-
нается. Так, возникают вопросы при выполнении стандарт-
ной процедуры: определения базального микробного дыха-
ния и субстрат-индуцированного дыхания. Эти показатели 
определяют по скорости выделения СО2 почвы, инкубиро-
ванной при 60% полной влагоемкости водой или раствором 
глюкозы. Отношение двух скоростей выделения СО2 пред-
ставляет удельное дыхание почвенных микроорганизмов. 
Очевидно, что данная методика ориентирована на выявление 
участия бактерий-органотрофов. Скорость изменения дыха-
ния очень сильно зависит от влажности, снижаясь по мере 
увлажнения (Xiang et al., 2008). Начиная с некоторой влаж-
ности, величина базального дыхания уменьшается почти до 
нуля. Но одновременно возрастает дыхание бактерий-
хемолитотрофов. Не случайно в методике зафиксировано 
конкретное значение влажности (60% полной влагоемкости). 

Хемолитотрофия – тип энергетического метаболизма, при 
котором ассимилируется энергия, освобождающаяся в ходе 
окисления химических субстратов. В число главных субстра-
тов хемолитотрофии входят железо и марганец (Пиневич, 
2005). Хемолитотрофные Fe(II)-окисляющие бактерии разви-
ваются только в гидроморфных почвах, содержащих восста-
новленное железо. Среди них бактерии Gallionella ferruginea, 
Acidithiobacillus ferrooxcidans, Leptospirillium ferro-oxcidans 
(Пиневич, 2005). Эта биологическая реакция идет без выде-
ления углекислого газа и не может фиксироваться вышеопи-
санными методиками базального микробного и субстрат-
индуцированного дыхания: 

4Fe2+ + O2 + 4H+ → 4Fe3+ + 2H2O. 
Значит, хемолитотрофные реакции не могут быть обнару-

жены при использовании вышеописанной методики. Оче-
видно, что высушивание почвы полностью исключает уча-
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стие этой группы бактерий, которая играет важную роль в 
исходной переувлажненной почве.  

Учет этой группы микроорганизмов решается микробио-
логами за счет использования особых методик отбора, хра-
нения и анализа переувлажненных почв и подводных осад-
ков (Lovley, 2001; Lovley, Phillips, 1988; Stuckey et al., 2015). 
Без этих мер предосторожности невозможно получить адек-
ватную информацию о микробном сообществе в переувлаж-
ненных почвах.  

Изменение цвета высушенных почв 

Как известно (Зайдельман, 1992; 1998; Классификация и 
диагностика…, 2004; World reference…, 1998), диагностика 
гидроморфных почв основана главным образом на их цвете. 
Оценка цвета в современной системе CIE-L*a*b* открывает 
новые возможности численной характеристики цвета почв. 
До последнего времени численные показатели цвета опреде-
ляли на лабораторном спектрофотометре у высушенных об-
разцов почвы.  

Однако при лабораторном анализе почв возникают свои 
трудности: во-первых, после высушивания оглеенных почв 
их цвет часто изменяется; во-вторых, в некоторых почвах по-
сле измельчения педов доля сизых кутан на их поверхности 
снижается за счет бурой внутриагрегатной массы, что 
уменьшает насыщенность почвы холодным тоном.  

В настоящее время начинают определять цвет почвы 
непосредственно в поле. Для этого используют портативные 
спектрофотометры (Водяницкий и др., в печати) или фото-
камеры (Кириллова, Силева, 2017).  

Высушивание гидроморфной почвы меняет редокс статус 
гидроморфной почвы: она становится окисленной. Легче 
всего отметить изменения в цвете минеральных горизонтов: 
характерный сизый цвет оглеенной почвы быстро сменяется 
бурым (Высоцкий, 1962; Козловский, Корнблюм, 1972; Пе-
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рельман, 1997). Эти изменения связаны с окислением Fe(II)-
минералов.  

Быстрое изменение цвета оглеенных почв после извлече-
ния образцов из разреза впервые отметил Г.Н. Высоцкий 
(1962), автор всемирно признанного термина «глей». В даль-
нейшем побурение глея на воздухе отмечали многие авторы 
(Зайдельман, 1992; Козловский, Корнблюм, 1972; Перельман, 
1997). Процесс быстрого побурения глея связан с окислени-
ем неустойчивых Fe(II)-соединений.  

Очень резко меняют свой цвет сульфатнокислые почвы. 
Влажные образцы черные (благодаря пириту), а у высушен-
ных появляется желтый цвет за счет гетита αFeOOH и ярози-
та KFe3(OH)6(SO4)2 или красно-бурый за счет ферригидрита 
2Fe2O3

.FeOOH.4H2O и шверманита Fe8O8(OH)6SO4 
(Fitzpatrick, Self, 1997).  

В первом приближении почвы будем делить на сильно- и 
слабоожелезненные, опираясь при этом на содержание не 
валового железа, а только его активной части – свободных 
соединений железа, участвующих в химических превраще-
ниях в ходе высушивания почв на воздухе (Водяницкий, Ма-
каров, 2016). По наблюдениям Э.А. Корнблюма, характер 
цветовых превращений глея зависят от содержания свобод-
ных, дитиониторастворимых соединений железа (Fe2O3)дит: 
выше или ниже 0.4% (Козловский, Корнблюм, 1972). У слабо 
и медленно меняющего цвет при высыхании глея – низкое 
содержание свободных соединений железа, извлекаемых 
дитионит-цитрат-бикарбонатом по Мера−Джексону: 
(Fe2О3)дит = 0.2−0.4% (Козловский, Корнблюм, 1972), что в 
3−8 раз меньше, чем в быстро буреющих почвах того же гра-
нулометрического состава (Feder et al., 2005). В дальнейшем 
в качестве граничного значения ожелезненности глея примем 
(Fe2О3)дит = 0.6%.  

В гидроморфных почвах разной степени ожелезненности 
различен и состав, и количество Fe-эфемеров. Посмотрим, 
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как меняется цвет после высыхания глеевой ожелезненной 
камбисоли в Фужере. В системе Манселла цвет влажного 
глеевого горизонта, содержащего грин раст, выражался как 
5ВG6/1 (Trolard et al., 1997). Через 1 ч на воздухе образец 
приобрел цвет 5Y6/4. Согласно схеме (Кириллова и др., 
2015), данные из системы Манселла перевели в систему CIE-
L*a*b*. Получили цветовые характеристики оглеенного го-
ризонта: L* = 61.7, a* = −5.2, b* = −0.6 и высохшего образца 
с палево-оливковым цветом: L* = 61.7, a* = −2.5, b* = 29.0 
(Водяницкий и др., в печати). Светлота образцов осталась без 
изменения, а средняя скорость изменения цветового тона за 
счет окисления грин раста составляла: для красноты Va = 1.6 
ч−1 и для желтизны Vb = 22.3 ч−1. Таким образом, окисление 
на воздухе грин раста (фужерита) выражается в быстром 
увеличении желтизны b* при сохранении значения светлоты 
L* и небольшом приросте красноты а*. Подчеркнем, что об-
разцы гидроморфной французской камбисоли с фужеритом 
обогащены свободными, несиликатными соединениями же-
леза: в слое 0−140 см среднее содержание (Fe2O3)дит = 1.5%, 
т.е. >0.6% (Feder et al., 2005).  

С меньшей скоростью буреют слабоожелезненные гидро-
морфные почвы. Проследить на глаз изменение цвета при 
высушивании слабоожелезненного глея (вероятно, лишенно-
го грин раста) невозможно. Оценить цветовые эффекты, со-
провождающие высыхание в поле этого глея, можно с помо-
щью полевых портативных спектрофотометров и 
спектрорадиометров. Появление таких приборов позволяет 
детально изучить изменение цвета медленно буреющего глея 
и ответить на следующие вопросы: меняется ли цвет слабоо-
железненного глея после изъятия из разреза, если на глаз его 
изменения не заметны? А если меняется, то с какой скоро-
стью? 

В связи с этим подробно анализировали толщу глея мощ-
ностью 45−50 см в профиле аллювиальной болотной пере-
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гнойно-глеевой почвы в Подмосковье (Водяницкий и др., в 
печати). Отдельно изучали образцы из верхнего и нижнего 
слоев глеевой толщи. Содержание (Fe2O3)дит низкое 
(0.33−0.55%) < 0.6%.  

Чтобы зафиксировать небольшие изменения цвета почвы, 
измеряли оптические спектры отражения как в краткосроч-
ных опытах в поле с образцами, непосредственно извлечен-
ными из разреза, так и в длительном опыте с высыханием 
глея при комнатной температуре до воздушно-сухого состо-
яния. Несмотря на отсутствие визуальных различий, инстру-
ментально выявлены определенные изменения светлоты и 
желтизны.  

Получены два вида кинетических зависимостей: при 
кратковременном полевом изучении и при долгосрочном 
лабораторном высыхании глея (Водяницкий и др., в печа-
ти). В последнем случае зависимость светлоты или желтиз-
ны от времени высыхания имеет логистическую форму: 
фиксируются два стационарных состояния светлоты и жел-
тизны и переходная область, где светлота и желтизна резко 
возрастают.  

В целом цвет слабоожелезненного глея меняется медлен-
но. Медленное пожелтение данного глея ставит под вопрос 
наличие в нем быстро желтеющего грин раста, характерного 
для более ожелезненных глеевых камбисолей. Действитель-
но, грин раст в глееватой французской камбисоли желтеет в 
8 раз быстрее подмосковного глея.  

Высыхание по-разному повлияло на скорость изменения 
цвета в верхней и нижней частях внешне однородной толщи 
глея, что отражает химическую (и, возможно, минералогиче-
скую) дифференциацию глееевой толщи. 

Полученные кинетические изменения цвета в ходе высы-
хания могут быть использованы для выявления генетических 
различий оглеенных горизонтов.  
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ЗАКЛЮЧЕНИЕ 

В минеральных почвах под влиянием переувлажнения 
происходят значительные изменения, в основном благодаря 
превращению соединений железа. Само оглеение оказывает-
ся неоднородным. Элювиальное оглеение (обезжелезнение) 
сопровождается выносом железа из профиля, при этом сни-
жается краснота почвы и увеличивается светлота.  

Напротив, редукционное оглеение в застойном режиме 
влажности выражается в накоплении Fe(II)-минералов, часто 
темноцветных; при этом уменьшается не только краснота, но 
и светлота почвы. Установлено, что в редукции Fe(III) при-
нимает участие не только биохимический механизм, но и 
биологический, при участии бактерий-железоредукторов. 
Это потребовало внесения изменения в формулировку про-
цесса оглеения.  

В почвах среднего и тяжелого гранулометрического со-
става редукционное растворение захватывает не только 
(гидр)оксиды железа, но и Fe(III) в решетке слоистых сили-
катов. Следует отличать оглеение в почвах с развитым окси-
догенезом, выражающееся в редукции (гидр)оксидов железа, 
от оглеения почв с неразвитым оксидогенезом, выражаю-
щимся в редукции Fe(III) в решетке слоистых силикатов.  

Для прогноза влияния увлажнения разработана методика 
оценки устойчивости почв к редукции Fe(III) на основе урав-
нения Ван Бодегома. Найдены границы применения данной 
методики: она пригодна только для почв с аккумулятивным 
распределением в профиле оксалаторастворимого железа.  

До недавнего времени при изучении гидроморфизма почв 
полностью господствовал морфологический подход: гидро-
морфный горизонт идентифицировали по сизому цвету. Сей-
час для диагностики гидроморфных горизонтов стараются 
привлекать химические, минералогические и лабораторные 
колориметрические методы анализа образцов.  
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Только новые методы позволят решить назревший вопрос 
о критериях и признаках почв разной степени и типа гидро-
морфизма. Внедрение в почвоведение новой оптической си-
стемы CIE-L*a*b* открывает в этом отношении широкие 
возможности.  

Важнейшая особенность гидроморфных почв – наличие 
Fe(II)-минералов. Они делятся на две группы в зависимости 
от устойчивости к окислению на воздухе. Устойчивые ми-
нералы: магнетит, сидерит, вивианит. Неустойчивые, обра-
зующиеся в период редукции Fe(II)-эфемеры. Их состав 
различен в сильно- и слабоожелезненных глеях. В сильноо-
железненном глее Fe(II)-эфемеры идентифицированы – в 
минеральных гидроморфных почвах они представлены 
Fe(II)/Fe(III) двойными слоистыми гидроксидами. Один из 
них, с анионом в виде гидроксилов, назван фужерит. Он 
крайне неустойчив и на воздухе быстро буреет за счет окис-
ления Fe(II). 

Гораздо меньше сведений о Fe(II)-эфемерах в слабооже-
лезненном глее. Эти Fe(II)-эфемеры также буреют на возду-
хе, но в разы медленнее. Тем не менее, высушивание в лабо-
ратории слабоожелезненного глея также необратимо влияет 
на его свойства.  

Нерешенных проблем остается много. Среди них надо от-
метить необходимость развивать технику анаэробного отбо-
ра образов, использовать такие модификации химического и 
минералогического анализа, которые позволяют сохранить 
элементы в низшей валентности. К сожалению, в настоящее 
время образцы в лабораторию поступают в частично окис-
ленном состоянии, а аэробная техника анализа, разработан-
ная для автоморфных почв, часто не пригодна для изучения 
гидроморфных объектов. В то же время количественный ан-
нализ изменений, происходящих при высыхании, может дать 
полезную информацию о Fe(II)-эфемерах, не выдерживаю-
щих окисление на воздухе.  



 
 

Другая важная проблема – изучить редукционные измене-
ния слоистых силикатов в оглеенных почвах. Здесь прогресс 
достигнут гораздо более скромный, чем при изучении 
(гидр)оксидов железа. Между тем изменения в структуре и 
свойствах слоистых минералов убедительно доказаны во 
многих микробиологических опытах с бактериями-ана-
эробами.  

Дальнейший прогресс видится в двух направлениях: раз-
работке лабораторных методик анализа влажных образцов 
почв и развитии инструментальной базы для анализа гидро-
морфных почв непосредственно в поле. В этом отношении 
имеются серьезные достижения. Например, использование 
полевого мессбауэровского спектрометра. Другой пример – 
определение изменения цвета глея в поле с помощью авто-
номных спектрофотометров и фотокамер сразу после вскры-
тия разреза.  

Полноценная диагностика переувлажненных почв – это 
вопрос будущего. Проблема – интересная и важная – ждет 
своих исследователей, особенно молодых почвоведов. 
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