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В обзорной статье, посвященной органическому веществу (ОВ) как показателю продуктивности 
вод, рассматриваются современные представления о его поступлении, трансформации и выходе из 
круговорота . Особое внимание уделено скоростям первичного продуцирования ОВ в различных 
экосистемах Мирового океана и поступлению ОВ со стоком рек . Описано, с помощью каких методов 
можно наиболее точно определить концентрации Сорг, Nорг и Рорг — основных элементов ОВ . Пока
зано распределение ОВ в океане между раствором, взвесью и осадком . Приводятся методы оценки 
потоков ОВ . Обращается внимание на роль коллоидных форм ОВ в поставке его из фотического 
слоя на дно . Показано, что в умеренных широтах основной формой экспортной продукции является 
растворённое ОВ . Описывается роль индивидуальных биохимических компонентов ОВ (главным 
образом белков, углеводов, липидов и нуклеиновых кислот) при оценке продуктивности популяций 
автотрофов и гетеротрофов, а также степени загрязнения той или иной акватории . Рассматриваются 
пути усвоения и преобразования ОВ в морской экосистеме . Приводятся оценки скоростей трансфор
мации и окисления ОВ, полученные с помощью соответствующих гидролитических и окислитель
новосстановительных ферментов . Такой обзор современной литературы позволил сделать вывод, 
что наиболее полная оценка продуктивности вод Мирового океана невозможна без биохимического 
мониторинга, основой которого является количественное изучение изменений ОВ и его биохимиче
ских компонентов, а также скоростей преобразования ОВ в разнообразных экосистемах Океана .

Ключевые слова: продуктивность океана, органическое вещество, биохимический и элементный 
состав, гидролитические и окислительновосстановительные ферменты .

введение

Биологическая продуктивность водной эко
системы характеризуется изменением биомас
сы сообщества её организмов за единицу вре
мени [Одум, 1986] . 

Экосистема Мирового океана, как и любая 
экосистема, включает в себя производителей 
органического вещества (ОВ) и его потреби

телей, т .е . автотрофные и гетеротрофные ор
ганизмы . Растительные и животные обитатели 
океана в процессе своей жизнедеятельности 
значительно меняют химический состав окру
жающей среды . 

Любое воздействие на морскую среду от
ражается на количестве и качестве ОВ . Ор
ганическое вещество в море — это интеграль
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ный показатель, величина которого в основном 
зависит от продуктивности вод, от соотноше
ния скоростей продукционнодеструкционных 
процессов и от величины стока . Количествен
ное и качественное изучение растворённого 
и взвешенного органического вещества (РОВ 
и ВОВ соответственно), изменчивости их 
концентраций, элементного и биохимическо
го состава во времени и пространстве, а также 
скоростей его преобразования необходимо для 
понимания процессов, формирующих и под
держивающих функционирование и продук
тивность морской экосистемы . 

Репрезентативными показателями содер
жания РОВ и ВОВ являются концентрации 
растворённого и взвешенного органического 
углерода (Сорг) соответственно, по их величи
нам можно оценить запасы ОВ и потенциаль
ную величину биологической продуктивности 
морской экосистемы . Измерения концентра
ций основных биохимических компонентов ОВ 
(белков, углеводов, липидов и нуклеиновых 
кислот) и их соотношений позволяют судить 
о происхождении, путях трансформации и пи
щевой ценности ОВ для высших трофических 
уровней данной экосистемы . 

Элементный и биохимический состав ОВ 
меняется в зависимости как от интенсивно
сти первичного продуцирования (ПП), так 
и от интенсивности преобразования ОВ вто
ричными продуцентами . Влияние физиче
ских и биологических изменений на метабо
лизм экосистемы легче проследить и оценить 
по индивидуальным биохимическим компо
нентам .

Преобразование ОВ осуществляется глав
ным образом с помощью ферментов — бел
ковых катализаторов, обладающих высокой 
каталитической активностью и специфично
стью . Ферменты катализируют специфические 
реакции, идущие в популяциях планктона, во 
фракции взвеси (микропланктон и ферменты, 
сорбированные на детрите), а также в осад
ке . Измерение активности соответствующих 
ферментов катаболизма во взвеси и осадке 
даёт возможность сравнить скорости и пути 
преобразования ОВ, скорости регенерации 
биогенных элементов и их оборачиваемость в 
продукционнодеструкционном цикле, а так
же оценить полноту использования вещества 

и энергии в метаболизме данной морской эко
системы . 

Главными процессами, определяющими 
цикл ОВ в Мировом океане, являются про
цессы его (1) поступления; (2) трансформации 
и (3) выхода из круговорота .

Основным источником ОВ в Мировом оке
ане является первичная продукция, при кото
рой, благодаря фотосинтетическим процессам 
в фотическом слое, из СО2 синтезируются ор
ганические соединения . Этот процесс опреде
ляет включение углерода и других биогенных 
элементов в биохимические циклы различных 
морских экосистем . ПП обуславливает ин
тенсивность обмена СО2 и О2 между океаном 
и атмосферой, оказывая воздействие на климат 
планеты . Поток ОВ в глубины океана и в осад
ки зависит от структуры сообщества фотиче
ского слоя и величины ПП в этом сообществе . 
По оценкам глобальная величина ПП в Ми
ровом океане возрастает (это связано с совер
шенствованием методик определения) — от  
(12–15)×109 т  С/год,  измеряемых 
в 1950е гг ., до (80–103)×109 т С/год в 
настоящее время [Виноградов и др ., 1996; 
Gosselin et al ., 1997] . Основные ошибки в 
оценках ПП связаны не только с методи
ческими трудностями её определения, но и с 
ошибками в оценках водных площадей разной 
продуктивности и с учётом временной измен
чивости их продуктивности . Наиболее продук
тивным в Мировом океане является шельф, ко
торый, составляя по площади приблизительно 
8 % от его поверхности, даёт около 30 % оке
анской ПП [Wollast, 1991] . Количество ОВ, 
поступающего с шельфа в глубины открытого 
океана, может быть на порядок больше, чем 
количество ОВ, поступающего из фотическо
го слоя [Bauer, Druffel, 1998] . В арктических 
и антарктических морях особо продуктивны
ми являются зоны у кромки льдов, ощутимый 
вклад в продуктивность также вносит их ледо
вая флора и обрастания нижней поверхности 
льда [Виноградов, Шушкина, 2001; Дружков 
и др ., 2001; Кузнецов, Шошина, 2003; Ishii et 
al ., 2002; Smith et al ., 1997] . Особо продук
тивными в океане являются также зоны апвел
лингов, зоны смешения вод разного генези
са и вихревые образования [Joint et al ., 2001; 
Aufdenkampe, Murray, 2002] . ПП в Мировом 
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океане также подвержена и большой сезонной 
изменчивости, которая в несколько раз мо
жет превосходить межгодовую изменчивость 
[Marty, Chiaverini, 1995], исключением яв
ляются тропические воды . М .Е . Виноградов 
[1996] показал, что существует квазиперма
нентность величины ПП в течение всех фе
нологических сезонов, она связана с тем, что 
океан как бы «дышит», и основная часть ПП 
образуется то в более высокоширотных, то в 
более низкоширотных районах . 

Таким образом, ежегодно в океане в резуль
тате первичного продуцирования образуется 
около 100×109 т Сорг . Наиболее важным яв
ляется вопрос, какую долю из этой продукции 
составляет так называемая новая, или экспорт
ная, продукция, создаваемая за счёт запаса 
биогенных элементов, а какую — продукция 
на рециклинге этих элементов . Экспортная 
продукция ответственна за снабжение пище
выми ресурсами сообществ глубинных сло
ёв и дна океана, определяя уровень развития 
донной фауны и захоронение Сорг в осадках . 
В разных морях соотношение между этими 
двумя компонентами ПП различно . В зонах 
интенсивного цветения новая продукция может 
составлять более 90 % общей ПП, тогда как 
в олиготрофных районах тропического океа
на она не превышает 5 % [Виноградов и др ., 
1996; Aufdenkampe, Murray, 2002] . 

Небольшой вклад в новообразованное ОВ 
океана даёт продукция хемосинтеза, которая 
составляет примерно 1 % от ПП фитопланкто
на . Однако в некоторых регионах наблюдали 
значимый вклад хемосинтеза в общую ПП . 
Например, величина продукции ОВ в процес
се хемосинтеза в районе гидротермальных по
лей СрединноАтлантического хребта сопоста
вима с фотосинтетической продукцией [Лейн и 
др ., 1997], а продукция хемолитоавтотрофных 
прокариотов во впадинах Готланд и Лендсорт 
Балтийского моря составляет около 30 % ПП 
фотосинтеза [Jost et al ., 2008] . В зоне же впа
дины Кариако (Карибский бассейн) хемосин
тез является значительным источником пер
вичнопродуцируемого ОВ — в зависимости 
от сезона за счёт хемосинтеза создаётся от 10 
до 33 % ПП [Taylor et al ., 2001] .

Основным источником поступления тер
ригенного ОВ в океан является речной сток и 

эоловый вынос . Ежегодно со стоком рек сюда 
поступает от 40×107 т Сорг до 74×107 т Сорг, 
причём на взвешенный Сорг приходится более 
40 % . Таким образом, сток с суши ежегод
но добавляет около 0,75 % ОВ к ПП океа
на . В зависимости от климата, состава почвы, 
по которой протекает река, и её водности ме
няется не только количество сбрасываемого 
ОВ, его биохимический состав и дальность 
его распространения, но значительно меняется 
и соотношение его растворённых и взвешен
ных форм [Romankevich et al ., 1999; Cauwet, 
2002; Dagg et al ., 2004] . Если в океане содер
жание ВОВ от РОВ составляет, как прави
ло, 1–10 %, то в речных водах концентрация 
ВОВ может в 2–4 раза превышать концен
трацию РОВ . Поступающее со стоком рек 
ОВ основное влияние оказывает на экоси
стему шельфа . Причём в эстуариях с незна
чительной силой прилива, где реки образуют 
дельты, большая часть принесённого взвешен
ного вещества осаждается в устье, тогда как 
в системах со значительными приливноот
ливными течениями происходит взмучивание 
осадков, и под действием приливных тече
ний ВОВ может переноситься вдоль шельфа 
на большие расстояния . РОВ, поступающее 
с реками, частично преобразуется и осажда
ется при смешении пресных и солёных вод, 
однако концентрация растворённого Сорг всег
да выше в эстуариях и примыкающих к ним 
прибрежных водах, чем в пелагиали . Просле
дить за распространением речного ОВ по ак
ватории моря довольно трудно, т .к . оно сразу 
же видоизменяется под воздействием целого 
ряда физических, химических и биологиче
ских факторов [Лисицын, 2010; McCallister 
et al ., 2006; Gordeev et al ., 2007] . Некоторое 
представление о его распространении может 
дать определение так называемых маркеров 
(для ОВ суши одним из основных маркеров 
являются фенолы лигнина), которые мало 
изменяются в процессе преобразования ОВ 
в морской экосистеме . Например, с помощью 
этого метода показано, что в поверхностных 
водах моря Лаптевых около 60 % РОВ име
ет терригенное происхождением, поступает со 
стоком р . Лены [Kattner et al ., 1999] . Здесь 
стоит также отметить большую роль прибреж
ных заливов и лагун в поставке свежесинтези
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рованного ОВ в экосистемы шельфа [Minor et 
al ., 2006; Middelburg, Herman, 2007] .

Тщательный анализ путей переноса и транс
формации терригенного ОВ в море показал, 
что основная масса и РОВ, и ВОВ, поступа
ющего с суши, очень быстро перерабатывается 
морской экосистемой, поскольку в растворён
ной и осаждённой фракции ОВ можно обнару
жить только следовые его количества [Hedges 
et al ., 1997] .

Таким образом, ОВ, приносимое реками, 
оказывает большое влияние на метаболизм 
экосистемы шельфа и круговорот углерода, 
азота и фосфора . 

В результате эолового выноса за год в Ми
ровой океан поступает около 17х107 т взвешен
ного Сорг, что в 34 раза ниже вклада речного 
стока . Однако если ОВ, поступившее со сто
ком рек, обогащает в основном шельфовые 
воды и перерабатывается микропланктоном, 
то ОВ, принесённое ветром, накапливается по 
большей части в глубоководных районах океа
на, где до 50 % его поступает в осадки . Эоло
вая пыль может переноситься на многие ты
сячи километров (тропосферный перенос) . С 
эоловой пылью в моря поступает как органи
ческий, так и неорганический углерод . Одна
ко, как правило, Сорг в них является домини
рующей фракцией углерода, на долю которой 
может приходиться более 50 % [Шевченко, 
2006] . 

Таким образом, ежегодно экосистемой Ми
рового океана перерабатывается и усваивает
ся более 110×109 т Сорг . Лишь незначительная 
доля (менее 0,35 %) поступает непосредственно 
в осадки, практически не участвуя в круговороте .

методы определения 
органичеСкого вещеСтва

Многообразие состава и свойств органиче
ского вещества, незначительная концентрация 
и сложность определения обусловливают не
достаточную изученность его распределения в 
природных водах . Значение исследований раз
личных форм ОВ (растворённое, взвешенное 
и осаждённое) ещё больше возросло в послед
нее время в связи с растущим антропогенным 
эвтрофированием водоёмов, которое наблю
дается сейчас в большинстве высокоразвитых 
стран .

Для того чтобы оценивать распределение и 
потоки ОВ в море с целью получения репре
зентативных данных необходимо максималь
но точно определять количество органического 
углерода (Сорг), азота (Nорг) и фосфора (Рорг) 
в растворе, во взвеси и в осадках, что является 
одной из острейших проблем морской химии .

Наиболее точным показателем содержа
ния растворённого, взвешенного и осаждённо
го ОВ являются концентрации Сорг в воде, во 
взвеси и в осадках соответственно . Для кор
ректного определения концентраций всех форм 
ОВ необходимо весь содержащийся в них 
углерод полностью окислить до СО2, предва
рительно удалив имеющийся в соответствую
щих пробах неорганический углерод . 

За последние 30 лет отечественными и за
рубежными авторами было предложено боль
шое количество методов окисления С орг, ко
торые условно можно разделить на три типа: 
метод сухого сжигания, метод мокрого сжи
гания и метод фотоокисления . По всем типам 
методов разработаны установки определения 
Сорг, различающиеся по чувствительности, 
степени автоматизации, продолжительности 
определения и т .д . Многие из них выпускают
ся промышленностью .

Ранее нами было установлено [Агатова и 
др ., 1996], что в сложных смесях, к которым 
относится и морская вода, определение рас
творённого Сорг (РОУ) методом окисления 
персульфатом и УФ по сравнению с методом 
высокотемпературного каталитического со
жжения (ВТКС) может давать значительное 
занижение его концентраций в зависимости 
от состава и физикохимических свойств этих 
сложных растворов . Механизм этого заниже
ния заключается в способности различных со
единений, растворённых в морской воде, при 
облучении УФ образовывать свободные ради
калы, которые могут далее инициировать по
лимеризацию входящих в эту смесь простых 
веществ [Peyton, 1993] . Исследования Ри
дала и Мура [Ridal, Moore, 1993] показали, 
что от 5 до 18 % растворённого Сорг, выделя
емого при культивировании некоторых видов 
морского фитопланктона, устойчиво к окис
лению персульфатом и от 15 до 27 % устойчи
во к окислению УФ . Авторы указывают, что 
этими методами в морской воде могут недоо
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цениваться концентрации не только высоко
молекулярных, но и низкомолекулярных со
единений . Очень важно, что в зависимости 
от стадии роста водорослей меняется степень 
устойчивости выделяемого растворённого Сорг 
к окислению . Определение растворённого Сорг 
в среде, в которой культивируются водоросли, 
методом ВТКС даёт более высокие результа
ты, чем определение методом мокрого сожже
ния с УФ . Причём степень различия зависит 
как от вида культивируемых организмов, так 
и от их физиологического состояния [Chen, 
Wangersky, 1993] . К тому же было показа
но, что в морской воде высокие концентрации 
хлоридов могут ингибировать окисление ОВ 
персульфатом, что может значимо занижать 
концентрации растворённого Сорг [McKenna, 
Doering, 1995] .

Метод ВТКС является более универсаль
ным . На значения, получаемые методом мо
крого сожжения, влияет слишком много факто
ров, главные из которых — строение и состав 
ОВ, его физикохимическое состояние и среда, 
способствующая или ингибирующая развитие 
свободнорадикальных реакций . Основным 
фактором, влияющим на репрезентативность 
данных, получаемых методом ВТКС, являет
ся получение бланковой воды с минимальным 
содержанием растворённого Сорг и точное уста
новление его остаточной концентрации в ней, а 
также вклад в ОВ легколетучих веществ . 

Интеркалибрация между различными лабо
раториями мира по определению растворённо
го Сорг, проводимая под руководством профес
сора Шарпа из США, показала, что только 
в 6 лабораториях применяли методы мокрого 
сожжения ОВ, в остальных 56 использовали 
метод ВТКС [Sharp et al ., 2002] . В интер
калибрации участвовало 62 лаборатории из 
17 стран . Таким образом, к концу девяностых 
годов прошлого века основная масса иссле
дователей ОВ для получения репрезентатив
ных данных при определении концентраций 
растворённого Сорг выбрала метод ВТКС . В 
это число входит и лаборатория гидрохимии 
ВНИРО, в которой с 1993 г . для определе
ния концентраций РОВ применяется метод 
ВТКС . 

При сравнении методов сожжения азотсо
держащих ОВ персульфатом, УФ и ВТКС, 

как в стандартных растворах, так и в морских 
водах различной солёности, пришли к выводу, 
что наиболее подходящими методами для опре
деления растворённого Nорг являются методы 
окисления персульфатом и ВТКС, результаты 
которых не только хорошо воспроизводимы, 
но и хорошо согласуются друг с другом . Ме
тод же окисления УФ либо совместно с пере
кисью водорода, либо с персульфатом даёт не 
только плохо воспроизводимые результаты, но 
и может занижать значения концентраций на 
5–40 % по сравнению с двумя вышеупомяну
тыми методами [Bronk et al ., 2000] . 

При определении растворённого Рорг также 
существует целый ряд аналитических проблем . 
Многие фосфоэфирные связи трудно подда
ются расщеплению и для этого требуются та
кие жёсткие методы их окисления, как метод 
ВТКС [Sharp, 2002] .

При определении ВОВ особо остро встаёт 
вопрос о фильтрации . Вопервых, очень важен 
размер пор фильтра, на который будет собрана 
взвесь, а вовторых, какой объём воды будет 
пропущен через этот фильтр . Оказалось, что 
при фильтрации довольно значительные ко
личества РОВ (5–10 % растворённого Сорг и 
2–10 % растворённого Nорг) могут сорбиро
ваться на фильтрах, искажая истинные концен
трации ВОВ, особенно в олиготрофных водах 
[Turnewitsch et al ., 2007] . 

В собранной на соответствующий фильтр 
взвеси определяют взвешенный Сорг и Nорг, 
как правило, после высокотемпературного со
жжения образца на CNHанализаторе . Сопо
ставление этого метода с методом окисления 
ВОВ персульфатом для получения соответ
ствующих окислов углерода и азота показа
ло равнозначность этих методов . Это позво
лило не только определять взвешенный Nорг 
и Рорг из одной пробы взвеси, собранной на 
фильтр, но и разработать метод одновремен
ного определения Сорг, Nорг и Рорг [Raimbault 
et al ., 1999] . Однако все те недостатки метода 
мокрого сожжения ОВ по сравнению с мето
дом ВТКС, которые указывались выше при 
разборе методов определения растворённого 
Сорг, остаются в силе и при определении кон
центраций взвешенного Сорг .

В донных осадках содержание Сорг, как пра
вило, определяют методом высокотемператур
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ного (900–950 °С) сжигания образца в токе 
кислорода . За последнее десятилетие всё чаще 
применяется метод ВТКС осаждённого ОВ . В 
качестве катализатора используют смесь окиси 
кобальта и платины [Stein, 2008] .

Таким образом, для определения концен
траций и растворённого, и взвешенного, и 
осаждённого ОВ в море всётаки предпочти
тельнее метод ВТКС, жёсткие условия ко
торого позволяют полностью разложить ОВ 
практически любой сложности до соответству
ющих окислов составляющих его основных 
элементов Сорг, Nорг и Рорг . 

раСпределение ов в море

Растворённое и взвешенное ОВ. Основ
ная масса ОВ в море находится в растворён
ной форме . По разным оценкам во всём Ми
ровом океане содержится от 0,6 до 2×1012 

т растворённого Сорг, тогда как содержание 
взвешенного Сорг не превышает 30×109 т Сорг . 
[Hedges, 2002] . Под фракцией ВОВ подраз
умевается фракция, которая не проходит че
рез фильтр с размерами пор 0,5–1,0 мкм (как 
правило, воду фильтруют через стекловолок
нистые фильтры GF/F) . ВОВ формируется 
из автотрофных и гетеротрофных клеток ми
кропланктона, клеточных остатков фито и 
зоопланктона, фекальных пеллет, приносится 
с терригенным стоком, а также образуется в 
результате сорбции РОВ на взвешенных ми
неральных частицах . Оставшееся после филь
трации через фильтры с такими размерами 
пор ОВ в растворе не является истинно рас
творённым веществом, т .к . в его состав входит 
фракция гетеротрофного и автотрофного пи
копланктона, а также коллоидные формы ОВ . 
В последние 10–20 лет на коллоидные формы, 
вклад которых в РОВ может достигать 50%, 
обращается особое внимание при изучении 
путей трансформации и переноса ОВ . Счита
ется, что коллоиды и образованные ими гели 
различной степени сложности являются пере
ходным состоянием ОВ между растворённой 
и взвешенной формами [Verdugo et al ., 2004] . 

Исследования пространственновременной 
изменчивости концентраций РОВ и ВОВ в 
океане показали очень большую неравномер
ность их распределения как по горизонтали, 
так и по вертикали . Однако можно выделить 

несколько основных закономерностей в рас
пределении ОВ, которые прослеживаются во 
всех исследованных областях Мирового оке
ана: 1) средние концентрации ОВ на шельфе 
выше, чем в пелагиали; 2) сезонные измене
ния концентраций ОВ происходят не только 
в фотическом слое, но и в глубинных слоях; 
3) для вертикального распределения и РОВ, 
и ВОВ характерны максимальные концентра
ции в фотическом слое, в слое скачка плотно
сти (особенно для ВОВ) и в придонном слое; 
4) профили вертикального распределения Сорг, 
Nорг и Рорг не обязательно совпадают, что за
висит от биохимического состава ОВ; 5) ко
личественная и качественная изменчивость 
распределения ОВ определяется гидрологи
ческими особенностями региона и биологиче
ской активностью его экосистем . В среднем по 
Мировому океану наибольшая изменчивость 
концентраций РОУ, Nорг и Рорг в пелагиали 
характерна для верхних 200 м (45–300 µМ 
Сорг; 3,5–10,5 µМ Nорг; 0,1–0,4 µМ Рорг со
ответственно), после 500 м и вплоть до боль
ших глубин эти концентрации, как правило, 
уменьшаются и варьируют в более узких пре
делах [Hansell, Carlson, 2002] . В Северном 
Ледовитом океане (СЛО) и в Тихом океане 
наблюдаются самые большие пределы колеба
ний концентраций РОУ [Агатова и др ., 2011; 
Tanoue, 1993; Doval, Hansell, 2000; Ander
son, 2002] . Большие запасы ОВ находятся и 
во льдах . В зависимости от местоположения и 
возраста ледового покрова концентрации Сорг 
во льду меняются от 125 до 333 µМ [Лапина 
и др ., 2011; Thomas et al ., 2010] . Для Север
ной Атлантики большая неоднородность рас
пределения концентраций Сорг характерна не 
только для верхнего 200метрового слоя, но и 
для глубинных слоёв . Это объясняется боль
шой гидрологической неоднородностью Север
ной Атлантики [Агатова и др ., 2008; Aminot, 
Kerouel, 2004] . В Центральной и Южной Ат
лантике пределы изменения концентраций Сорг 
намного меньше, как в поверхностных, так и в 
глубинных водах [AlvarezSalgado et al ., 2001] . 

Самые низкие пределы колебаний харак
терны для Индийского океана . В верхних слоях 
концентрации Сорг находятся в пределах 68–
73 µМ, а в нижних — в пределах 42–43 µМ  
[Doval, Hansell, 2000] . Для Южного океа
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на также отмечены низкие концентрации Сорг 
и небольшие пределы их колебаний . В верх
них слоях концентрации изменяются от 45 до 
102 µМ, в нижних — от 25 до 52 µМ [Doval 
et al ., 2002] . 

Трудно выделить какойлибо океан как по 
содержанию в его водах Nорг и Рорг, так и по 
пределам колебаний их концентраций . В ос
новном от фотического слоя ко дну РОВ обед
няется в 2–5 раз азотом и в 3–10 раз фосфо
ром [Bronk, 2002; Karl, Bjorkman, 2002] .

В шельфовых зонах и во внутриконтинен
тальных морях наблюдаются, как правило, бо
лее высокие концентрации и растворённого, и 
взвешенного Сорг, Nорг и Рорг, (особенно в верх
нем 200метровом слое), распределение кото
рых часто не подчиняется закономерностям, 
установленным для глубоководной части оке
ана . Например, наши исследования распреде
ления ОВ в Чёрном, Каспийском, Азовском, 
Белом, Баренцевом, Беринговом и Охотском 
морях показали, что самые большие запасы ОВ 
характерны для Чёрного и Каспийского мо
рей . Однако если в прибрежной зоне Чёрного 
моря концентрации ОВ находятся в пределах  
250–750 µМ Сорг, повышаясь от Кавказско
го к Болгарскому шельфу (максимальные кон
центрации на поверхности обусловлены влия
нием стока р . Дунай), а высокие концентрации 
(833–1000 µМ Сорг) наблюдаются в пелаги
али, то в экосистемах Каспия самые высокие 

концентрации Сорг (до 1600 µМ) характер
ны для прибрежных зон . В Белом море мак
симальные концентрации Сорг зафиксированы 
в Двинском заливе (до 1892 µМ) и связаны 
с поступлением сюда вод р . Северной Дви
ны . В другие заливы Белого моря (Онежский 
и Кандалакшский) реки приносят в 3–5 раз 
меньше ОВ . В Белом море наблюдается самый 
большой диапазон колебаний концентраций 
Сорг . В отличие от Белого моря в водах других 
арктических и субарктических морей концен
трации Сорг изменяются в более узких пределах 
(табл . 1) . Как для вышеперечисленных, так 
практически и для всех исследованных морей 
предельно высокие концентрации ОВ харак
терны в основном для эстуариев [Романкевич, 
Ветров, 2001; Агатова и др ., 2005; Агатова и 
др ., 2012; Agatova, Sapozhnikov, 1998; Amon, 
Spitzy, 1999; Borsheim, Myklestad, 1997] .

Вертикальное распределение Сорг, Nорг и 
Рорг разнообразно, однако можно выделить два 
основных типа этого распределения: равно
мерное уменьшение концентрации с глубиной 
и значительные колебания этой концентрации 
в столбе воды . Для второго типа распределе
ния ОВ характерно наличие двух максимумов 
в верхних слоях (второй, как правило, нахо
дится на границе фотического слоя) и одно
го или двух максимумов в слое 200–600 м, а 
также в придонном слое . Максимальные со
держания и взвешенного и растворённого ОВ 

Таблица 1 . Пределы изменения концентраций растворённого и взвешенного Сорг в различных морях России

Название моря Концентрация растворённого  
Сорг,    µМ Концентрация взвешенного Сорг, µМ

1 Азовское море 533–991 41–506
2 Чёрное море 250–1000 8,3–125
3 Каспийское море 416–1666 5,8–97,5
4 Белое море 83–1891 4,2–60,8
5 Берингово море 100–500 25,0–91,6
6 Охотское море 98–700 0,83–62,5
7 Норвежское море 53–533 3,3–53,3
8 Баренцево море 97–450 2,5–19,2
9 Карское море 93–950 3,9–64,5
10 Море Лаптевых 167–667 1,1–12,2
11 ВосточноСибирское море 67–205 1,2–9,7
12 Чукотское море 125–250 1,8–8,2
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в фотическом слое совпадают с максимумами 
содержания хлорофилла, тогда как глубинные 
максимумы содержания ОВ обусловлены, ве
роятно, скоплением бактериопланктона [Azam, 
1998] . Вертикальные профили Сорг, Nорг и Рорг 
не всегда совпадают . Особенно большие раз
личия характерны для шельфовых вод со зна
чительной антропогенной нагрузкой . Неод
нородное и часто находящееся в противофазе 
распределение Сорг, Nорг и Рорг обуславливает 
и очень большие колебания в величинах моляр
ных отношений C/N и C/P . Как правило, для 
ВОВ значения этих отношений практически 
равны классическому отношению Редфиль
да — 106С:16N:1Р, тогда как для РОВ эти 
величины колеблются в очень широких преде
лах [Kahler, Koeve, 2001], особенно величины 
отношения C/P, которые могут различаться 
больше чем на порядок . Если акватория не ис
пытывает большой антропогенной нагрузки, то 
в фотическом слое при интенсивном первичном 
продуцировании значения C/N и C/P близки 
к классическим значениям . По мере потребле
ния и преобразования при погружении в более 
глубокие слои это первичнопродуцированное 
ОВ обедняется и азотом, и фосфором (особен
но фосфором), что приводит к значительному 
росту величин как C/N, так и C/P . Счита
ется, что по величине этих отношений можно 
судить об устойчивости ОВ к бактериально
му разложению . Для стойкого вещества зна
чение отношения C/N изменяется в пределах 
14–20, а величина отношения C/Р превыша
ет 400 [Bronk, 2002; Karl, Bjorkman, 2002] . 
Однако многолетние наблюдения за измене
нием элементного состава РОВ в фотическом 
слое на станции «АЛОХА» показали, что 
за период 1993–1999 гг . концентрации рас
творённого Сорг и Nорг значительно выросли, 
при этом концентрации растворённого Рорг 
остались неизменными . Это привело к боль
шим отклонениям величин С:N:Р отношений 
от классического, в 1999 г . эта величина равня
лась 478:29:1 . Такие изменения в РОВ иссле
дователи связывают с изменением структуры 
планктонного сообщества в результате кли
матических колебаний [Church et al ., 2002] . 
Эксперименты, проведённые в мезокосмах в 
Норвежском фьорде, подтвердили, что и в но
восинтезированном РОВ значения C/N могут 

колебаться от 40 до 100, а C/Р — превышать 
500, в зависимости от состава популяции фи
топланктона и обеспеченности её при фотосин
тезе азотом и фосфором [Conan et al ., 2007] . 

Органическое вещество в морских осад-
ках. Ежегодно около 3 % поступающего в Ми
ровой океан разными путями ОВ достигает его 
дна . Однако захоранивается в осадках, т .е . вы
ходит из круговорота, приблизительно десятая 
часть поступившего Сорг . Причём в пелагиали 
захоранивается в 10–20 раз меньше ОВ, чем 
в шельфовой зоне . Таким образом, основная 
масса поступившего на дно вещества служит 
источником энергии для бентосных организ
мов, перерабатывается в процессе метаболиз
ма донных сообществ, а интенсивность этого 
метаболизма определяет интенсивность обмена 
«вода — дно» и обратного потока биогенных 
элементов уже в основном в минеральной фор
ме . Важную роль в этом процессе играет РОВ 
поровых вод . Как правило, концентрация Сорг 
и Nорг в поровых водах на порядок выше кон
центрации этих элементов в придонной воде . 
Процесс накопления Сорг в осадках зависит от 
сочетания многообразных факторов, основны
ми из которых являются интенсивность пер
вичного продуцирования в регионе, терриген
ные поступления, глубина залегания осадка, 
его структура, интенсивность потребления ОВ 
в столбе воды на разных трофических уровнях 
и интенсивность метаболизма донных сооб
ществ [Burdige, 2002] . 

Интересно, что при одинаковой средней 
скорости накопления Сорг в пелагиали Тихий 
океан по абсолютной массе Сорг в осадках 
практически в 2,5 раза беднее Атлантического 
и в 1,5 раза беднее Индийского, хотя скорость 
поступления Сорг на дно последнего в 1,5 раза 
ниже . Самые большие концентрации ОВ (бо
лее 2 % Сорг на сухое вещество осадка) харак
терны для осадков приконтинентальных шель
фов и внутренних морей [Ветров, Романкевич, 
1997] . 

биохимичеСкий СоСтав 
органичеСкого вещеСтва в море

Биохимический состав ОВ позволяет су
дить о происхождении этого вещества и о его 
трансформации в морских экосистемах . К на
стоящему времени известны тысячи различ
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ных соединений, образующих морское ОВ . В 
морских биохимических исследованиях с од
ной стороны особое внимание уделяется так 
называемым основным биохимическим компо
нентам, к которым относятся углеводы, белки, 
липиды и нуклеиновые кислоты [Aluwihare, 
Repeta, 1999; Benner, 2002], а с другой сторо
ны — биомаркерам, т .е . веществам, которые 
вырабатываются только определённой группой 
организмов и по которым можно проследить 
за судьбой ОВ в процессе его метаболизма в 
морской экосистеме .

Углеводы являются основным продуктом 
первичного продуцирования ОВ, которые за
тем преобразуются в другие биохимические 
компоненты в результате клеточного метабо
лизма фитопланктона и метаболизма всей мор
ской экосистемы [Myklestad, Borsheim, 2007] . 
Отмечена сильная корреляция между количе
ством взвешенных углеводов и биомассой фи
топланктона, а также между интенсивностью 
ПП и количеством растворённых углеводов . 
Поэтому количественное изучение распреде
ления углеводов во времени и пространстве 
даёт представление об интенсивности первич
ного продуцирования и изменении запасов ве
щества и энергии в процессе трансформации 
ОВ в океане . 

Как правило, основным компонентом 
РОВ, особенно в фотическом слое, являются 
углеводы, как свободные (моносахара), так 
и связанные (полисахариды и олигосахара), 
концентрация которых подвержена довольно 
значительным сезонным колебаниям, состав
ляя от 10 до 70 % растворённого ОВ [Агато
ва и др ., 2012; Benner, 2002] . В зонах интен
сивного первичного продуцирования углеводы 
находятся главным образом в форме полиса
харидов (70–94 %), богатых галактозой и де
зоксисахарами [Benner, 2002] . Однако в зави
симости от состава популяции фитопланктона в 
экссудатах могут преобладать кислые полиса
хариды, устойчивые к бактериальному разло
жению [Aluwihare, Repeta, 1999] . В эстуариях 
были выделены полимеры углеводов разноо
бразных размерных групп . Причём большие по 
размеру были обогащены аминосахарами, де
зоксисахарами и метилированными сахарами, 
тогда как основной составляющей более мел
ких полимеров были гексозы . В свою очередь 

полимеры гексоз различались и по размеру и 
по распределению в столбе воды [Minor et al ., 
2006] . 

На изменение концентрации углеводов по 
вертикали влияет интенсивность продукци
онных и деструкционных процессов в столбе 
воды . В основном показано, что концентра
ция их в глубинных водах в 2–3 раза ниже, 
чем в фотическом слое [Benner, 2002] . Одна
ко для некоторых районов СЛО, Баренцева, 
Берингова и Охотского морей было отмечено 
увеличение растворённых углеводов с глуби
ной в 1,5–3 раза [Агатова и др ., 2011] . Об
щим для этих вод было то, что они находились 
в местах выхода газогидратов, и наблюдаемая 
высокая концентрация растворённых углеводов 
в глубинных слоях (до 6 мг/л) связана с рас
пространением здесь углеводоподобных поли
меров альдегидов и кетонов метанового ряда . 
Таким образом, если в фотическом слое кон
центрация углеводов в РОВ зависит главным 
образом от интенсивности ПП, то в глубинных 
слоях высокие значения концентрации могут 
указывать на наличие газонефтеносных райо
нов в данной акватории . 

Интенсивность продукционнодеструк
ционных процессов влияет и на соотношение 
между растворёнными и взвешенными углево
дами . Так, в местах интенсивного фотосинте
за и большой биомассы микрофитопланктона 
концентрация взвешенных углеводов состав
ляет 10–30 % от концентрации растворён
ных . Когда же скорость деструкции превыша
ет скорость ПП, а также в глубинных водах, 
концентрация взвешенных углеводов состав
ляет 0,5–2 % от концентрации растворённых . 
Взвешенные углеводы в фотическом слое мо
гут увеличиваться не только за счёт увеличе
ния биомассы автотрофного микропланктона 
во время цветения, но также могут образовы
ваться в результате интенсивного перемешива
ния из растворённых полимеров сахаров, вы
деляемых при фотосинтезе [Zhou et al ., 1998] . 

Главным поставщиком углеводов из фотиче
ского слоя в глубинные слои и в осадок является 
фракция взвеси [Benner, 2002] . Наибольшей 
сорбционной способностью и способностью к 
коагуляции обладают кислые полисахариды, 
поэтому одной из основных форм углеводов в 
осадках могут быть их ацильные производные . 
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Как правило, наряду с белком, углеводы со
ставляют основную долю в осаждённом ОВ . 
Их содержание в ОВ осадка может изменять
ся от 25 до 85 % . Причём вклад углеводов в 
осаждённое ОВ равномерно уменьшается от 
поверхности осадка до слоя 25 см . Эта зако
номерность проявляется в той или иной мере 
в осадках как шельфа, так и пелагиали на всех 
широтах и, повидимому, связана с разными 
скоростями потребления углеводов микробен
тосом в придонной воде, на поверхности и в 
более глубоких слоях осадка [Агатова и др ., 
2012; Bauerfeind et al ., 1994; Colombo et al ., 
1996] . 

Белок и свободные аминокислоты (АК) 
являются соединениями, определяющими за
пасы Nорг в морской экосистеме . Основным 
компонентом (65 %) средней фракции морско
го планктона является белок [McCarthy et al ., 
2004] . Поэтому концентрация белка может 
дать представление о количестве гетеротро
фных организмов — главных трансформато
рах как автохтонного, так и аллохтонного ОВ . 
Например, для различных вод Чёрного моря 
(пелагиаль, шельф, континентальный склон, 
фотический слой) отмечена сильная положи
тельная корреляция между содержанием взве
шенного белка и биомассой микропланктона, 
так же как между содержанием растворённого 
белка и биомассой пикопланктона [Агатова и 
др ., 2001] . 

Если основным биохимическим компонен
том РОВ являются углеводы, то белок явля
ется основным биохимическим компонентом 
ВОВ . Правда, при интенсивном первичном 
продуцировании доля углеводов во взвеси воз
растает и становится соизмеримой с белком . 
Максимальные концентрации взвешенно
го белка характерны для поверхностных вод, 
а также для вод в слое пикноклина и в зоне 
шельфа, где не только идёт интенсивное ПП, 
но и развивается много микрогетеротрофов на 
аллохтонном ОВ . Как правило, в этих водах 
отмечаются и увеличенные концентрации рас
творённого белка, связанные, скорее всего, с 
увеличением биомассы пикопланктона, а не с 
увеличением количества истинно растворённо
го белка . 

Свежесинтезированное РОВ быстро ути
лизируется гетеротрофным бактеропланкто

ном, что приводит к изменению биохимиче
ского состава этого РОВ, не только за счёт 
потребления легкоусвояемых нейтральных 
сахаров, но и за счёт потребления глутамино
вой кислоты и глутатиона . Поэтому по отно
сительному количеству нейтральных сахаров и 
по аминокислотному составу РОВ (увеличе
ние вклада свободных аминокислот вообще и 
Dаминокислот в частности) можно говорить 
о степени трансформированности ОВ [Simon, 
Rosenstock, 2007] . 

В поверхностных водах обнаружен ещё 
один механизм накопления белка . При силь
ной радиации высокомолекулярные ОВ распа
даются на более простые соединения, которые 
быстро усваиваются бактеропланктоном, спо
собствуя увеличению его биомассы и численно
сти, что приводит к повышению концентраций 
как взвешенного, так и растворённого белка . 
Особенно этот механизм важен в прибрежных 
водах при усвоении экосистемой аллохтонно
го ОВ . Однако в целом ряде случаев сильная 
радиация может подавлять жизнедеятельность 
популяции бактеропланктона в поверхностных 
морских водах [Mopper, Kieber, 2002] . 

Белки, полипептиды и аминокислоты явля
ются главными поставщиками Nорг для бенто
са . Их вклад в общий пул Сорг и Nорг мало из
меняется от поверхности до дна [Агатова и др ., 
2012; Kiriakoulakis et al ., 2001] .

Белки и полиаминокислоты легко и прочно 
сорбируются на глинистых частицах и на по
верхности осадков . Наряду с углеводами бел
ки составляют основную долю ОВ в осадках, 
причём, в отличие от углеводов, вклад белка в 
ОВ практически равномерно увеличивается от 
поверхности осадка до слоя 25 см (в среднем 
от 20 до 40 %) . Такое увеличение может быть 
связано как с накоплением биомассы мейо и 
микробентоса в толще осадка, так и с интен
сивным гидролизом белков и полипептидов 
на границе «вода — дно», что обуславливает 
большую скорость противопотока растворён
ного Nорг, т .е . удаление его с поверхности осад
ка [Агатова и др ., 2012; Fabiano, Danovaro, 
1998] .

Нуклеиновые кислоты (НК) и азоти-
стые основания типа пуринов и пиримидинов, 
помимо белка и аминокислот, вносят большой 
вклад в содержание взвешенного и растворён
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ного Nорг . НК — важный поставщик не толь
ко Nорг, но и Рорг . Оборот НК в экосистеме 
водоёма происходит очень быстро (в течение 
3–6 ч .), поэтому даже при небольшом отно
сительном содержании в ОВ их вклад в круго
ворот азота и фосфора очень велик [Jones et al ., 
1995] . В результате биохимических исследова
ний экосистем северных и южных морей Рос
сии лабораторией гидрохимии ВНИРО было 
показано, что высокое содержание растворён
ных и взвешенных НК (10–18 % от ОВ), пре
вышающее содержание белка, характерно для 
мест интенсивного нереста гидробионтов [Ага
това и др ., 1998; Агатова и др ., 2012; Agatova, 
Sapozhnikov, 1998] . В пелагиали Чёрного моря 
в переходной зоне от кислорода к сероводороду 
концентрации растворённого белка становятся 
ниже, чем концентрации НК . Это указывает 
на скопление в данной зоне микропланкто
на и предполагает его активное размножение, 
поскольку при размножении бактериальных 
клеток значительно увеличивается доля НК в 
РОВ и ВОВ . 

НК могут сорбироваться на взвеси и посту
пать в глубинные воды и в осадок, где усва
иваются глубоководными микроорганизмами 
[Vanucci et al ., 2001] .

Концентрация НК и азотистых оснований 
в осадках отражает их концентрацию в столбе 
воды . Как правило, наибольшие концентра
ции характерны для верхнего деятельного слоя 
осадка [Агатова и др ., 2012] .

Липиды — самый разнообразный по 
структуре и функциям класс биохимических 
соединений . Существует более 10 типов ли
пидов, различающихся по своему химическо
му строению . Наиболее широко распростра
нёнными являются триацилглицеролы, воска, 
фосфоглицериды, стеролы и их эфиры с жир
ными кислотами . К фракции липидов относят 
и разнообразные углеводороды . Такой широ
кий спектр химических соединений объединяет 
одно общее свойство — они не растворимы в 
воде, а растворимы только в полярных раство
рителях . В морской среде обнаружены практи
чески все типы липидов как биотического, так и 
абиотического происхождения [Nordback et al ., 
1998] . Благодаря большой химической устой
чивости своей основной структуры липиды мо
гут служить не только маркерами эволюции и 

преобразования ОВ в морской экосистеме, но 
и трассерами поступления и распространения 
аллохтонного ОВ [Cauwet, 2002] . За послед
ние десятилетия усовершенствовались методы 
разделения и определения различных классов 
липидов, что позволило выделить индивиду
альные липиды, характерные для фито, зоо, 
бактериопланктона и рыб . При анализе рас
пределения липидов в морской среде это даёт 
возможность не только проследить за ролью 
тех или иных биологических процессов в фор
мировании ОВ, но и оценить роль динамиче
ски активных зон в распределении этого ОВ 
[Gerin, Goutx, 1994] . 

Общие липиды, наряду с углеводами, вно
сят большой вклад в РОВ (до 20 %) . Особен
но это характерно для ОВ северных морей . На 
бровке шельфа Арктического бассейна осенью 
концентрация растворённых липидов в фоти
ческом слое в 1,5–3 раза превышала концен
трацию растворённых углеводов . Здесь же 
и в ВОВ содержание липидов сопоставимо 
с содержанием белка [Агатова и др ., 2011] . 
Большой вклад липидов в ОВ высоких ши
рот можно объяснить тем, что на этих широ
тах все макро и микрообитатели обогащены 
жирами по сравнению с обитателями умерен
ных широт . В результате жизнедеятельности 
этих гидробионтов значительное количество 
липидов выделяется в воду, где долгое время 
может сохраняться благодаря устойчивости к 
разложению . Например, в Норвежском море 
повышенные концентрации липидов зареги
стрированы в зоне мезомасштабных вихрей, 
где наблюдаются большие скопления скум
брии и идёт её интенсивный промысел [Ага
това и др ., 2001] . С другой стороны, большая 
антропогенная нагрузка на шельф Болгарии 
приводит к тому, что доля липидов также пре
вышает долю углеводов в РОВ, и резко уве
личивается их концентрация в ВОВ [Agatova, 
Sapozhnikov, 1998] . Вертикальное распреде
ление общих липидов очень разнообразно как 
в пределах одной акватории, так и по океану 
в целом . Оно подвержено большому сезонно
му влиянию [Агатова и др ., 2012; Wakehem 
et al ., 2002] . Отмечается и довольно большая 
межгодовая изменчивость не только абсолют
ных и относительных концентраций липидов в 
ОВ, но и их вертикальных профилей [Агатова 
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и др ., 1998; Skerratt et al ., 1995] . Это связа
но с сезонными изменениями интенсивности 
продукционных и деструкционных процес
сов, с изменением структуры сообщества, что 
определяет преимущественный синтез тех или 
иных классов липидов и скорости их утилиза
ции разными трофическими уровнями морской 
экосистемы . Например, многолетние исследо
вания сезонной изменчивости разных классов 
липидов в Антарктике показали, что во время 
интенсивного цветения диатомового фитоплан
ктона в фотическом слое преобладают поляр
ные липиды, большой вклад в которые вносят 
полиненасыщенные жирные кислоты . По мере 
затухания цветения диатомовых и развития 
бактериопланктона возрастает концентрация 
С30 — стеролов [Skerratt et al ., 1995] . Интен
сивное цветение водорослей в маргинальных 
ледовых зонах арктических морей приводит 
к накоплению триглицеридов в ВОВ . Кон
центрация и состав липидов в клетке меняет
ся не только в зависимости от её физиологи
ческого состояния, но и от внешних условий, 
главными из которых является температура и 
освещённость . При изменении этих условий 
в среде обитания меняется не только количе
ство и качество внутриклеточных липидов, но 
изменяется концентрация и состав липидов в 
клеточных экссудатах . В водах с низким со
держанием кислорода и в анаэробных водах 
особое значение приобретают низкомолеку
лярные жирные кислоты, такие как уксусная, 
пропионовая и масляная, которые являются ос
новными продуктами анаэробного разложения 
ОВ . Концентрация их может значительно из
меняться в зависимости от насыщенности вод 
кислородом [Wu, Scranton, 1994] . 

Таким образом, фракция общих липидов 
в столбе воды может претерпевать большие 
количественные и качественные изменения . 
Синтезированные фитопланктоном полярные 
липиды вместе с полисахаридами легко обра
зуют коллоидные мицеллы, липидная фракция 
в которых состоит в основном из свободных 
жирных кислот, фосфолипидов и углеводоро
дов [Liu et al ., 1998] . Свободные жирные кис
лоты образуются в результате микробиологи
ческого разложения более сложных липидов, 
фосфолипиды являются остатками клеточных 
мембран, а углеводороды сорбируются коллои

дами из раствора . Липиды — это биомаркеры, 
синтезированные фитопланктоном, они дают 
возможность не только проследить за транс
формацией ОВ в столбе воды, но и выявить 
основные этапы передачи новообразованно
го вещества на высшие трофические уровни 
морской экосистемы . Например, Euphausia 
pacifica, поедая диатомовый фитопланктон, 
может избирательно накапливать n–3-поли
ненасыщенные жирные кислоты, высокополи
мерная форма которых (22:6n–3) затем была 
обнаружена в целом ряде пелагических рыб, 
неспособных к синтезу этих полимеров [Saito 
et al ., 2002] .

Фракции общих липидов в пелагиали, на 
шельфе и в эстуариях очень сильно различа
ются по составу, т .к . на шельфе и в эстуариях 
большую роль играют липиды, поступающие с 
материковым стоком . Вообще липиды являют
ся основными трассерами не только автохтон
ного, но и аллохтонного ОВ . Например, насы
щенные жирные кислоты, содержащие чётное 
число от 24 до 36 атомов углерода, указывают 
на поступление речного детрита; ситостерол, 
стигмастерол и кампестерол могут поступить 
только с остатками высших растений; ОВ ма
терикового стока содержит большие концен
трации nалканов с нечётным от 23 до 35 чис
лом углеродных атомов и пентациклические 
тритерпены, которые также являются основ
ными компонентами восков высших растений 
[Conte et al ., 1995] . 

Таким образом, количество и состав липи
дов, поступающих в осадки, будет зависеть от 
их происхождения, от сезона, от времени на
хождения и интенсивности трансформации ОВ 
в столбе воды, а также на границе «вода — 
дно» . Липиды, поступившие на дно, в свою 
очередь подвергаются значительной трансфор
мации в результате жизнедеятельности микро 
и макробентоса [Wakehem et al ., 2002] . 

Другие биохимические соединения, соз-
дающиеся в море. РОВ в море содержит 
целый ряд низкомолекулярных органических 
соединений (спирты, альдегиды, кетоны, кис
лоты, основания), которые образуются как в 
результате биологической деятельности, так 
и в результате физикохимических преобра
зований ОВ . Например, было показано, что 
в эстуариях и на шельфе во время активного 
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фотосинтеза популяция планктона продуци
рует и такие низкомолекулярные соединения, 
как формальдегид, ацетальдегид, пропанал, 
глиоксал и другие легкие углеводороды неме
танового ряда [McKay et al ., 1996] . В свою 
очередь при недостатке кислорода бактерии 
разлагают сложные органические молекулы 
до низкомолекулярных альдегидов и кетонов 
[Wu, Scranton, 1994] . C другой стороны, под 
действием солнечной радиации в результате 
фотолиза сложных органических молекул об
разуется целый ряд низкомолекулярных сое
динений, среди которых в значительном коли
честве присутствуют легкие алкены, ацетаты, 
формиаты, цитраты, пируваты и левулинаты, 
которые очень легко усваиваются бактериями 
[Wetzel et al ., 1995] .

Нарушение озонового слоя в стратосфере 
привело к увеличению УФрадиации в обла
сти 280–315 нм (UVB), в связи с чем фо
тосинтезирующие организмы выработали 
механизмы, которые противостоят этой ради
ации . Одной из защитных реакций морского 
фитопланктона является выработка не только 
внутриклеточных, но и внеклеточных веществ, 
которые поглощают это излучение . К таким 
веществам относятся водорастворимые ком
плексы каротиноидов с белком, микоспоринпо
добные аминокислоты, средний молекулярный 
вес которых 300, и пигменты сцитонемины . 
Все эти вещества в основном вырабатывают
ся синезелёными водорослями [Wilson et al ., 
2006] . Морские бактерии в качестве защитно
го вещества против этого излучения вырабаты
вают циклобутаны [Sinha et al ., 1998] .

Таким образом, пул ОВ в море создаётся 
различными путями, и это ОВ состоит из раз
нообразнейших веществ, как по своему строе
нию, так и по своим свойствам и реакционной 
способности . 

потоки органичеСкого вещеСтва 
в морСких экоСиСтемах

Оценка потока ОВ из фотического слоя на 
дно позволяет судить о том, какая доля экс
портной продукции ответственна за снабже
ние пищевыми ресурсами сообществ морских 
глубинных слоёв и дна, и определить уровень 
развития донной фауны и захоронение Сорг в 
осадках . Оценка же путей и скоростей преоб

разования ОВ позволяет судить о полноте ис
пользования вещества и энергии морской эко
системой .

Одним из основных методов оценки пото
ков ОВ из фотического слоя в более глубокие 
слои и на дно является постановка седимен
тационных ловушек, в которых за опреде
лённый период времени накапливается ВОВ, 
представляющее собой остатки отмершего 
планктона, линочных шкурок, фекальные пел
леты, молекулы ОВ, сорбированные на мине
ральных частицах, а также коллоиды крупных 
размеров . Установка вертикальной гирлянды 
седиментационных ловушек позволяет оце
нить содержание ВОВ на разных горизонтах 
и изменение величины и состава потока ОВ с 
глубиной [Лисицын и др ., 1994; Loh, Bauer, 
2000] . 

Постановка седиментационных ловушек в 
различных акваториях и на разных широтах 
дала возможность выявить основные зако
номерности распределения и поставки ОВ из 
верхних слоёв в глубинные слои и в осадки в 
эстуариях, на шельфе и в пелагиали . Основным 
недостатком оценки потоков ОВ из фотиче
ского слоя в глубинные слои океана с помощью 
седиментационных ловушек является то, что 
этот метод даёт представление только о потоке 
ВОВ и совершенно не учитывает роли мелко
дисперсного ОВ и РОВ в переносе вещества 
и энергии . К тому же, особенно в придонных 
слоях, результаты могут искажаться изза су
ществования противопотоков и латеральных 
потоков . Альтернативными методами опреде
ления потоков ОВ являются метод использо
вания короткоживущих изотопов тория 234Th и 
238Th в качестве показателя распределения ОВ 
в различных слоях моря, а также метод мате
матического моделирования потока детрита на 
основе алгоритмов расчёта параметров функ
ционирования морского сообщества . У россий
ских исследователей была возможность сопо
ставить эти три метода при изучении потоков 
ОВ в Карском море [Лисицын и др ., 1994] . 
Два последних метода дают значительно боль
шие (иногда в десятки раз), близкие между со
бой, результаты величины потоков, чем метод 
седиментационных ловушек . 

Ториевый метод позволяет не только оце
нить роль мелкодисперсной взвеси в передаче 
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вещества из фотического слоя в нижележащие 
слои, но и проследить за судьбой высокополи
мерного РОВ в процессе этой передачи [Guo 
et al ., 2004] .

Метод математического моделирования по
токов ОВ в различных морских экосистемах 
позволяет не только рассчитать эти потоки в 
момент наблюдения, но и оценить их годичную 
величину, что особенно важно для экосистем 
умеренных и высоких широт . К тому же, бла
годаря этому методу, можно количественно 
оценить вклад РОВ в величину потока ОВ из 
фотического слоя в глубинные слои и на дно 
[Леонов, Стыгар, 2001] . 

За последние 10–20 лет, благодаря усо
вершенствованию методов определения РОВ 
и его разделения по молекулярному весу, появ
ляется всё больше доказательств главенствую
щей роли растворённого и коллоидного веще
ства в круговороте ОВ в океане [Amon, 2004; 
Carlson, 2002; Williams, 1995] .

В низких широтах особенно в пелагиали 
вертикальные потоки ОВ в основном зависят 
от интенсивности ПП и довольно постоянны 
[Hansell, 2002] . Интересно, что на экваторе 
во время ЭльНиньо в районе образования 
вихрей поток ВОВ из поверхностных вод на 
глубину 100 м более чем в 4 раза выше пото
ка в спокойных водах (17,0 µМ Сорг/м2/cут . 
и 4,1 µМ Сорг/м2/сут . соответственно) . В ди
намически активном районе почти 80 % ВОВ 
минерализуется в водной массе между 100 и 
200 м, к 300 м величины потоков в обоих рай
онах выравниваются до 3,7 и 3,6 µМ Сорг/м2/
сут . соответственно, поставляя на дно около 
50 % ПП [Rodier, Borgne, 1997] . Однако, как 
показано на примере центральной экватори
альной зоны Тихого океана, скорости продук
ции и потребления РОВ здесь очень близки, 
что приводит к незначительному накоплению и 
экспорту первичнопродуцируемого растворён
ного Сорг . В этом случае, повидимому, основ
ная масса РОВ за счёт активного потребления 
его гетеротрофным бактериопланктоном ещё 
в фотическом слое переходит в ВОВ, которое 
и осуществляет дальнейший транспорт ОВ в 
глубинные слои . Расчёт баланса углерода в 
экваториальной зоне Тихого океана показал, 
что более 70 % Сорг, поступающего из фоти
ческого слоя, находится во взвешенной фор

ме [Carlson, 2002] . Оценка потоков Сорг, Nорг 
и Рорг в малопродуктивных и продуктивных 
(Африканский апвеллинг) тропических райо
нах Северной Атлантики выявила принципи
альную разницу в этих потоках . Так, в мало
продуктивных районах в популяции планктона 
доминирует гетеротрофный планктон, потре
бление ОВ которым превышает его продук
цию фитопланктоном, и поток ОВ в глубинные 
слои осуществляется в основном за счёт РОВ . 
В продуктивных районах основной поток идёт 
через трансформацию ВОВ микропланктоном 
[Agusti et al ., 2001] .

В умеренных широтах величина потока ОВ 
очень меняется в зависимости от сезона, т .к . в 
этих широтах в зависимости от времени года 
сильно меняется величина ПП . В пелагиали 
эти изменения, как правило, также связаны 
с изменением интенсивности ПП [Carlson, 
2002], которая, как считает Банзе, в большой 
степени контролируется здесь физиологиче
ским состоянием зоопланктона [Banse, 1995] . 
Активное выедание фитопланктона может 
приводить к тому, что потребители водорос
лей продуцируют в 4–6 раз больше РОВ, чем 
фитопланктон [Carlson, 2002] . Анализ сезон
ного цикла растворённого и взвешенного Сорг и 
Nорг в этих водах доказал, что РОВ является 
основной формой экспорта ОВ из верхних сло
ёв океана [Williams, 1995] . На примере севе
розападного района Средиземного моря было 
показано, что в слое 200–1000 м взвешенный 
Сорг составляет только 20 % от общего пула 
минерализованного в этом слое ОВ [Lefevre et 
al ., 1996] . Интересно, что в субарктическом 
районе Тихого океана бактерии потребляют в 
среднем 51 % ВОВ, опускающегося в глубин
ные воды, тогда как в субтропическом районе 
только 23 % [Nagata et al ., 2000] . Для пела
гических экосистем в процессе передачи ОВ 
из фотического слоя в глубинные слои большое 
значение имеют коллоидные частицы, образо
ванные из высокополимерных соединений, вы
деляемых фитопланктоном во время цветения 
[Mari, Kiorboe, 1996] . Коллоидный Сорг мо
жет составлять до 50 % общего растворённого 
Сорг . РОВ, выделяемое фитопланктоном, ути
лизируется бактериопланктоном в считанные 
часы [Chen, Wangersky, 1996] . Следует отме
тить, что океанические бактерии, как было по
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казано специальными исследованиями, способ
ны усваивать не только новосинтезированное, 
но и более старое РОВ [Cherrier et al ., 1999] . 
Большое значение в вертикальном переносе 
ОВ играют бактериальные агрегаты морско
го снега, величина С/N отношения в которых 
тем выше, чем больше размер агрегата, т .е . чем 
он старее . Эти агрегаты являются переносчи
ками не только ВОВ, но и РОВ . Концентра
ция растворённого Сорг внутри таких агрегатов 
может превышать 30 % от общего содержания 
ОВ в нём [Alldredge, 2000] . Большое значе
ние в вертикальном переносе органических ча
стиц играет и их коагуляция, которая во много 
раз увеличивает скорость опускания образую
щихся конгломератов [Jackson, 2001] .

В динамически активных зонах умеренных 
широт, например, в зоне апвеллинга, помимо 
сезонности на потоки ОВ влияет изменение 
ПП в зависимости от активного подъёма или 
опускания вод [AlvarezSalgado et al ., 2000], 
а также величина потока минеральных частиц 
[Thunell et al ., 2007] . В прибрежных экоси
стемах помимо сезонного изменения ПП на 
величину потока ОВ большое влияние ока
зывает также и сезонное изменение поступле
ния ОВ со стоком рек и паводковыми водами . 
Здесь особое значение приобретает приноси
мое РОВ, которое через микробиологическую 
пищевую цепь на разных трофических уровнях 
усваивается прибрежной экосистемой, вклю
чая экосистемы сублиторали [Пропп, Пропп, 
2001; Moran et al ., 1999] . 

В высоких широтах, в морях, покрываю
щихся льдом, развитие фитопланктона имеет 
импульсный характер, что сказывается и на ха
рактере потоков ВОВ на дно . Например, в ар
ктических морях всплеск развития водорослей 
и потока Сорг приходится на весеннелетний 
период, а максимум седиментационных пото
ков сдвинут относительно пика развития фито
планктона в результате запаздывания развития 
зоопланктона [Виноградов, Шушкина, 2001] .

В эстуариях потоки осадочного вещества на 
два–три порядка выше, чем в открытой части 
моря . В составе осадочного вещества в откры
тых частях моря преобладают фекальные пел
леты и «морской снег», тогда как в эстуари
ях — вещество терригенного происхождения, 
богато заселённое бактериями .

Вообще величины потоков Сорг в арктиче
ских морях изменяются в очень широком ди
апазоне (от 0,15 до 1200 мг Сорг/м2/сут .) . 
Наиболее высокие значения наблюдались во 
время максимума цветения фитопланктона в 
центральной части Баренцева моря в районе 
полярного фронта . Обычно же величины по
токов взвешенного Сорг в летние месяцы со
ставляют несколько десятков мг Сорг/м2/сут . 
для центральной и несколько мг Сорг/м2/сут . 
для северной части Баренцева моря и Карско
го моря . Невысокие потоки ВОВ в летние ме
сяцы наблюдались и в Гренландском море — 
от 5 до 20 мг Сорг/м2/сут . Интересно, что в 
местах круглогодичного ледяного покрова су
ществует слабая седиментация ВОВ, интен
сивность которой зависит от сезона . Мини
мальные значения (0,15 мг Сорг/м2/сут .) были 
зафиксированы на северном шельфе Канады в 
декабре, максимальные (0,9 мг Сорг/м2/сут .)  
в августе–сентябре . В высоких широтах Ар
ктики основным источником ОВ, осаждающе
гося из поверхностных горизонтов в водную 
толщу, является криофильная флора . Отме
чена ярко выраженная сезонная изменчи
вость вертикального потока микроводорослей . 
В период максимальной солнечной радиации 
(июль–сентябрь) этот поток в несколько сот 
раз превышает величину потока в другие се
зоны . Активное развитие подлёдных водоро
слей приводит не только к увеличению потока 
ВОВ, но и РОВ, которое только на 20 % по
требляется микрогетеротрофами, что указыва
ет на незначительную роль в круговороте РОВ 
криомикроорганизмов [Stein, 2008] . C другой 
стороны, было показано, что значительная 
часть РОВ образуется здесь за счёт выедания 
фитопланктона и детрита [Thomas, 2010] .

Е .А . Романкевич и А .А . Ветров провели 
оценку общего суммарного потока ОВ в морях 
российской Арктики и показали, что из фоти
ческого слоя дна достигает от 28 до 60 % ОВ 
фитопланктона и ледовой флоры . Столь боль
шой поток обусловлен комплексом условий, ха
рактерных для этих морей . Определяющими 
являются: мелководность, большой сток тер
ригенного вещества и короткие трофические 
цепи . Однако большая часть поступившего на 
дно Сорг (до 89 %) минерализуется на поверх
ности осадка . И тем не менее здесь в год на
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капливается около 9×106 т Сорг, т .е . примерно 
столько же, сколько в пелагиали всего Миро
вого океана [2001] . 

Интенсивность потоков ОВ из фотическо
го слоя в глубинные слои в морях Антарктики 
также зависит от сезона и от величины ПП . 
Здесь тоже, как в арктических морях, всплеск 
развития водорослей и потока Сорг приходится 
на весеннелетний период, а максимум седи
ментационных потоков сдвинут относитель
но пика развития фитопланктона в результате 
запаздывания развития зоопланктона . Поток 
Сорг, переносимый фекальными пеллетами и 
трупами мезопланктонных животных, изменя
ется в течение года пропорционально биомассе 
мезопланктона . Значения суммарного потока 
в течение года могут изменяться почти в 5 раз . 
Величина среднего годового потока Сорг из фо
тического слоя в глубинные слои колеблется в 
пределах от 0,05 г Сорг/м2/год (море Уэделла) 
до 5 г Сорг/м2/год (море Росса) [Dunbar et al ., 
1998] . В высокопродуктивном районе пролива 
Джерлаша эта величина может достигать 23 
г Сорг/м2/год [Isla et al ., 2002] . На примере 
моря Росса было показано, что в период ин
тенсивного продуцирования основная масса 
ОВ находится во взвешенной форме, поэто
му в экспорте Сорг РОВ играет незначитель
ную роль [Carlson, 2002] . Однако по другим 
данным [Loh, Bauer, 2000] в Южном океане 
от 28 до 63 % общего потока ОВ составляет 
РОВ, на ВОВ же приходится от 28 до 52 % 
общего потока, т .е . по существу их вклад в пе
ренос ОВ одинаков, и, вероятно, преобладание 
той или иной формы Сорг при этом переносе 
мало зависит от сезона . 

В морях Антарктики ледовая флора также 
является определяющим компонентом потоков 
ОВ [Carlson, 2002; Michels et al ., 2008] . 

ОВ, поступившее в придонные слои и на 
дно, подвергается дальнейшей трансформации 
и разложению в результате жизнедеятельно
сти бентосных организмов . Главную роль в 
этом преобразовании играют процессы, про
исходящие в пограничных зонах, таких как 
жидкий ил и активный слой осадка — это осо
бая биогеохимическая зона между взвешен
ным, растворённым и осаждённым веществом 
[Агатова и др ., 2012; Thomsen et al ., 2002] . 
Здесь возникает противопоток как СО2, так 

и преобразованного ОВ . Интенсивность по
следнего будет зависеть не только от интенсив
ности минерализации поступающего ОВ, но и 
от степени его усвоения экосистемой осадка и 
степени захоронения в осадке [Epping et al ., 
2002] . ВОВ в основном сорбируется на по
верхности осадка, и бентос усваивает всего 
3–4 % поступившего взвешенного Сорг . РОВ 
же частично может сорбироваться твёрдой фа
зой осадка, но главным образом поступает в 
поровые воды осадка . Как правило, концен
трация РОВ в осадках на порядок больше, чем 
в придонной воде . Такой большой концентра
ционный градиент создаёт условия для обра
зования противопотока ОВ [Papadimitriou et 
al ., 2002] . Например, распределение РОВ по 
колонке в осадках Северной Атлантики, ото
бранных с глубины 1000, 2000 и 3500 м, тес
но связано с распределением дыхательной ак
тивности микроорганизмов в данной колонке . 
Концентрация РОВ в слое активного потре
бления кислорода увеличивается по сравнению 
с концентрацией последнего в придонной воде, 
создаётся равновесный диффузный поток ОВ 
из осадка, так называемый «бентосный по
ток», величина которого колеблется в пределах 
0,25–0,44 мМ Сорг/м2/сут . Интересно, что в 
осадках с глубин 1000 и 2000 м величина этого 
потока составляет 14 % от общего количества 
Сорг, потреблённого микробентосом на дыха
ние, тогда как в осадках с глубины 3500 м она 
составляет 36 % [Papadimitriou et al ., 2002] . 
В осадках калифорнийского континентально
го склона бентосный противопоток только на 
10 % меньше, чем скорость окисления Сорг в 
осадках, тогда как в зоне Мексиканского за
лива он составляет 8 % от поступившего Сорг, 
а в районе континентального склона Северной 
Каролины он составляет всего 2 % от посту
пившего на дно РОВ [Burdige, 2002] . Таким 
образом, для качественной и количественной 
оценки круговорота ОВ в Мировом океане не
обходимо знать величину и судьбу противопо
тока ОВ из осадков .

Особую роль в преобразовании как автох
тонного, так и аллохтонного ОВ играют эсту
арии и прибрежные приливноотливные зоны . 
В эстуариях большое значение приобретают 
так называемые маргинальные фильтры, ко
торые возникают в зонах смешения речных и 
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морских вод . Эти области, занимающие ме
нее 10 % поверхности океана и менее 0,5 % по 
объёму, забирают в результате сорбции, коа
гуляции и флоккуляции около 90 % осадочно
го вещества, металлов и солей, поступающих 
с суши . На них приходится более 30 % пер
вичной продукции [Лисицын, 1994] . Здесь 
создаётся биогеохимический барьер, который 
способствует быстрому усвоению и преобра
зованию поступающего ОВ экосистемой эсту
ария . Особое значение приобретают колло
идные формы ОВ, которые в распреснённых 
водах могут составлять более 30 % РОВ и слу
жат переходной формой между истинно рас
творённым и взвешенным ОВ [Cauwet, 2002] . 
В эстуариях большой вклад в первичнопроду
цироемое ОВ вносят бентосные автотрофы . 
Так в лагуне Мадре в Мексиканском заливе 
в весеннелетний период была установлена 
сильная связь между первичной продукцией 
бентоса, которая обеспечивала значительный 
бентосный поток РОВ в воды лагуны, и ак
тивностью бактериопланктона в столбе воды, 
который усваивал более 50 % продукции бен
тоса [Ziegler, Benner, 1999] . На примере ме
таболизма экосистемы залива СанФранциско 
было показано, что здесь весной преобладают 
автотрофные процессы, в периоды затухания 
цветения — гетеротрофные процессы, а в це
лом система сбалансирована по продуцирова
нию и потреблению ОВ [Caffrey et al ., 1998] . 
Однако не во всех эстуариях экосистемы об
ладают сбалансированным метаболизмом . Так 
эстуарии, в которые поступает со стоком много 
биогенных элементов, являются автотрофны
ми, т .к . в них процессы продуцирования ОВ 
более активны, чем процессы его полного окис
ления до СО2, а эстуарии, в которые привно
сится много ОВ, являются гетеротрофными . 
В гетеротрофных эстуариях бактериальная 
продукция выше продукции фитопланктона за 
счёт ОВ терригенного происхождения [Smith, 
Hollibaugh, 1997] . С этой точки зрения очень 
интересными являются эстуарии арктических 
морей, речной сток в которые ОВ и биогенных 
элементов может различаться на порядок . По 
характеру формирования биопродуктивности и 
особенностям круговорота углерода в них эти 
моря делят на две группы . К первой группе от
носятся моря с высокой ПП (Баренцево, Чу

котское), для которых основную роль в под
держании такой продуктивности играет приток 
морских вод различного генезиса, создающих 
фронтальные зоны . Ко второй группе относят 
моря с огромным приносом с речным стоком не 
только биогенных элементов, но и ОВ (Кар
ское, Лаптевых, ВосточноСибирское), что 
приводит и к низкой ПП, и к низкой общей 
продуктивности . По ПП могут различаться 
не только моря, но и эстуарии одного и того 
же моря . Так в Карском море воды Енисей
ского залива почти в 5 раз продуктивнее вод 
Обской губы несмотря на высокое содержание 
хлорофилла в последней [Романкевич, Ветров, 
2001] . 

В эстуариях в передаче и трансформации 
ОВ большую роль играют агрегаты сестона 
размером более 0,5 мм . Эти образования более 
плотно заселены микроорганизмами, чем окру
жающая их вода, и в основном они контроли
руют реминерализацию ВОВ . На этих агрега
тах происходят не только аэробные процессы 
(с потреблением О2), но и анаэробные процес
сы разложения ОВ . В результате последних 
образуются глиоксалат и гликолевый альдегид, 
концентрации которого могут служить инди
катором интенсивности анаэробных процессов 
разложения ОВ . Процессы трансформации 
ОВ на таких погружающихся частицах проис
ходят довольно быстро за счёт внутриклеточ
ных и внеклеточных ферментов, сорбирован
ных на взвеси [Kerner, Edelkraut, 1995; Ploug 
et al ., 1999] . 

СкороСти преобраЗования 
органичеСкого вещеСтва

Пространственновременные изменения 
концентраций основных биохимических компо
нентов РОВ и ВОВ, а также их соотношений 
в большой степени зависят от биологической 
активности автотрофных и гетеротрофных ор
ганизмов . Преобразования ОВ осуществля
ется главным образом с помощью ферментов, 
основными из которых являются гидролитиче
ские ферменты, расщепляющие разнообразные 
полимеры до низкомолекулярных органических 
же соединений, и окислительновосстанови
тельные ферменты, окисляющие Сорг, Nорг и 
Рорг до простых окислов и тем самым выводя
щие их из круговорота . 
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Энзиматическое расщепление биополиме
ров — белков, глюкопротеидов, полисахари
дов, фосфоорганических соединений и т .п ., 
осуществляется соответствующими гидролити
ческими ферментами (глюкозидазами, протеа
зами, липазами, фосфатазами и т .д .), а окис
ление ОВ — соответствующими оксидазами . 
В морской экосистеме эти процессы наиболее 
активно происходят на границе раздела фаз — 
«вода — воздух», «вода — взвесь», «вода — 
осадок» . На границе раздела активности соот
ветствующих ферментов могут различаться на 
порядок . Бактерии, заселяющие разнообраз
ные агрегаты ВОВ в процессе их опускания 
из фотического слоя на дно, выделяют целый 
ряд гидролитических ферментов, которые ги
дролизуют ВОВ до РОВ, часть образовав
шихся низкомолекулярных ОВ (углеводов, 
олигопептидов, аминокислот и т .п .) диффун
дируют в окружающую их воду и усваиваются 
свободноживущими бактериями . Активность 
гидролитических ферментов (глюкозидазы, 
аминопептидазы), выделяемых бактериями, 
заселяющими морской снег, намного выше, 
чем активность этих ферментов, выделяемых 
свободноживущими бактериями [Агатова, 
Лапина, 1994; Агатова и др ., 2001а, 2011б, 
2012; Turley et al ., 1995; Ploug et al ., 1999; 
Kuznetsova, Lee, 2001; Misic et al ., 2006] .

Преобразование ОВ может осуществляться 
и свободными ферментами, сорбированными 
на разнообразных частицах взвеси . При этом 
не только значительно увеличивается актив
ное время жизни сорбированного фермента, 
но и возрастает возможность в большем объ
ёме осуществлять ту или иную реакцию раз
ложения ОВ [Ziervogel et al ., 2007] . Целый 
ряд гидролитических ферментов могут перено
сить на себе фекальные пеллеты . Например, 
было показано, что свежие фекальные пелле
ты Calanus pacificus обладают высокой ами
нопептидазной активностью за счёт фермен
тов, которые были включены в пеллеты при 
их образовании в кишечнике зоопланктона 
[Lawrence et al ., 1993] . ВОВ, достигшее дна, 
находится в той или иной степени преобразо
ванности по сравнению с ВОВ фотического 
слоя в зависимости от времени пребывания в 
водной толще . Здесь оно подвергается даль
нейшей трансформации уже за счёт ферментов 

мезо и микробентоса . Наиболее интенсивно 
эти процессы идут в придонном слое и на по
верхности осадка [Агатова и др ., 2012; Turley 
et al ., 1995] .

Большинство гидролитических ферментов 
являются индуцибельными ферментами, т .е . 
ферментами, которые синтезируются клет
кой в зависимости от наличия того или иного 
субстрата . Это позволяет микроорганизмам 
очень быстро перестраивать свой метаболизм 
и усваивать практически любое ОВ в процессе 
ресинтеза, обогащая его и азотом и фосфором 
[Turley et al ., 1995; Moran et al ., 1999] . 

Интересен ещё один аспект роли гидроли
тических бактериальных ферментов в метабо
лизме планктонного сообщества . На примере 
мезокосма было показано, что при интенсив
ном цветении диатомовых бактериальные ги
дролазы растворяют слизи, выделяемые фи
топланктоном, тем самым предотвращая 
слипание автотрофных клеток и способствуя 
более длительному их фотосинтезу [Smith et 
al ., 1995] . 

Гидролитические ферменты могут влиять 
на интенсивность фотосинтеза в сообществе и 
другим путём, обеспечивая фитопланктон та
кими важными биогенными элементами, как 
азот и фосфор, за счёт гидролитического отще
пления их окислов от соответствующих органи
ческих соединений . По активности фосфата
зы (фермента, катализирующего отщепление 
минерального фосфата от фосфоорганических 
соединений), например, можно оценить вклад 
в ПП продукции на рециклинге фосфатов 
[Агатова, Лапина, 1994] . Для зон активного 
первичного продуцирования характерны вы
сокие скорости регенерации фосфатов . Сред
нее время полной регенерации в эвфотическом 
слое равно приблизительно 24 ч . При низких 
концентрациях минерального фосфора до 80 % 
ПП может создаваться за счёт его рециклинга . 
Концентрация в фотическом слое неорганиче
ских фосфатов в пределах 0,2–0,3 µМ в зави
симости от региона является пороговой, ниже 
которой наблюдается обратная зависимость 
между активностью фосфатазы и содержанием 
в воде минерального фосфора [Агатова и др ., 
2012; Dyhrman, Ruttenberg, 2006] .

Таким образом, активность соответствую
щих гидролитических ферментов регулирует 
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не только расщепление тех или иных органи
ческих молекул, переход ВОВ в РОВ, обра
зование агрегатов и поток ОВ, но и влияет на 
интенсивность и продолжительность фотосин
теза в сообществе .

За минерализацией ОВ в фотическом слое, 
в процессе его погружения на дно и в осадках 
можно проследить, измеряя активность таких 
окислительновосстановительных фермен
тов, как ферменты цепи переноса электронов 
или электронтранспортной системы (ЭТС) . 
Ферменты ЭТС отражают дыхательную ак
тивность гетеротрофов [Агатова, Лапина, 
1994; Агатова и др ., 2001а, 2012; Agatova, 
Sapozhnikov, 1998; Aristegue et al ., 2002] . 
Зная концентрации ОВ в столбе воды и в 
осадке и скорости его минерализации, можно 
рассчитать время оборота Сорг в той или иной 
морской экосистеме . Исследования различных 
морей России, проводимые во ВНИРО, по
казали, что минимальное время оборота ОВ 
(5–30 сут .) характерно для эстуариев, при
брежных вод и динамически активных зон . 
В районе материкового склона это время со
ставляют 60–100 сут ., максимальное время 
оборота наблюдается в пелагиали, и его зна
чения колеблются в пределах 150–500 сут . 
[Агатова, Лапина, 1994; Агатова и др .2001а, 
2011, 2012, Agatova, Sapozhnikov, 1998] . Из
мерение активности ЭТС в Индоокеанском 
секторе Антарктики позволило оценить вели
чину экспортной продукции, которая во вре
мя весеннего цветения здесь составила 25 % от 
общей продукции [Aristegue et al ., 2002] .

В плохо аэрируемых зонах и в осадках окис
ление ОВ происходит не только за счёт кисло
рода, но и за счёт других окислителей, таких 
как окислы азота и серы и металлы переменной 
валентности . Эти реакции катализируются уже 
другими ферментами, как то: нитратредуктазы, 
сульфатредуктазы и т .п . В результате этих ре
акций Сорг не всегда полностью минерализует
ся до СО2, а образует лишь более окисленные 
органические же продукты . Поэтому, напри
мер, в поровых водах аэробных осадков, кон
центрация ОВ меньше, чем в поровых водах 
анаэробных [Holmer,1999] . В осадках преи
мущественная роль тех или иных процессов 
окисления ОВ зависит не только от доступно
сти О2, но и от способности микрогетеротро

фов использовать то или иное соединение в ка
честве окислителя . Так, в осадках на шельфе 
Гренландии за счёт кислорода окисляется 38 % 
от всего окисленного ОВ, за счёт сульфатре
дукции — 33 %, денитирификации — 25 % и 
восстановления железа — 4 % [Rysgaard et al ., 
1998] . А в осадках на шельфе Норвегии до
минировала сульфатредукция (58–92 %), за
тем восстановление железа (10–26 %), окис
ление за счёт О2 (5–14 %) и нитратредукция 
(2–3 %) [Kostka et al ., 1999] .

Существует ещё один важный аспект, ко
торый нельзя не учитывать при оценке скоро
сти трансформации ОВ в морской экосисте
ме, это — роль температуры . Большинство 
морских исследователей считает, что в холод
ных водах скорость биологических процессов 
замедлена по сравнению с водами умерен
ных и тёплых широт . Однако за последние 
20–25 лет появляется всё больше работ, ко
торые опровергают это представление [Ага
това, Лапина, 1994; Агатова и др ., 2001а, 
2011б, 2012; Rysgaard et al ., 1998, Kostka et 
al ., 1999; Boersheim, 2000; Pomeroy, Wiebe, 
2001; PedrosAlio et al ., 2002] . Показано, что 
гетеротрофный планктон и микробентос аркти
ческих и антарктических морей гидролизует и 
окисляет ОВ со скоростью, сопоставимой со 
скоростью аналогичных процессов в умерен
ных и тропических широтах . Превышение тем
пературы в 2–3 раза относительно температу
ры in situ либо не изменяет эту скорость, либо 
даже ингибирует скорость исследуемых про
цессов . Мезо и микрообитатели холодных вод 
поддерживают интенсивный обмен при низких 
температурах с помощью ферментов, способ
ных резко снижать энергию активации ката
лизируемых ими реакций . Например, энер
гия активации целого ряда гидролитических и 
окислительновосстановительных реакций ми
кро и зоопланктона в водах Арктики и Антар
ктики находится в пределах 3–6 ккал/моль,  
тогда как в умеренных широтах величина этих 
значений составляет не менее чем 14 ккал/моль  
[Агатова, Лапина, 1994; 2001а; 2012; Dittrich, 
1992; PedrosAlio et al ., 2002] .

Повидимому, температура не является ос
новным регулируюшим фактором трансфор
мации ОВ в морской экосистеме . Однако на 
примере простейших было показано, что в хо
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лодных водах изменение температуры может 
в разной степени влиять на изменение скоро
сти роста в зависимости от их физиологиче
ской принадлежности . Так, понижение тем
пературы в большей степени замедляло рост 
гетеротрофных простейших, чем автотрофных . 
При этом скорость роста простейших, выеда
ющих фитопланктон, была значительно ниже, 
чем скорость роста у простейших, выедающих 
бактериопланктон . Такое соотношение скоро
стей роста в популяции планктона холодных 
вод даёт возможность популяции долгое время 
сохранять значительную биомассу автотрофов, 
а следовательно, способность к первичному 
продуцированию ОВ [Rose, Caron, 2007] .

Таким образом, скорость трансформации 
ОВ регулируется совокупностью целого ряда 
условий, главными из которых являются физи
ологическое состояние популяции планктона и 
бентоса и доступность того или иного органи
ческого соединения в качестве субстрата . 

Заключение

В настоящее время, как следует из всего 
вышеизложенного, наиболее полная оценка 
продуктивности вод Мирового океана невоз
можна без биохимического мониторинга мор
ских экосистем, основой которого является 
количественное изучение изменений ОВ и его 
биохимических компонентов, а также скоро
стей преобразования ОВ .

Изменения концентраций основных биохи
мических компонентов РОВ и ВОВ, а также 
их соотношений, как по вертикали, так и по 
горизонтали главным образом определяются 
биологической активностью автотрофных и ге
теротрофных обитателей экосистем шельфа и 
глубоководных районов .

Отмечена сильная корреляция между ин
тенсивностью первичного продуцирования и 
количеством растворённых углеводов, а так
же между количеством взвешенных углеводов, 
биомассой фитопланктона и концентрацией 
хлорофилла . Таким образом, изучение про
странственновременной изменчивости коли
чества углеводов в морских экосистемах даёт 
представление об интенсивности первичного 
продуцирования и изменении запасов вещества 
и энергии в данной экосистеме .

Концентрация белка даёт представление о 
количестве гетеротрофных микроорганизмов, 
которые являются основными трансформа
торами как автохтонного, так и аллохтонного 
ОВ . Максимальные концентрации взвешенно
го белка характерны для зоны шельфа, где не 
только интенсивно первичное продуцирование, 
но и развивается много микрогетеротрофов на 
аллохтонном ОВ, здесь могут наблюдаться и 
большие концентрации растворённого белка, 
отражающие биомассу пикопланктона . С учё
том пико и наноформ бактерио и микрозоо
планктона обеспеченность ихтиофауны пищей 
возрастает в 2–3 раза по сравнению с ранее 
принятыми стандартами .

Высокое содержание растворённых и взве
шенных НК и превышение их содержания над 
концентрациями растворённого белка находят
ся в тесной связи с наличием скоплений рыбы 
и зоопланктона . Кроме того и концентрации 
липидов также зависят от величины скоплений 
рыбы и зоопланктона . 

Для оценки скорости преобразования ОВ 
в продукционнодеструкционном цикле и пол
ноты использования вещества и энергии в ме
таболизме данной экосистемы проводят изме
рения активности тех или иных ферментов во 
фракции микропланктона — основного потре
бителя и трансформатора РОВ .

Измерения активности дыхательных фер
ментов ЭТС позволяют оценить скорость 
потребления кислорода, т .е . гетеротрофную 
активность микропланктона, а измерения ак
тивности фермента фосфатазы — скорость ре
генерации такого важного биогенного элемен
та, как минеральный фосфор .

Деструкция ОВ за счёт окисления макси
мальна на шельфе и в слое максимальных гра
диентов кислорода в глубоководных районах 
моря .

Для зон активного первичного продуциро
вания характерна высокая скорость регенера
ции фосфатов из фосфоорганических соеди
нений . Концентрация фосфатов около 0,2 µМ 
является пороговой, ниже которой наблюда
ется обратная корреляция между активно
стью фосфатазы и содержанием фосфатов . 
При низких концентрациях фосфатов до 80 % 
продукции как фитопланктона, так и бактери
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опланктона может создаваться за счёт их ре
циклинга .

Сопоставление скоростей первичного про
дуцирования ОВ и полного его окисления до 
простых окислов позволяет установить, какой 
метаболизм — автотрофный (скорость пер
вичного продуцирования ОВ превышает ско
рость его полного окисления) или гетеротро
фный (скорость окисления ОВ превышает 
скорость его продуцирования) — характерен 
для данной экосистемы . Если преобладает 
гетеротрофный метаболизм, то промысловое 
изъятие продукции высших трофических уров
ней должно проводиться с учётом запасов рас
творённого ОВ в этой экосистеме, которое, 
благодаря работе микробиологической петли, 
становится доступным для более высоких оби
тателей трофической цепи .
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Biochemical Approaches to Estimates of the 
World Ocean Productivity

А. I. Agatova

Russian Federal Research Institute of Fisheries and Oceanography (FSUE VNIRO)

This review on organic matter (OM) as an indicator of productivity of water basins presents a discussion of 
modern concepts about influxes, transformation, and an outflow of OM from its cycle . Particular attention 
is paid to rates of primary production of OM in various ecosystems of the World ocean and the OM input 
with the riverine discharge . Techniques of the most representative determination of concentrations of major 
OM constituents (Сorg, Norg and Рorg) are described . Distribution of the oceanic OM between solution, 
particulate matter, and sediments is shown . Techniques of estimation of the OM fluxes are presented . Role 
of colloidal OM in the organic matter export from the photic layer down to the bottom sediments is outlined . 
It is shown that in temperate waters dissolved OM is the main form of exported production . The review 
describes individual importance of the OM biochemical constituents (mainly proteins, carbohydrates, lipids, 
and nucleic acids) in estimates of productivity for autotrophs and heterotrophs, as well as in assessment 
of contamination levels in some basins . Routes of the OM consumption and transformation in the marine 
ecosystem are analyzed . Rates of the OM transformation and oxidation estimated on respective hydrolytic 
and redox enzymes are cited . Such review of recent publications suggests that the most comprehensive 
assessment of the World ocean productivity is impossible without biochemical monitoring based on 
quantitative studies of variations in OM and its biochemical constituents, as well as rates of the OM 
transformation in various marine ecosystems .

Key words: the World ocean productivity, organic matter, biochemical and elementary composition, 
hydrolytic and redox enzymes .


