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Комплексное изотопно-геохимическое исследование циркона (изотопный состав кислорода, ред-
коэлементный состав и U-Pb SIMS датирование) из двух проб (50 точек) красноцветных и сероцвет-
ных рудоносных песчаников Пижемского месторождения (Средний Тиман) позволило установить,
что в спектре значений возраста в обеих пробах наиболее часто встречаются значения около 1200 и
1500 млн лет. Для циркона из красноцветных песчаников установлены три меньших по интенсивности
возрастных пика с отметками около 1400, 1800 и 2220 млн лет. Для циркона из сероцветных песчаников
были установлены два меньших по интенсивности пика с отметками около 1270 и 1050 млн лет. В обеих
пробах циркон моложе 1000 млн лет не был установлен. Это свидетельствует о том, что малоручей-
ская титаноносная толща не древнее 1000 млн лет, сам же возраст месторождения может быть установ-
лен по другим минералам-геохронометрам. Не менее четверти от общего числа зерен циркона имеет по-
вышенное содержание неформульных элементов-примесей, приуроченное к темным в катодолюми-
несценции доменам и каймам. Суммарное содержание REE в них может превышать 23000 ppm.
Спектры распределения REE пологие за счет повышения содержания LREE c редуцированными
положительной Се- и отрицательной Eu-аномалиями. Суммарное содержание элементов-приме-
сей, включая REE, может превышать 6.5 мас. %. Содержание Y достигает аномально высокого зна-
чения 30850 ppm. Также фиксируется повышенное содержание Р, Са и Ti, что не позволяет исполь-
зовать титан для оценки температуры кристаллизации циркона. На дискриминационных диаграм-
мах (La–SmN/LaN и U–Ca) циркон с повышенным содержанием элементов-примесей попадает в
область гидротермального циркона, или циркона, испытавшего флюидное воздействие. Остальной
циркон имеет геохимические характеристики неизмененного циркона магматического генезиса. В
пробе рудоносных красноцветных песчаников 6 точек циркона из 25 имеют значение δ18O ниже,
чем “мантийная метка” (от 2.2 до 5.1‰). Столь значительное понижение δ18O можно объяснить
только воздействием высокотемпературных гидротермальных процессов. Проведенное изотопно-
геохимическое исследование циркона является доводом в пользу гидротермально-метаморфиче-
ского (а не осадочно-россыпного) генезиса Пижемского титанового месторождения.

Ключевые слова: циркон, Пижемское месторождение, Средний Тиман, гидротермальные процес-
сы, U–Pb возраст, геохимия редкоземельных элементов, изотопный состав кислорода
DOI: 10.31857/S0016752522090060

ВВЕДЕНИЕ
На севере Вольско-Вымской гряды (Средний

Тиман) расположено Пижемское псевдорутил-
лейкоксен-кварцевое месторождение, факт от-
крытия которого был признан за АО РУСТИТАН

Федеральным агентством по недропользованию в
феврале 2021 г. Месторождение является круп-
нейшим в России и мире по запасам и ресурсам
титанового и кварцевого (стекольного) сырья, а
также уникальным по наличию попутных ценных
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компонентов. ГКЗ РФ и РОСНЕДРА в 2020 г
утвердили запасы Пижемского месторождения на
разведанной части лицензионной площади АО
РУСТИТАН (10 км2) в количестве 300 млн т тита-
новой руды (12.8 млн т TiO2), 151 тыс т циркона, а
также значительные запасы железных руд в виде
гематита и кварцевых песчаников стекольного
качества. Так как само месторождение имеет зна-
чительно большую площадь – 90 км2, то прогноз-
ные ресурсы титановой руды оцениваются в
7 млрд т, а циркона в 1 млн т. Проект освоения
Пижемского месторождения включен в Страте-
гию развития Арктической зоны Российской Фе-
дерации и обеспечение национальной безопасно-
сти на период до 2035 г. Правительством РФ
утвержден проект строительства федеральной же-
лезнодорожной магистрали Сосногорск–Инди-
га, которая пройдет вблизи месторождения и бу-
дет способствовать его освоению.

Вопросы генезиса, возраста и источника рудно-
го вещества Пижемского месторождения является
предметом научных дискуссий. Рядом исследовате-
лей Пижемское месторождение и сопряженное с
ним рудопроявление Ичетъю рассматриваются как
коры выветривания и/или россыпи среднедевон-
ского возраста (Плякин, Ершова, 2010; и др.). С
другой стороны, в работах А.Б. Макеева и его кол-
лег (Макеев, Дудар, 2001; Макеев, Борисовский,
2013; и др.) развивается гидротермально-мета-
морфогенная модель генезиса этих объектов. Аргу-
ментированная поддержка той или иной гипотезы
требует комплексного изотопно-геохимического
исследования промышленно важных акцессорных
минералов изучаемых рудных объектов, таких как
циркон, рутил и монацит (Макеев, Скублов, 2016).
Будучи одновременно минералами-геохронометра-
ми, они несут важную информацию о геологиче-
ских процессах формирования месторождений.

Ранее на ограниченном фактическом материа-
ле (35 точек) было проведено U-Pb датирование
(SHRIMP-II) циркона из титановых руд Пижем-
ского месторождения (Макеев и др., 2016). В ре-
зультате был установлен широкий разброс значе-
ний возраста в интервале от 2740 до 334 млн лет.
Самая молодая единичная датировка циркона
(334 млн лет) могла быть связана с лабораторной
контаминацией пробы или нарушением U-Pb-
системы циркона в результате гидротермального
воздействия. Помимо этого, в выборке было уста-
новлено более 10% зерен циркона с аномально
высоким суммарным содержанием Y и REE (до
1–3.5 мас. %), коррелирующим с содержанием Р.
Как и для рудопроявления Ичетъю, такой циркон
из Пижемского месторождения относится к осо-
бому “тиманскому” типу иттрий-фосфор-редко-
земельного циркона (Макеев, Скублов, 2016).

С целью верификации полученных ранее дан-
ных, накопления раздельно сведений по циркону

в двух залежах месторождения, относящихся к
разным минералого-технологическим типам руд,
было проведено дополнительное датирование
циркона из двух проб – красноцветных (КТП-18)
и сероцветных песчаников (СТП-25). Датирова-
ние сопровождалось исследованием редкоэле-
ментного состава и изотопного состава кислорода
“в той же точке”, что для циркона из титановых
месторождений Среднего Тимана было проведе-
но впервые. Нерешенной задачей остается опре-
деление возраста и источника редкометалльной
минерализации Пижемского месторождения, в том
числе циркона, который имеет здесь промышлен-
ный интерес. В качестве методического подхода для
определения возраста и возможности сравнения ре-
зультатов выбран U-Pb-метод (SHRIMP), посколь-
ку он уже неоднократно использован нами в ти-
манском регионе.

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ СТРОЕНИЕ

Титаноносные песчаники Пижемского место-
рождения слагают малоручейскую свиту (PR3mr),
которая распространена локально (6 × 18 км) на
севере Вольско-Вымской гряды (Средний Ти-
ман) на площади примерно 90 км2, образуя Пи-
жемскую депрессию. Отложения малоручейской
свиты (PR3mr) с угловым и стратиграфическим
несогласием залегают на метаморфических поро-
дах (глинистых хлорит-серицит-каолинит-квар-
цевых сланцах) лунвожской свиты неопротерозоя
(PR3lv). Титаноносная толща перекрывается аллю-
виально-дельтовыми мономинеральными кварце-
выми (98 мас. % SiO2) среднедевонскими песчани-
ками пижемской свиты (D2pz) (стекольного каче-
ства) и вулканогенно-осадочной толщей позднего
девона (D3fr), в строении которой принимают
участие базальтовые покровы мощностью до 10 м
и их туфы. Геологическое строение толщи и ми-
нералогические особенности титановых руд Пи-
жемского месторождения близки Ярегскому ме-
сторождению Южного Тимана (лейкоксен-кварце-
вому), но в отличие от последнего пижемские
псевдорутил-лейкоксен-кварцевые песчаники не
содержат нефти (Макеев, Дудар, 2001; Макеев и др.,
2012). В минеральном составе тяжелой фракции
преобладает лейкоксен, содержание его в песча-
никах варьирует в пределах 5–15%. Кроме того,
присутствует реликтовый ильменит (только в се-
роцветных песчаниках PR3mr2), лейкоксенизиро-
ванный ильменит – псевдорутил, Fe-рутил, лей-
коксен, циркон, рутил, монацит-куларит (Маке-
ев, 2016). Для руд характерна также наложенная
сидеритизация, каолинизация и ожелезнение (в
виде гематита и гетита). Мощность рудной мало-
ручейской толщи (PR3mr1-2) изменяется от 10 до
140 м, увеличиваясь на северо-восток, и опреде-
ляется палеорельефом, образуя две сближенные
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чашеобразные линзовидные залежи (Западную и
Восточную), удлиненные в СЗ направлении. От-
сутствие руководящих окаменелостей не позво-
ляет определить возраст титаноносной толщи,
кроме как досреднедевонский, однако, вопреки
этому тиманские геологи-производственники да-
тируют малоручейскию толщу среднедевонской по
аналогии с титаноносными песчаниками Ярегского
месторождения, Южный Тиман (Цаплин и др.,
1988), что также является спорным положением
(Макеев и др., 2020). По Rb-Sr изотопным данным
возраст малоручейской титаноносной толщи опре-
делен как позднерифейский – 685 млн лет (Черны-
шев и др., 2010).

Объектом исследования в настоящей работе
послужил циркон из двух проб рудоносных пес-
чаников Пижемского месторождения. Проба
КТП-18 была отобрана из рудоносных красно-
цветных песчаников (PR3mr1). Данная проба со-
ставлена из 4 рядовых керновых проб двух сква-
жин – 3907 (координаты 9526.095; 7180.265) и
3910 (координаты 9525.642; 7179.897). Проба
СТП-25 была отобрана из рудоносных сероцвет-
ных песчаников (PR3mr2), вскрытых канавой КУ-1
(координаты 9525.468; 7179.095).

Среднее содержание TiO2 в пижемских серо-
цветных песчаниках средней малоручейской тол-
щи (PR3mr2) – 6 мас. %, при мощности пласта 0–
12 м (в среднем 6 м), в красноцветных песчаниках
нижней малоручейской толщи (PR3mr1), соответ-
ственно, 3.5 мас. % и 5–40 м (в среднем 27 м). На
восток и северо-восток лицензионного участка
мощность рудных пластов значительно увеличи-
вается до 40 и 100 м, соответственно, так же как и
мощность перекрывающих осадочных и вулкано-
генно-осадочных толщ.

Нижняя красноцветная малоручейская толща
(PR3mr1), которая представлена переслаиванием
псевдорутил-лейкоксен-кварцевых песчаников,
гравелитов, алевролитов и каолинит-серицито-
вых глин, характеризуется максимальным накоп-
лением Fe (в виде гематита, гетита и сидерита), а
также Y, Ba, Sr и Rb. Максимальное содержание
Rb – в аргиллитоподобных глинах. Элемента-
ми-индикаторами рудной титаноносной сред-
ней малоручейской толщи (PR3mr2) являются:
3.2–13.5 мас. % TiO2; 0.10–0.36 мас. % ZrO2; 0.88–
5.21 мас. % Fe2O3; 0.023–0.224 мас. % MnO; 217–
478 ppm V; 261–538 ppm Sr; 30–323 ppm Ba; 49–
99 ppm Nb; 8–65 ppm Rb. Максимальное накоп-
ление характерно для Ti, Zr, Nb, REE, Mn и V. В
верхней малоручейской толще (PR3mr3) содержа-
ние всех этих компонентов резко снижается:
0.17–1.2 мас. % TiO2; 0.017–0.064 мас. % ZrO2;
0.20–0.73 мас. % Fe2O3; 0.003–0.015 мас. % MnO;
15–136 ppm V; 55–363 ppm Sr; 30–248 ppm Ba; 3–
29 ppm Nb; 8–39 ppm Rb. Пижемские песчаники

(D2pz) стекольного качества характеризуются
близким к кларковым содержанием анализируе-
мых компонентов на грани чувствительности
анализа. Главный показатель качества стеколь-
ных песчаников – содержание железа (Fe2O3) –
варьирует от 0.01 до 0.25 мас. %. Граница между
D2pz песчаниками и верхней малоручейской тол-
щей устанавливается по резкому увеличению в
последней содержания Sr и Ba.

Пересчет полных XRF-анализов на минераль-
ный состав ясно показывает, что главным поро-
дообразующим минералом титаноносных песча-
ников является кварц – его содержание в породах
уменьшается (средние значения) от сероцветных
песчаников PR3mr2 (64.4%, n = 19) к красноцвет-
ным PR3mr1 (53%, n = 92) и далее к алевролитам
(45.9%, n = 22). В эту же сторону уменьшается со-
держание рудных минералов псевдорутила (4.57–
3.58–1.12%), лейкоксена (6.28–3.55–1.54%), цир-
кона (0.120–0.072–0.075%), пирита (0.32–0.14–
0.15%), а также каолинита (5.75–5.21–5.65%). И,
наоборот, в эту же сторону сверху вниз увеличи-
вается содержание силикатных глинистых и же-
лезистых минералов – гидромусковита (13.9–
24.9–33.0%); хлорита (1.6–2.63–3.31%); сидерита
(2.34–3.44–3.65%); гематита (0.66–4.25–5.27%); а
также апатита (0.10–0.20–0.16%). Т.е. вверх по
разрезу увеличивается содержание рудных полез-
ных минералов за счет уменьшения нерудных си-
ликатов и железорудных минералов (гематита и
сидерита). Наблюдаемая обратная корреляция
между содержаниями сидерита и гематита означает,
что гематит образуется по сидериту в процессе его
окисления. Количество ильменита уменьшается
вниз по разрезу, что свидетельствует об ослаблении
интенсивности гидротермального преобразования
пород в направлении снизу вверх.

Модель генезиса месторождения

Генезис Пижемского месторождения является
предметом дискуссий. Вначале была высказана ги-
потеза о россыпной природе Пижемского место-
рождения (Калюжный, 1965, 1982; Цаплин и др.,
1988; Игнатьев, Бурцев, 1997; и др.). Разными ис-
следователями предлагались аллювиальная, ал-
лювиально-дельтовая, прибрежно-морская, про-
лювиальная с конусами выноса россыпные моде-
ли генезиса этого месторождения. Во всех случаях
первоисточником рудного вещества предполага-
лась кора выветривания по нижележащим рифей-
ским сланцам фундамента. В последнее время
установлено множество фактов, доказывающих
несостоятельность этой точки зрения (Макеев
и др., 2010; Макеев, 2014; и др.). Среди них стоит
отметить: 1. Отсутствие латеральной и фациаль-
ной зональности для рудной малоручейской тол-
щи; 2. Отсутствие классического разреза коры
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выветривания рифейских сланцев (которые пред-
полагались коренным источником ильменита и
лейкоксена); 3. Несоответствие уровня содержа-
ния Ti в сланцевых породах рифейского фунда-
мента и в руде Пижемского месторождения, ис-
ключающее аккумуляцию Ti в таких масштабах
при образовании коры выветривания по сланцам;
4. Размерность кварца в микрозернистых рифей-
ских глинистых сланцах фундамента не соответ-
ствует мелко-крупной размерности кварца и об-
ломков жильного кварца в гравелитовых просло-
ях рудной малоручейской титаноносной толщи,
что не позволяет предполагать образование руд-
ной толщи (PR3mr) по корам выветривания гли-
нистых сланцев (PR3lv). Кроме того, отсутствуют
какие-либо признаки химических кор выветрива-
ния по глинистым рифейским сланцам в пределах
Вольско-Вымской гряды Среднего Тимана. Из
минералогических критериев следует упомянуть;
1. Остроугольность и неокатанность кварца в песча-
никах Пижемского месторождения; 2. Игольчатую
форму новообразованного рутила, исключающую
его дальний перенос и роcсыпное происхождение
(Макеев, 2016); 3. Признаки гидротермального об-
разования сидерита in situ (многочисленные секу-
щие прожилки, мощностью 1–2 мм); 4. Изотоп-
ный состав углерода сидерита пижемских руд та-
кой же, как у углерода алмаза вышезалегающего
проявления Ичетъю (Макеев и др., 2003; Макеев,
Носик, 2009).

По мнению авторов Пижемское титановое ме-
сторождение имеет коренное происхождение, а
именно фреато-магматическое. Само Пижемское
месторождение по форме рудных тел напоминает
кальдеру, характеризуется ячеистым строением с
чашеобразными глубокими выемками в фунда-
менте (глубиной до 100 м), заполненными песча-
но-глинистым материалом и имеющими про-
странственную связь с глубинными разломами.
Об этом свидетельствуют геологические разрезы,
составленные по материалам разведочного буре-
ния. Заполнение Пижемской кальдеры песчано-
глинистым материалом, возможно, происходило
по типу грязевых вулканов. Источником тепла и
инициатором подобного процесса могло быть
глубинное внедрение неопротерозойских базаль-
тоидов или других магм, их взаимодействие с ме-
теорными водами. Последние, образуя агрессив-
ный флюид, разрушали лампрофиры (нахождение
которых предполагается на некоторой глубине под
Пижемским месторождением, аналогичных по со-
ставу четласским – предполагаемого источника ти-
тана Пижемского месторождения) и выносили
продукты их разрушения в кальдеру. Доказатель-
ством того, что протолитом титановых руд были
именно лампрофиры, а не сланцы, являются ре-
зультаты изучения типоморфных особенностей
породообразующих и акцессорных минералов
обоих объектов (Макеев, Брянчанинова, 2009;

Макеев, 2016; и др.). Отсутствие дальнего перено-
са материала доказывается формой кластогенно-
го остроугольного, совершенно не окатанного
кварца. Материал кальдеры (малоручейской ти-
таноносной толщи) сформировался в агрессив-
ной среде (СО2 + водный флюид) и поэтому не
содержит биоты, – по сути зернистые разности
пород титановых руд являются продуктами разру-
шения щелочно-ультраосновных пород. Лейкок-
сенизация ильменита происходила в гидротер-
мальных условиях при температуре не менее
300°С с участием углекислого газа и водного флю-
ида c растворенным в нем SiO2:

Для гидротермально-метаморфического преоб-
разования ильменита в лейкоксен потребовались
многие миллионы тонн углекислого газа – количе-
ство сопоставимое с запасами руд. Это эндогенный
углекислый газ, такое его количество невозможно
получить из атмосферы (Макеев, 2016).

МЕТОДИКА ИССЛЕДОВАНИЯ
Циркон был выделен в ИГГД РАН из ультра-

тяжелой фракции проб с помощью электромаг-
нитной сепарации и тяжелых жидкостей по стан-
дартной методике. Предварительно ультратяже-
лый концентрат (плотность более 4 г/см3) был
выделен на гравитационном столе из мелких
фракций (–0.25 мм, 20 кг проб) рудных песчани-
ков. Концентрат состоял на 70% из циркона, 20%
рутила и 2% монацита-куларита.

Локальное U–Pb датирование циркона (по
25 точек в каждой пробе) выполнено на ионном
микрозонде SHRIMP-II (ЦИИ ВСЕГЕИ). Изме-
рения U–Pb проводились по методике описан-
ной (Williams, 1998). Интенсивность первичного
пучка O2 составляла 4 нА, диаметр кратера со-
ставлял около 20 мкм. Полученные данные обра-
батывались с помощью программы SQUID (Lud-
wig, 2001). Соотношение U/Pb нормировано на
значение стандарта циркона TEMORA и 91500.
Ошибки единичных анализов (отношения U/Pb
и возраст) находятся на уровне 1σ, а погрешности
вычисленных согласованных возрастов и пересе-
чений с конкордией – на уровне 2σ. График с
конкордией построен с помощью программы
ISOPLOT/EX (Ludwig, 2003). Непосредственно
перед геохронологическим исследованием в ЦИИ
ВСЕГЕИ была проведена съемка циркона в режи-
ме катодолюминесценции (CL) на сканирующем
электронном микроскопе CamScan MX2500S с CL-
детектором CLI/QUA 2.

( ) ( )

+ + → →

→ →

+ +

3 2 2 2
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Содержание REE и редких элементов в цирко-
не определено на ионном микрозонде Cameca
IMS-4f (ЯФ ФТИАН) по методике описанной
(Hinton, Upton, 1991; Федотова и др., 2008). Точ-
ность определения составляет 10–15% для эле-
ментов с концентрацией >1 ppm и 10–20% для
элементов с концентрацией 0.1–1 ppm, предел
обнаружения составляет 5–10 ppb. Размер крате-
ра составляет примерно 20 мкм. При построении
спектров распределения REE состав циркона
нормирован к составу хондрита СI (McDonough,
Sun, 1995). Температура кристаллизации циркона
рассчитана с помощью термометра “Ti-в-цирко-
не” (Watson et al., 2006).

Изотопный состав кислорода исследован на
ионном микрозонде Cameca-1280 (Институт гео-
логии и геофизики Китайской академии наук) в
максимально однородных доменах циркона по
методике, приведенной в (Gao et al., 2014). Пер-
вичный пучок Cs+ определял размер анализируе-
мой области в форме квадрата со стороной около
15–20 мкм. Каждый анализ состоял из 16 циклов
измерения отношения 18O/16O. Измеренные
18O/16O были нормализованы на стандарт
VSMOW (18O/16O = 0.0020052). Фактор прибор-
ного фракционирования масс (IMF) определял-
ся с помощью измерения стандарта циркона
TEMORA-2 (δ18O = 8.20‰, SD = 0.13) (14 анали-
зов) и контролировался независимым измерением
стандартов циркона 91500 (δ18O = 9.98‰, SD = 0.10)
(7 анализов) и М257 (δ18O = 13.99‰, SD = 0.24)
(7 анализов), имплантированных в тот же препарат.

Циркон из пробы СТП-25, заметно отличаю-
щийся своим составом (повышенным содержа-
нием неформульных элементов-примесей), был
дополнительно проанализирован методом EPMA
на микрозонде JEOL JXA-8200 с пятью волновы-
ми спектрометрами (ИГЕМ РАН) по стандарт-
ным методикам (Макеев и др., 2015б, 2020).

Состав пород был проанализирован на оксиды
главных элементов и ряд редких элементов мето-
дом XRF (PW 2400 Phillips Analytical) в ИГЕМ
РАН по стандартным методикам.

РЕЗУЛЬТАТЫ

Характеристика циркона

Циркон из пробы КТП-18 в основном пред-
ставлен округлыми зернами (к. уд. 1.5–2), достига-
ющими 150–200 мкм по длинной оси. Удлиненные
зерна с четко выраженными гранями призмы ред-
ки (например, зерно с точкой 5 на рис. 1а). Внут-
реннее строение зерен характеризуется варьирую-
щей по толщине полос ростовой осцилляционной
зональностью, преимущественно в серых и темно-
серых тонах. Ряд зерен имеет каймы, отличающие-
ся более темной, вплоть до черной, окраской в CL,

толщина которых не превышает 20–30 мкм (зерна
с точками 8, 14, 24). Ряд зерен целиком практиче-
ски черные в CL-изображении, и могут иметь кор-
родированные границы (зерно с точкой 28А).

В пробе СТП-25 доля удлиненных зерен (к. уд.
достигает 4) увеличивается (рис. 1б). Внутреннее
строение также характеризуется ростовой осцил-
ляционной зональностью, являющейся призна-
ком циркона магматического генезиса. В цен-
тральной части некоторых зерен осцилляционная
зональность размыта (зерна с точками 9, 25 на
рис. 1б). Особенностью пробы является присут-
ствие зерен со светло-серой окраской в CL (зерна
с точками 4, 20). Некоторые зерна имеют каймы
темного оттенка в CL, толщина которых не пре-
вышает 20–30 мкм (зерна с точками 7, 22). Также
присутствуют зерна циркона, темные в CL-изобра-
жении, с пятнистой текстурой или с отсутствием зо-
нальности (например, зерна с точками 29, 30).

U-Pb возраст циркона

Результаты U-Pb датирования циркона из про-
бы КТП-18 (25 точек) показали, что подавляющая
часть точек (21 точка) является конкордантной (D
не более 5%, табл. 1). Заметно дискордантными
(D = 39 и 78% соответственно) являются высоко-
урановые каймы циркона (точки 8 и 17). Также
дискордантность (40 и 24%) проявлена в двух тем-
ных в CL центральных частях циркона (точки 6 и
18). На вероятностном графике значений
207Pb/206Pb-возраста циркона (рис. 2а) четко фик-
сируется два максимума в распределении
207Pb/206Pb-возраста – около 1170 и 1500 млн лет.
Кроме этого, присутствуют три меньших по ин-
тенсивности пика с отметками около 1400, 1800 и
2220 млн лет. Пик с отметкой около 1800 млн лет
расположен обособленно от трех других пиков,
по сути дела, сливающихся в возрастном интерва-
ле 1100–1550 млн лет. Следует отметить, что цир-
кон моложе 1000 млн лет не был установлен.

В пробе СТП-25 только две точки (7 и 22),
представляющие каймы циркона, демонстриру-
ют дискордантность (13 и 18% соответственно,
табл. 2). На графике (рис. 2б) явно выражены два
максимума в распределении 207Pb/206Pb-возраста –
около 1200 и 1500 млн лет. Два меньших по интен-
сивности пика с отметками около 1270 и 1050 млн
лет примыкают к наиболее проявленному пику с
отметкой около 1200 млн лет, образуя возрастной
кластер с границами около 1000–1350 млн лет. Как
и для вышерассмотренной пробы, циркон с воз-
растом моложе 1000 млн лет не был установлен.

Состав циркона

По своему составу циркон из пробы КТП-18
может быть условно разделен на две группы – с
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Рис. 1. Катодолюминесцентное изображение циркона из рудоносных песчаников Пижемского месторождения: проба
КТП-18 из красноцветных песчаников (а) и проба СТП-25 из сероцветных песчаников (б). Показано положение точек
определения U–Pb возраста и анализа редких элементов. Исследование изотопного состава кислорода проведено с
незначительным сдвигом от обозначенных точек. Точки, в которых не проводилось определение возраста, отмечены
курсивом. Номера точек соответствуют табл. 1 и 2.
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умеренным содержанием элементов-примесей и
обогащенный неформульными редкими элемен-
тами (табл. 1). В первую группу попадает основ-
ная часть проанализированного циркона (21 точ-
ка). Спектры распределения REE в цирконе из

первой группы характеризуются дифференциро-
ванным от легких к тяжелым REE распределением
(отношение LuN/LaN в среднем равняется 5748) с
проявленными положительной Се- и отрицатель-
ной Eu-аномалиями (рис. 3а). Суммарное содер-
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Таблица 1. Изотопно-геохимическая характеристика циркона из рудоносных красноцветных песчаников Пи-
жемского месторождения (проба КТП-18, точки 1-30)

Компо-
нент

Первая группа (“нормальное” содержание элементов-примесей)

1 2 4 5 7 9 10 11 12 13 14 15

La 0.15 0.08 0.10 0.07 0.23 0.11 0.09 0.48 0.14 0.34 1.09 0.05

Ce 8.97 10.5 17.7 9.04 15.6 95.6 10.1 57.5 36.4 31.5 24.0 34.7

Pr 0.41 0.16 0.28 0.65 0.25 0.68 0.64 1.66 0.32 0.85 2.61 0.15

Nd 3.63 1.65 3.37 11.3 2.90 12.6 9.35 18.1 5.13 7.74 21.7 3.65

Sm 7.39 3.25 5.70 19.7 8.34 18.5 13.3 19.8 9.66 15.2 28.4 10.1

Eu 1.47 0.29 0.75 3.35 0.72 3.35 0.82 7.77 2.66 2.10 8.98 0.14

Gd 18.3 17.1 19.4 89.2 19.3 76.9 56.0 76.5 50.1 32.1 102 58.4

Dy 66.7 73.1 77.8 330 89.5 226 176 248 180 128 258 231

Er 131 158 146 581 190 439 306 469 347 300 527 423

Yb 250 291 259 868 350 752 451 874 590 605 1027 620

Lu 39.9 47.7 43.3 134 58.9 127 74.8 125 99.1 100 166 90.9

Li 19.7 50.6 10.6 0.21 3.68 19.1 10.3 6.49 6.83 0.13 1.75 12.7

P 192 177 236 357 460 244 171 279 434 437 798 192

Ca 29.9 4.15 9.51 12.0 230 8.17 2.98 42.6 12.0 26.5 68.4 4.95

Ti 16.9 21.5 40.2 8.08 12.3 16.2 8.82 20.6 17.4 14.7 15.4 5.31

Sr 1.34 0.56 0.51 1.24 0.89 1.05 0.83 1.63 1.02 1.25 2.10 0.93

Y 724 844 845 3172 1061 2403 1372 2568 1915 1505 2847 2245

Nb 49.9 17.8 25.5 18.7 10.0 11.3 15.4 8.81 7.14 14.3 11.9 15.3

Ba 5.69 2.33 2.64 2.54 2.66 2.77 1.77 6.14 2.08 3.96 8.99 1.92

Hf 11312 12805 13280 10591 11993 9871 10088 8480 11103 13852 15731 10942

Th 37.3 67.2 55.1 41.3 94.8 173 82.9 179 74.9 321 281 127

U 117 256 98.6 102 156 142 163 227 119 661 1197 322

Th/U 0.32 0.26 0.56 0.41 0.61 1.21 0.51 0.79 0.63 0.49 0.24 0.39

Eu/Eu* 0.38 0.12 0.22 0.24 0.17 0.27 0.09 0.61 0.37 0.29 0.51 0.02

Ce/Ce* 8.83 22.0 25.2 10.1 15.7 85.9 10.0 15.6 42.0 14.2 3.45 92.9

ΣREE 528 602 573 2046 736 1752 1098 1897 1321 1223 2168 1472

ΣLREE 13.2 12.4 21.5 21.1 19.0 109 20.2 77.8 42.0 40.4 49.5 38.6

ΣHREE 506 587 545 2002 708 1621 1064 1792 1266 1165 2081 1423

LuN/LaN 2603 5633 4041 18088 2426 11491 7827 2488 6941 2859 1466 16364

LuN/GdN 17.6 22.5 18.0 12.2 24.7 13.4 10.8 13.2 16.0 25.2 13.1 12.6

SmN/LaN 80.1 63.8 88.4 442 57.1 278 231 65.8 112 72.0 41.9 301

T(Ti),°C 791 816 883 725 761 787 732 811 794 778 782 690

δ18O 7.96 6.19 7.83 2.22 6.50 5.77 5.50 5.97 6.98 6.02 5.99 5.51

+/– 0.12 0.16 0.27 0.12 0.20 0.14 0.31 0.17 0.21 0.15 0.47 0.18

Возраст 1145 1179 1159 1362 1800 1815 1376 1384 1511 1164 1162 1088

+/– 44 21 40 33 18 21 26 33 32 15 11 24

D, % –3 –3 –7 +0 –2 –1 –1 +3 –4 –4 –2 –0
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Компонент
Первая группа (“нормальное” содержание элементов-примесей)

16 18 19 20 21 22 23 24 25

La 3.48 4.84 0.04 0.29 0.17 0.07 0.07 1.37 23.4

Ce 53.2 139 25.6 10.6 14.4 12.9 19.2 20.3 80.0

Pr 9.11 12.0 0.08 1.18 0.56 0.11 0.22 3.44 8.91

Nd 69.4 96.7 1.51 11.2 5.04 1.92 3.46 29.0 47.0

Sm 59.5 89.7 5.23 19.8 11.7 8.05 5.30 23.6 22.6

Eu 14.3 25.4 0.33 2.82 1.60 0.65 0.98 5.85 0.79

Gd 116 224 19.1 63.4 30.5 25.6 24.9 36.1 60.0

Dy 254 443 76.6 223 102 103 85.2 58.2 166

Er 355 505 169 403 198 227 198 68.1 317

Yb 602 757 307 653 366 410 389 171 534

Lu 95.9 119 51.0 106 59.4 68.4 68.6 34.5 87.0

Li 40.4 4.68 32.0 47.9 96.3 28.4 16.2 111 6.16

P 452 1721 155 453 213 260 182 82 445

Ca 179 1284 3.12 63.0 48.0 3.96 9.84 132 478

Ti 404 55.1 10.3 17.2 11.2 16.6 8.13 13.9 12.0

Sr 4.38 12.7 0.57 2.31 1.31 0.60 0.69 3.06 1.16

Y 2209 3521 838 2317 1109 1221 1081 482 1694

Nb 22.4 5.45 12.9 5.12 10.2 6.96 10.7 11.6 7.04

Ba 21.1 42.5 1.88 8.89 5.16 2.18 2.22 15.8 3.66

Hf 13161 11566 12584 12438 13827 11470 9479 15207 11687

Th 193 666 102 179 137 65.4 58.1 58.1 79.6

U 571 912 302 820 510 184 107 792 297

Th/U 0.34 0.73 0.34 0.22 0.27 0.36 0.54 0.07 0.27

Eu/Eu* 0.53 0.55 0.10 0.24 0.26 0.14 0.26 0.61 0.07

Ce/Ce* 2.29 4.40 109 4.41 11.3 35.6 36.2 2.26 1.34

ΣREE 1633 2416 655 1494 790 859 795 451 1348

ΣLREE 135 252 27.2 23.3 20.1 15.0 22.9 54.1 159

ΣHREE 1424 2049 623 1448 757 835 766 368 1165

LuN/LaN 266 238 12511 3516 3408 9417 8855 243 35.8

LuN/GdN 6.70 4.31 21.6 13.5 15.7 21.6 22.3 7.74 11.7

SmN/LaN 27.4 29.7 213 109 112 184 114 27.6 1.55

T(Ti),°C 1224 920 746 793 753 790 725 773 759

δ18O 4.04 6.14 6.65 10.03 7.95 5.35 6.43 4.10 5.07

+/– 0.22 0.18 0.18 0.12 0.15 0.19 0.21 0.44 0.20

Возраст 1516 2218 1183 1274 1483 1279 1497 1498 1198

+/– 21 11 29 40 11 28 28 10 16

D, % +6 +24 –2 –0 –1 –3 –4 –5 –4

Таблица 1.  Продолжение
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Примечание. Прочерк – измерение не проводилось. Приведен 207Pb/206Pb-возраст, млн лет. D, % – дискордантность.

Компо-
нент

Вторая группа (повышенное содержание элементов-примесей)

3 6 8 17 26 27 28 28A 29 30

La 41.2 32.4 11.4 55.6 72.0 70.9 17.8 67.5 26.6 36.6

Ce 489 360 210 850 1167 1107 528 1071 529 654
Pr 113 81.9 46.3 201 267 247 82.6 236 119 154

Nd 829 648 393 1653 2253 2046 689 1904 986 1330
Sm 529 437 345 1392 1925 1695 656 1593 863 1224
Eu 137 102 92.8 344 464 426 178 431 239 330

Gd 1014 732 761 2165 3144 2899 1514 2892 1851 2718
Dy 1427 902 1235 3142 4463 4388 2477 4486 2936 3710
Er 1174 857 1020 2483 3571 3436 2310 3491 2492 3392
Yb 1642 1824 1303 3455 5116 4898 2987 5045 3189 4208
Lu 250 333 204 510 741 706 413 740 472 612

Li 77.7 78.2 15.6 33.8 22.1 33.6 54.0 39.7 2.85 8.58

P 1168 1192 2915 4978 6475 7039 5545 7224 7960 12725
Ca 3049 1957 1917 3178 5275 6171 3194 5355 4220 6804
Ti 267 175 151 419 693 750 176 684 309 431
Sr 56.0 83.9 33.9 106 135 151 93.1 122 89.3 150

Y 9217 6350 8539 21009 29480 28693 16023 29710 22367 30850
Nb 46.1 73.3 18.7 43.0 42.7 69.6 28.4 53.3 38.6 13.8

Ba 479 276 128 721 602 597 337 552 470 851
Hf 16542 18701 15600 17617 13467 14239 12318 16349 16078 19867
Th 424 306 455 1364 2301 2364 2471 1271 973 925
U 1470 1516 1334 2765 3566 4417 1520 4633 2061 2670

Th/U 0.29 0.20 0.34 0.49 0.65 0.54 1.63 0.27 0.47 0.35

Eu/Eu* 0.57 0.55 0.55 0.60 0.57 0.59 0.55 0.61 0.58 0.55

Ce/Ce* 1.73 1.69 2.21 1.95 2.04 2.02 3.33 2.05 2.27 2.11

ΣREE 7647 6310 5621 16250 23180 21920 11851 21956 13701 18368
ΣLREE 1473 1123 661 2760 3758 3471 1317 3279 1661 2175
ΣHREE 5507 4648 4523 11754 17033 16328 9700 16653 10939 14639
LuN/LaN 58.4 99.2 172 88.3 99.1 96.0 223 106 171 161

LuN/GdN 1.99 3.69 2.17 1.90 1.91 1.97 2.21 2.07 2.06 1.82

SmN/LaN 20.6 21.6 48.4 40.1 42.8 38.3 58.9 37.8 52.0 53.6

T(Ti),°C 1149  1079  1057  1231  1335  1353  1080  1332  1174  1237  

δ18O 7.00 3.43 5.12 5.57 – – – – – –

+/– 0.12 0.13 0.21 0.08 – – – – – –

Возраст 1141 1414 1211 1569 – – – – – –
+/– 13 14 19 75 – – – – – –

D, % +5 +40 +39 +78 – – – – – –

Таблица 1.  Окончание
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Рис. 2. Вероятностные графики значений 207Pb/206Pb-возраста циркона из пробы КТП-18 (а) и пробы СТП-25 (б).
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жание REE в этой группе варьирует от 451 до
2416 ppm, величина Се-аномалии Се/Се* состав-
ляет в среднем 26, величина отрицательной Eu-
аномалии Eu/Eu* – 0.29.

Суммарное содержание элементов-примесей,
включая REE, в этой группе достаточно умерен-
ное и составляет в среднем 1.60 мас. %. Среднее
содержание U составляет 384 ppm, Th – 146 ppm,
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Таблица 2. Изотопно-геохимическая характеристика циркона из рудоносных сероцветных песчаников Пижем-
ского месторождения (проба СТП-25, точки 1-30)

Компо-
нент

Первая группа (“нормальное” содержание элементов-примесей)

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12

La 0.46 0.06 0.16 0.19 0.11 0.08 0.74 0.19 0.07 0.85 0.12 0.27

Ce 46.7 16.9 17.4 35.7 16.1 17.0 35.6 21.8 9.49 12.7 22.4 24.5

Pr 1.14 0.10 0.24 1.31 0.15 0.14 2.61 0.49 0.05 1.54 0.43 0.81

Nd 14.5 1.78 2.70 17.4 2.39 2.58 24.9 6.26 0.69 13.80 6.98 10.1

Sm 25.4 7.59 6.44 22.7 4.80 10.23 31.7 10.30 2.74 18.1 15.9 17.1

Eu 1.62 0.54 0.78 6.66 0.44 0.85 5.78 1.27 0.26 3.43 2.11 2.33

Gd 93.4 27.8 18.9 53.5 23.9 38.3 56.4 37.2 13.4 23.1 45.3 34.7

Dy 334 126 92 107 103 151 144 132 69.8 53.1 130 111

Er 690 287 236 156 226 304 259 263 179 81.0 242 226

Yb 1125 494 436 240 395 521 468 443 359 134 401 410

Lu 185 81.9 67.3 37.9 64.3 82.6 73.9 69.2 60.8 20.0 68.0 67.9

Li 28.1 50.6 73.1 12.4 17.5 0.84 4.70 1.15 31.1 96.1 32.4 57.3

P 620 285 222 82.8 201 253 378 204 289 196 145 243

Ca 27.9 4.25 16.8 21.5 10.8 4.49 132 35.4 12.1 95.3 5.11 54.6

Ti 88.2 10.6 9.18 42.1 12.6 16.7 17.6 8.76 3.90 17.3 23.4 14.6

Sr 1.42 0.75 0.70 0.67 0.67 0.73 1.70 0.79 0.34 3.34 0.67 0.90

Y 3797 1503 1213 957 1211 1640 1401 1339 873 493 1377 1195

Nb 11.6 8.64 11.0 4.70 12.3 7.35 15.5 19.9 5.64 5.26 3.45 7.44

Ba 5.26 1.44 2.07 3.12 2.90 2.82 7.30 5.03 2.45 5.10 2.53 3.94

Hf 10867 12725 13724 10474 13566 12252 13672 12784 14681 12398 10974 12026

Th 471 114 92.9 104 124 97.7 162 97.0 49.8 45.7 174 161

U 591 468 571 91.7 527 324 780 372 177 865 370 548

Th/U 0.80 0.24 0.16 1.13 0.24 0.30 0.21 0.26 0.28 0.05 0.47 0.29

Eu/Eu* 0.10 0.11 0.21 0.58 0.13 0.13 0.42 0.20 0.13 0.51 0.24 0.29

Ce/Ce* 15.6 51.3 21.2 17.0 30.7 38.1 6.20 17.2 37.7 2.68 24.3 12.6

ΣREE 2517 1043 878 678 836 1129 1103 985 695 362 934 904

ΣLREE 62.8 18.8 20.5 54.5 18.7 19.8 63.9 28.7 10.3 28.9 29.9 35.7

ΣHREE 2427 1016 851 594 812 1098 1001 945 682 312 886 849

LuN/LaN 3852 12900 4026 1875 5769 9462 962 3460 8485 227 5622 2389

LuN/GdN 16.0 23.8 28.8 5.73 21.8 17.4 10.6 15.0 36.8 6.99 12.2 15.8

SmN/LaN 87.8 199 64.0 187 71.5 195 68.5 85.6 63.7 34.1 219 100

T(Ti), °C 980 749 735 888 764 791 796 731 666 794 824 777

δ18O 7.17 6.98 6.44 6.53 6.21 7.52 7.65 7.86 9.11 8.42 7.29 7.05

+/– 0.12 0.23 0.20 0.23 0.14 0.16 0.09 0.13 0.18 0.14 0.16 0.17

Возраст 1277 1206 1220 1560 1498 1036 1000 1191 1527 1520 1203 1187

+/– 12 19 14 31 13 25 36 23 20 12 20 15

D, % –5 –9 –6 –2 –4 +1 +13 –7 –5 –1 –7 –0
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Компо-
нент

Первая группа (“нормальное” содержание элементов-примесей)

14 15 16 17 18 19 20 21 23 24 25

La 0.85 0.20 1.83 0.05 9.76 0.13 0.02 0.47 0.15 0.22 0.03

Ce 38.1 15.5 39.7 14.5 35.6 7.85 1.55 12.9 14.5 31.0 8.45

Pr 0.48 0.32 7.49 0.14 3.11 0.58 0.07 1.91 0.50 0.16 0.08

Nd 5.86 6.01 67.9 2.30 17.4 9.10 0.95 18.8 8.32 1.64 1.47

Sm 13.9 14.2 46.2 6.48 10.3 14.4 2.38 22.4 16.1 3.46 5.33

Eu 2.77 1.02 10.2 0.26 0.52 1.07 0.33 3.86 0.54 0.36 0.47

Gd 42.1 58.5 82.6 31.0 29.1 59.2 12.8 44.5 69.8 14.1 17.3

Dy 145 201 194 123 88.3 187 46.8 129 245 70.2 73.2

Er 304 374 299 245 176 332 91.5 239 452 192 167

Yb 525 579 516 424 292 519 177 403 730 456 305

Lu 87.9 96.4 80.0 66.4 45.5 84.5 30.5 64.1 114 78.3 51.3

Li 15.1 8.39 0.37 19.9 0.46 6.83 2.00 17.0 31.3 72.0 3.40

P 545 184 484 286 395 259 91.4 418 727 151 206

Ca 135 6.56 155 4.72 421 11.6 6.30 79.5 4.06 6.47 3.72

Ti 32.5 11.8 67.4 23.5 26.7 27.4 34.8 21.8 26.6 13.4 26.8

Sr 1.11 0.76 1.41 0.71 0.75 0.58 0.26 1.37 0.85 1.27 0.26

Y 1596 2111 1668 1325 928 1855 509 1295 2462 964 859

Nb 5.24 4.70 11.7 14.7 8.99 8.39 2.08 4.88 8.55 15.9 8.69

Ba 3.07 2.03 6.03 2.29 2.56 1.71 3.30 3.81 1.02 2.32 0.76

Hf 10403 9764 14370 13269 12114 11737 8730 14287 12610 14961 11989

Th 79.6 73.8 232 68.4 98.8 46.5 5.95 119 271 299 45

U 104 241 919 183 336 123 30.8 628 570 569 70

Th/U 0.76 0.31 0.25 0.37 0.29 0.38 0.19 0.19 0.48 0.53 0.64

Eu/Eu* 0.35 0.11 0.50 0.06 0.09 0.11 0.18 0.37 0.05 0.16 0.15

Ce/Ce* 14.4 14.9 2.59 44.0 1.56 6.89 9.53 3.28 12.9 40.4 45.3

ΣREE 1166 1345 1345 914 708 1216 364 939 1651 848 629

ΣLREE 45.3 22.0 117 17.0 65.9 17.7 2.58 34.1 23 33.1 10.0

ΣHREE 1104 1308 1172 890 631 1182 358 879 1611 811 613

LuN/LaN 1002 4691 421 14109 45.0 6278 12661 1306 7527 3479 19467

LuN/GdN 16.9 13.3 7.83 17.3 12.6 11.6 19.3 11.7 13.2 44.8 24.0

SmN/LaN 26.4 115 40.5 229 1.69 177 165 75.7 176 25.5 336

T(Ti), °C 859 758 945 825 838 840 866 817 838 770 838

δ18O 5.49 5.95 6.29 7.37 5.69 6.96 5.26 6.98 7.43 7.38 6.98

+/– 0.11 0.21 0.25 0.21 0.19 0.17 0.15 0.19 0.14 0.24 0.24

Возраст 1284 1278 1488 1195 1505 1352 1246 1090 1193 1475 1521

+/– 38 29 10 28 18 29 74 27 16 15 43

D, % –5 –6 +2 –4 –1 –2 –1 +1 –5 –2 –0

Таблица 2.  Продолжение
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Примечание. Прочерк – измерение не проводилось. Приведен 207Pb/206Pb-возраст, млн лет. D, % – дискордантность.

Компонент
Вторая группа (повышенное содержание элементов-примесей)

13 22 26 27 28 29 30

La 7.56 9.5 23.6 35.9 34.5 22.5 24.3

Ce 125 157 706 644 448 342 314

Pr 33.2 32.8 121 166 120 93.9 97.5

Nd 303 324 1393 1804 1084 965 975

Sm 230 336 1463 2084 773 904 787

Eu 52.7 87.8 344 462 186 203 184

Gd 361 596 2038 2681 1133 1342 1134

Dy 560 956 2733 2960 1570 1834 1640

Er 556 992 2411 2222 1322 1540 1226

Yb 886 1427 3351 3366 1841 2160 1783

Lu 141 208 513 567 276 336 286

Li 97.5 81.8 4.80 6.67 24.5 46.9 36.9

P 2294 3701 8592 9485 6680 7815 7808

Ca 1184 1680 3532 3568 3203 3704 3484

Ti 111 349 405 525 238 617 510

Sr 9.5 14.9 43.1 36.3 24.0 33.3 28.6

Y 3327 6748 18120 17516 9629 10960 9327

Nb 8.60 11.4 44.7 26.1 21.5 26.8 31.1

Ba 34.6 55.7 235 206 74.3 134 122

Hf 15086 16081 11276 18556 15359 14083 14734

Th 287 689 2877 1604 407 1024 307

U 1402 1726 1834 3015 1588 2103 2086

Th/U 0.20 0.40 1.57 0.53 0.26 0.49 0.15

Eu/Eu* 0.56 0.60 0.61 0.60 0.61 0.56 0.59

Ce/Ce* 1.91 2.14 3.19 2.02 1.68 1.80 1.56

ΣREE 3255 5125 15097 16994 8788 9743 8451

ΣLREE 469 523 2244 2651 1687 1424 1411

ΣHREE 2503 4179 11046 11796 6142 7212 6070

LuN/LaN 179 210 210 152 77.1 144 113

LuN/GdN 3.15 2.82 2.04 1.71 1.97 2.03 2.04

SmN/LaN 48.8 56.5 99.3 93.1 35.9 64.3 51.8

T(Ti), °C 1011 1196 1225 1276 1129 1310 1270

δ18O 7.30 7.22 – – – – –

+/– 0.21 0.49 – – – – –

Возраст 1149 1048 – – – – –

+/– 12 18 – – – – –

D, % +3 +18 – – – – –

Таблица 2.  Окончание
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Th/U отношение варьирует от 0.07 до 1.21 (в сред-
нем 0.45). Содержание Hf изменяется в широких
пределах (от 8480 до 15731 ppm), достигая в сред-
нем 11975 ppm. Содержание Y, коррелирующее с

содержанием тяжелых REE, варьирует от 482 до
3521 ppm, составляя в среднем 1713 ppm. Содер-
жание Р в среднем равняется 378 ppm, Са –
68 ppm (за исключением точки 18). Содержание

Рис. 3. Спектры распределения REE для циркона из пробы КТП-18 (а) и пробы СТП-25 (б). Светло-серым цветом по-
казан циркон первой группы, темно-серым – второй группы.
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Ti также является “обычным” для магматическо-
го циркона – в среднем 17 ppm (за исключением
точки 16), что отвечает температуре кристаллиза-
ции циркона около 780°С.

Повышенное содержание несовместимых для
циркона редких элементов было установлено в
дополнительно проанализированных на редко-
элементный состав темных в CL-изображении
зернах (точки 26-30 и 6), а также в некоторых тем-
ных в CL каймах циркона (точки 3, 8, 17). Эти
10 точек отличаются заметно увеличенным со-
держанием всего спектра REE (от 5621 до
23180 ppm при среднем содержании 14681 ppm).
Спектры распределения REE в них лежат выше
на графике и не пересекаются со спектрами для
циркона из основной группы. Спектры распреде-
ления REE выположены, в основном, за счет уве-
личения содержания легких REE (отношение
LuN/LaN в среднем равняется 127). Положитель-
ная Се- и отрицательная Eu-аномалии в значи-
тельной степени редуцированы (рис. 3а). Отноше-
ние Се/Се* составляет в среднем 2.1, Eu/Eu* – 0.57.

Суммарное содержание элементов-примесей,
включая REE, в этой группе циркона из пробы
КТП-18 составляет в среднем 6.58 мас. %. Сред-
нее содержание U возрастает до 2595 ppm, Th –
1285 ppm, при этом Th/U отношение в среднем
составляет 0.52, что близко к значению для пер-
вой группы циркона. Содержание Hf увеличива-
ется в среднем до 16078 ppm. Содержание Y до-
стигает аномально высокого значения 30850 ppm,
составляя в среднем 20224 ppm. Содержание Р в
среднем равняется 5722 ppm, Са – 4112 ppm. Со-
держание Ti изменяется в пределах 151–750 ppm,
что не позволяет использовать его для оценки
температуры кристаллизации циркона.

Циркон из пробы СТП-25 аналогично может
быть разделен на две группы – с умеренным со-
держанием элементов-примесей и с аномально
повышенным. Первая группа включает в себя
23 точки циркона (табл. 2). Спектры распределе-
ния REE в цирконе из первой группы характери-
зуются дифференцированным от легких к тяже-
лым REE распределением (отношение LuN/LaN в
среднем равняется 5653) с четко выраженными
положительной Се- и отрицательной Eu-анома-
лиями (рис. 3б). Суммарное содержание REE в
этой группе варьирует от 362 до 2517 ppm, Се/Се*
составляет в среднем 20, Eu/Eu* – 0.23.

Суммарное содержание элементов-примесей,
включая REE, в этой группе циркона равняется в
среднем 1.57 мас. %. Среднее содержание U со-
ставляет 411 ppm, Th – 132 ppm, Th/U отношение
варьирует от 0.05 до 1.13 (в среднем 0.38). Содер-
жание Hf изменяется в широких пределах (от 8730
до 14961 ppm), достигая в среднем 12364 ppm. Со-
держание Y составляет в среднем 1416 ppm. Со-
держание Р в среднем равняется 299 ppm, Са –

55 ppm. Среднее содержание Ti 25 ppm отвечает
температуре кристаллизации циркона около 810°С.

Повышенное содержание несовместимых для
циркона редких элементов было установлено в
пробе СТП-25 в темных в CL-изображении зер-
нах (точки 26–30), а также в некоторых темных в
CL каймах циркона (точки 13 и 22). Эти 7 точек
отличаются высоким содержанием всего спектра
REE (от 3255 до 16994 ppm при среднем содержа-
нии 9636 ppm). Спектры распределения REE в
них выположены (отношение LuN/LaN в среднем
равняется 155). Положительная Се- и отрица-
тельная Eu-аномалиями в значительной степени
редуцированы (рис. 3б). Отношение Се/Се* со-
ставляет в среднем 2.0, Eu/Eu* – 0.59.

Суммарное содержание элементов-примесей,
включая REE, в этой группе циркона составляет в
среднем 4.86 мас. %. Среднее содержание U воз-
растает до 1965 ppm, Th – 1028 ppm, при этом
Th/U отношение в среднем составляет 0.52. Содер-
жание Hf увеличивается в среднем до 15025 ppm.
Содержание Y достигает 18120 ppm, составляя в
среднем 10804 ppm. Содержание Р в среднем рав-
няется 6624 ppm, Са – 2908 ppm. Содержание Ti
варьирует в пределах 111–617 ppm, что, как и в
случае с аналогичной группой циркона из пробы
КТП-18, не позволяет применить этот элемент для
оценки температуры кристаллизации циркона.

Характер изменения зерен циркона из рудо-
носных песчаников Пижемского месторождения
(проба СТП-25), приводящий к их обогащению
неформульными элементами-примесями, на-
глядно виден на детальных BSE-изображениях
(рис. 4). Участки и зоны, обогащенные примес-
ными элементами, выделяются темным цветом в
BSE-изображении и приурочены к системам тре-
щин в кристаллах и пограничным участкам между
центральной частью зерна и каймой. По всей ви-
димости, именно в эти ослабленные зоны и про-
никал флюид, обогащенный несовместимыми
элементами. При этом изменение циркона может
затрагивать целиком узкую полоску осцилляци-
онной зональности, практически не отражаясь на
составе параллельной ей полоски. По всей види-
мости, измененная полоска изначально была бо-
лее высокоурановой (темной в BSE-изображе-
нии), чем параллельная ей светлая низкоурановая
полоска, и из-за этого частично метамиктной.
Как следствие, нарушенность кристаллической
структуры в пределах конкретного домена цирко-
на, облегчает вхождение переносимых флюидом
неформульных элементов-примесей. Наглядной
иллюстрацией может служить сравнение состава
циркона в точках 4 и 5 (рис. 4, табл. 3). По данным
EPMA, в точке 4 (светлая в BSE полоска) содер-
жание P2O5 составляет всего лишь 0.05 мас. %.
Содержание Y2O3 также невелико – 0.13 мас. %.
Содержание примесных элементов Al и Fe либо
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ниже порога обнаружения, либо на его уровне.
Буквально на расстоянии первых микрон, в пре-
делах темной в BSE полоски (точка 5), состав
циркона радикально изменяется – содержание
ZrO2 и SiO2 уменьшается на 11.7 и 9.5 мас. % соот-
ветственно. При этом увеличивается содержание
P2O5 на более чем 4 мас. %, Y2O3 – на 2.5 мас. %.
Содержание оксидов Al и Fe вырастает в сумме
почти на 5 мас. %, оксидов U и Th – в сумме при-
мерно на 1 мас. %. Следует отметить, что суммарное
содержание измеряемых методом EPMA оксидов
уменьшается примерно на 7, до 93.4 мас. %. Такой
дефицит суммы предполагает вхождение в состав
измененного циркона гидроген-иона в качестве
компенсации заряда при гетеровалентном изо-
морфном замещении четырехвалентных Zr и Si
на трехвалентные элементы-примеси. Процесс
изменения состава циркона под влиянием флюи-
да может затрагивать различный объем зерна – от
локальных участков типа полосок осцилляцион-
ной зональности, как было рассмотрено выше, до
значительного объема зерна (точки 1, 2 и 14, 15 на
рис. 4).

Изотопный состав кислорода
Для циркона из пробы КТП-18, не обогащенно-

го неформульными элементами-примесями (пер-

вая группа), значение δ18O составляет в среднем
6.11‰, по 21 определению. При этом, за исключе-
нием двух точек, значение δ18O варьирует в диапа-
зоне от 4 до 8‰ (табл. 1). Для циркона, имеющего
повышенное содержание несовместимых элемен-
тов, значение δ18O составляет в среднем (по 4 опре-
делениям) 5.28‰, изменяясь в пределах от 3.43 до
7.00‰.

Для циркона из пробы СТП-25, не обогащенно-
го неформульными элементами-примесями (пер-
вая группа), значение δ18O составляет в среднем
6.96‰, по 23 определениям. Минимальное значе-
ние равняется 5.26‰, максимальное – 9.11‰
(табл. 2). Для циркона, имеющего повышенное
содержание несовместимых элементов, значение
δ18O было определено только в двух точках и со-
ставило 7.30 и 7.22‰.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Состав циркона как отражение 

флюидного воздействия
Исследованный циркон демонстрирует силь-

ную положительную корреляцию между содержа-
нием Y и REE (рис. 5a). При этом в нижней части
графика обособляется группа точек, представля-
ющих циркон серого оттенка в CL-изображении

Рис. 4. Изображение циркона из сероцветных песчаников Пижемского месторождения (проба СТП-25) в обратно-от-
раженных электронах (BSE). Точками показано положение анализов методом ЕРМА, отвечающее табл. 3.
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с хорошо проявленной осцилляционной зональ-
ностью (циркон с “обычным” содержанием эле-
ментов-примесей, табл. 1 и 2). Соответственно,
точки циркона с повышенным содержанием эле-
ментов-примесей расположены в верхней части
графика, строго на продолжении линейного тренда.
Подобное соотношение точек на графике состава
циркона свидетельствует о генетической связи этих
двух групп циркона.

Если циркон, обогащенный Hf, U, Th, встре-
чается относительно часто (например, Xie et al.,
2005), то значительные отклонения по содержа-
нию Y и REE менее известны. Содержание Y, как
правило, находится в интервале от 10 до 5000 ppm,
суммарное содержание REE – от 100 до 2500 ppm
(Harley, Kelly, 2007). Аномально высокое содер-
жание REE 98200 ppm было установлено в цирко-
нах из метасоматитов района уникального ураново-
го месторождения Окло (Габон, Экваториальная
Африка) (Horie et al., 2006). На Фенноскандинав-
ском щите аномально высокое содержание REE
было зафиксировано в цирконах из метабазитов
дайкового комплекса Контокки, Костомукшская
структура (29800 ppm, Levskii et al., 2009), лампрои-
тов Панозерского санукитоидного комплекса, Цен-
тральная Карелия (55300 ppm, Скублов и др., 2009),
кварцевых сиенитов в центральной части Северо-
Карельского зеленокаменного пояса (89100 ppm,

Скублов и др., 2011). В вышеупомянутых приме-
рах, как и в рассматриваемом в настоящей работе
цирконе, REE сконцентрированы в локальных
доменах и зонах изменения, отличающихся кон-
трастно темной окраской в BSE-изображении.
Высокое содержание Y (до 5 мас. % Y2O3) было
выявлено в цирконе из метаосадков Далрадиан-
ского комплекса в Шотландии, образованных
при интенсивной флюидной переработке пород
(Hay, Dempster, 2009). Аномально высокое содер-
жание Y было установлено в цирконе, образован-
ном из флюидонасыщенного сиенитового расплава
на позднемагматическом этапе формирования Zr-
Y-REE Азовского месторождения (Украинский
щит), когда возросла роль флюидов, обогащенных
Y, REE, Nb, что нашло прямое отражение в ано-
мальных геохимических характеристиках кайм и
зон изменения циркона – содержание Y до
61874 ppm, REE до 27667 ppm, Nb до 7976 ppm
(Левашова и др., 2015, 2016; Скублов, Ли, 2016). В
цирконе из редкоземельного месторождения
Тор-Лейк (Канада) было установлено суммар-
ное содержание REE около 74000 ppm и содер-
жание Y около 31500 ppm (Hoshino et al., 2013). В
цирконе из полиминерального рудопроявления
Ичетъю на Среднем Тимане также было установ-
лено необычно высокое содержание Y и REE – до
96240 и 104578 ppm соответственно (Макеев,
Скублов, 2016).

Таблица 3. Химический состав (мас. %) зерен циркона из Пижемского месторождения (метод ЕРМА)

Примечание. Прочерк – содержание ниже порога обнаружения.

Точка ZrO2 SiO2 HfO2 P2O5 Y2O3 Dy2O3 Yb2O3 Al2O3 FeO CaO TiO2 UO2 ThO2 Сумма

1 58.42 25.91 0.93 2.51 1.29 0.04 0.13 2.19 1.12 1.14 0.07 0.19 0.22 94.14
2 57.68 23.87 0.89 3.40 1.56 0.05 0.12 2.21 1.25 1.68 0.06 0.18 0.27 93.23
3 66.28 32.59 1.03 0.03 0.16 0.01 0.02 0.01 0.01 – 0.01 0.06 0.05 100.25
4 66.26 32.75 1.49 0.06 0.13 – 0.02 – 0.01 – – 0.05 0.03 100.80
5 54.59 23.23 1.06 4.30 2.58 0.08 0.19 3.57 1.34 1.36 0.07 0.39 0.67 93.42
6 66.67 32.63 1.01 0.04 0.04 – 0.02 – 0.01 – 0.01 0.01 – 100.44
7 65.93 32.45 1.00 0.13 0.29 – 0.04 – 0.01 0.01 – 0.04 0.03 99.92
8 66.07 32.46 1.32 0.20 0.19 – 0.03 0.01 0.01 – – 0.02 – 100.32
9 65.51 32.62 1.38 0.26 0.26 – 0.04 0.01 0.01 – 0.01 0.06 – 100.15

10 60.51 28.41 1.48 1.90 1.07 0.03 0.06 1.79 0.58 0.89 0.05 0.16 0.05 96.98
14 60.82 28.37 2.02 1.55 0.86 0.03 0.07 1.79 0.78 1.16 0.04 0.20 – 97.68
15 65.54 32.70 2.54 0.01 0.02 – 0.01 0.01 0.02 0.01 0.01 0.06 – 100.93
16 66.52 32.62 1.14 0.04 0.04 – 0.01 0.01 0.01 – – – – 100.39
17 60.31 26.76 1.18 2.52 1.28 0.04 0.11 2.04 0.82 1.05 0.04 0.17 0.16 96.46
18 66.36 32.48 1.25 0.05 0.12 – 0.03 0.01 0.01 0.01 – 0.05 0.02 100.40
19 65.87 32.62 1.32 0.07 0.20 – 0.02 – – – – 0.09 0.04 100.23
20 65.64 32.42 1.31 0.21 0.19 – 0.03 0.01 – – – – – 99.81
21 64.99 32.26 1.84 0.33 0.24 – 0.07 – 0.01 – – 0.08 0.01 99.83
22 59.87 27.64 1.73 1.94 1.04 0.03 0.12 1.75 0.82 1.05 0.03 0.14 0.01 96.16
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Все вышеперечисленные примеры аномально-
го по составу циркона из различных по составу и
возрасту пород объединяет процесс воздействия
флюидов, обогащенных несовместимыми эле-
ментами (HFSE и REE), обычно немобильными
при магматических и метаморфических процес-
сах. Как правило, вхождение в состав циркона Y и
REE (преимущественно HREE) объясняется ксе-
нотимовым типом изоморфизма (Y + REE)3+ +
+ P5+ = Zr4+ + Si4+ (Finch, Hanchar, 2003). Такая
схема изоморфизма предполагает пропорцио-
нальное увеличение содержания Y и HREE с одной
стороны, и P с другой. Действительно, это выпол-
няется для циркона из рудопроявления Ичетъю, в
которых содержание Р достигает 41830 ppm (Маке-
ев, Скублов, 2016). Но для рассматриваемого цир-
кона из рудоносных песчаников Пижемского ме-
сторождения увеличение содержания Р отстает от
роста содержания Y и REE. Даже для обогащен-

ного примесями циркона содержание Р не превы-
шает 10000 ppm (рис. 5б). Можно предположить,
что в данном случае изоморфизм по ксенотимо-
вому типу сочетается с механизмом вхождения
гидроген-иона по схеме H+ + (REE, Y)3+ = Zr4+

(De Hoog et al., 2014).

Индикатором флюидного воздействия на цир-
кон является повышенное содержание в нем не-
формульных элементов – Са, Sr, Ba и ряда других
(Geisler, Schleicher, 2000; Geisler et al., 2007). Со-
держание Са около 100 ppm можно считать услов-
ным порогом для определения – было воздей-
ствие флюидов на циркон или нет. Уровень со-
держания Sr в цирконе, как правило, на порядок
меньше, чем уровень содержания Са. В рассмат-
риваемом цирконе из Пижемского месторожде-
ния содержание Са менее 100 ppm и содержание
Sr на уровне первых ppm фиксируется для боль-

Рис. 5. Соотношение редких элементов (Y–REE – а, Y–P – б, Ca–Ti – в, Th–U – г) для циркона из рудоносных пес-
чаников Пижемского месторождения. Треугольниками показан состав циркона из пробы КТП-18, кружками – из
пробы СТП-25. Незалитыми значками показан циркон первой группы, залитыми значками – второй группы. На рис.
5в пунктиром показаны эмпирические лимиты содержания Ca и Ti в цирконе.
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шей части неизмененного циркона из обеих проб
(первая группа).

Содержание Ti в цирконе, как и Са, может уве-
личиваться в значительной степени при флюид-
ном воздействии (Скублов и др., 2011). Считает-
ся, что в цирконе из земных пород содержание Ti,
как правило, не превышает 20 ppm (Fu et al.,
2008). Именно на этот диапазон содержания Ti в
цирконе от 0 до 20 ppm был откалиброван Ti-в
цирконе термометр (Watson et al., 2006). В этот
интервал попадает бóльшая часть циркона пер-
вой группы из Пижемского месторождения. Со-
держание Ti и Са в цирконе из второй группы в
значительной степени превышает эмпирические
лимиты для этих элементов (рис. 5в). Следует от-
метить, что для циркона из второй группы (с ано-
мально высоким содержанием элементов-приме-
сей) наблюдается положительная корреляция
между содержанием Ti и Cа, что объясняется их
совместным вхождением в состав циркона под
воздействием флюидов.

Цирконы первой и второй группы из обеих
проб также систематически отличаются и по со-
держанию U и Th (рис. 5г). При этом фигуратив-
ные точки для обеих групп образуют единый ли-
нейный тренд, отвечающий значению Th/U от-
ношения около 0.4–0.5. Рост содержания U и Th
в цирконе при флюидном воздействии происхо-
дил согласованно, что свидетельствует о пример-
но одинаковой мобильности этих высокозаряд-
ных элементов в гидротермальном процессе.

На диаграмме соотношения содержания La и
SmN/LaN отношения в цирконе, характеризую-
щего степень фракционирования LREE (Hoskin,
2005; Grimes et al., 2009; Bouvier et al., 2012), по-
давляющая часть фигуративных точек циркона
первой группы из обеих проб попадает в поле не-
измененного магматического циркона (рис. 6а).
Точки, отвечающие циркону второй группы, не
попадают в это поле, но смещены в направлении
полей циркона гидротермального генезиса и по-
ристого циркона, испытавшего флюидное воз-
действие.

На диаграмме соотношения содержания U и
Са, также предназначенной для разграничения
неизмененного циркона от измененного и пори-
стого (Rayner et al., 2005; Bouvier et al., 2012), непо-
средственно в поле неизмененного циркона или
вблизи него попадают почти все точки циркона
первой группы. Фигуративные точки циркона
второй группы из обеих проб расположены либо в
области измененного гидротермального цирко-
на, либо образуют тренд перехода в эту область
(рис. 6б).

Изотопный состав кислорода в цирконе также
может свидетельствовать о флюидном воздействии
на циркон и вмещающие его породы. Высокотемпе-
ратурные (выше 300°C) гидротермальные измене-

ния приводят к понижению δ18O в минералах, вклю-
чая циркон, относительно типичных для данных по-
род значений (например, Eiler, 2001; Hart et al., 1999;
Korolev et al., 2018). Для магматического цирко-
на, кристаллизовавшегося из расплава мантий-
ного генезиса, значение δ18O составляет около
5.3‰ (Valley et al., 1998). Для магматического
циркона из коровых пород протерозойского воз-
раста (которому отвечает возраст циркона из ру-
доносных песчаников Пижемского месторожде-
ния) значение δ18O в среднем равняется около
7.3‰ (Valley et al., 2005). Следует обратить внима-
ние на то, что в пробе КТП-18 6 точек циркона из
25 имеют значение δ18O даже ниже, чем “мантий-
ная метка” (от 2.2 до 5.1‰, табл. 1). Даже если
предположить мантийный источник расплавов,
из которых кристаллизовался циркон, впослед-
ствии попавший в рудоносный песчаник, то
столь значительное понижение δ18O можно объ-
яснить только воздействием высокотемператур-
ных гидротермальных процессов. Циркон из про-
бы СТП-25 не обнаруживает значений δ18O ниже
мантийных.

Полученные данные по изотопно-геохимиче-
скому составу циркона из Пижемского место-
рождения согласуются с результатами исследова-
ния циркона из вышележащего рудопроявления
Ичетъю (Макеев и др., 2015а, б; Макеев, Скублов,
2016). Для обоих месторождений установлен осо-
бый “тиманский” тип иттрий-фосфор-редкозе-
мельного циркона. Это доказывает единый ис-
точник циркона двух промышленных объектов,
при этом циркон мог поступать из разных пород
нижележащего кристаллического фундамента, в
последствии испытывая гидротермальные преоб-
разования при формировании титанового место-
рождения. Одним из источников магматического
циркона предположительно были граниты фун-
дамента нескольких возрастных рубежей, два из
которых с возрастом около 1200 и 1500 млн лет
четко проявлены на вероятностных графиках
распределения возрастов для обеих титанонос-
ных залежей (рис. 2). Такое предположение бази-
руется на результатах диагностики включений,
наблюдается характерная для гранитов минераль-
ная ассоциация: кварц, биотит, рутил, апатит,
альбит, ксенотим, монацит и др. минералов в зер-
нах циркона.

В крепко сцементированных сидеритом и ге-
матитом красноцветных титаноносных песчани-
ках PR3mr1 (проба КТП-18) содержание циркона с
высокой концентрацией несовместимых элемен-
тов, и соответственно, Y-P-HREE заметно выше,
чем в слабосцементированных сероцветных пес-
чаниках PR3mr2 (проба СТП-25). Это можно объ-
яснить более интенсивным прогревом нижней
толщи красноцветных песчаников в гидротер-
мальном процессе и поступлением метаморфизу-
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ющего флюида снизу вверх. Непосредственный
возраст гидротермальных преобразований U-Pb
изотопная система циркона не показывает. Дати-
рование циркона из Пижемского месторождения
свидетельствует только о том, что сама титано-
носная толща не древнее 1000 млн лет. Очевидно,
что этот возраст не превышает возраста самого
молодого циркона из рудоносных песчаников,
имеющего редкоэлементный состав циркона маг-
матического генезиса, т.е. около 1000 млн лет.
Наиболее достоверно возраст гидротермального
процесса, приведшего к формированию титано-

вых месторождений Среднего Тимана, был опре-
делен путем датирования монацита независимы-
ми методами LA-ICP-MS, ID-TIMS и CHIME,
давшими оценку около 500–600 млн лет (Красот-
кина, 2018; Макеев и др., 2020).

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Комплексное изотопно-геохимическое иссле-

дование циркона (U-Pb и кислородная изотоп-
ные системы, редкоэлементный состав) из двух
проб (50 точек) красноцветных и сероцветных ру-

Рис. 6. Дискриминационные диаграммы для циркона из Пижемского месторождения: а – соотношение La и SmN/LaN
отношения (фигуративные поля выделены по (Hoskin, 2005; Grimes et al., 2009; Bouvier et al., 2012); б – соотношение
U и Са (фигуративные поля выделены по (Rayner et al., 2005; Bouvier et al., 2012). Условные обозначения см. на рис. 5.
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доносных песчаников Пижемского месторожде-
ния (Средний Тиман) позволило установить:

1. В обеих пробах преобладают две группы
циркона с возрастами 1200 и 1500 млн лет. Для
циркона из красноцветных песчаников установ-
лены три меньших по численности группы с воз-
растами около 1400, 1800 и 2220 млн лет. Для цир-
кона из сероцветных песчаников были установ-
лены два меньших по численнности пика с
отметками около 1270 и 1050 млн лет. В обеих
пробах циркон моложе 1000 млн лет не был уста-
новлен, что позволяет предполагать, что сама ти-
таноносная толща более древняя, чем считалось
ранее.

2. Не менее четверти от общего числа зерен
циркона имеет повышенное содержание нефор-
мульных элементов-примесей, приуроченное к
темным в CL доменам и каймам. Суммарное со-
держание REE в них может превышать 23000 ppm,
спектры распределения REE пологие (LuN/LaN в
среднем равняется 140) с редуцированными по-
ложительной Се- и отрицательной Eu-аномалия-
ми. Суммарное содержание элементов-приме-
сей, включая REE, может превышать 6.5 мас. %.
Содержание Y достигает аномально высокого
значения 30850 ppm. Такой циркон из Пижем-
ского месторождения относится к особому “ти-
манскому” типу иттрий-фосфор-редкоземельно-
го циркона, являющийся геохимической особен-
ностью данного месторождения и проявления
Ичетъю. Фиксируется повышенное содержание Р,
Са и Ti, что не позволяет использовать титан для
оценки температуры кристаллизации циркона.

3. На дискриминационных диаграммах (La–
SmN/LaN и U–Ca) циркон с повышенным содер-
жанием элементов-примесей попадает в область
гидротермального циркона, что подтверждает его
изменение при флюидном воздействии. Осталь-
ной циркон имеет геохимические характеристи-
ки неизмененного циркона магматического гене-
зиса, одним из источников которого предполо-
жительно были граниты фундамента нескольких
возрастных рубежей, два из которых с возрастом
около 1200 и 1500 млн лет четко проявлены на ве-
роятностных графиках распределения возрастов
для обеих титаноносных залежей.

4. Понижение δ18O в цирконе до значения 2.2‰
можно объяснить воздействием высокотемпера-
турных гидротермальных процессов.

Проведенное изотопно-геохимическое иссле-
дование циркона является доводом в пользу гид-
ротермально-метаморфического (а не осадочно-
россыпного) генезиса Пижемского титанового
месторождения.
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Приведены новые данные по составу редких элементов (РЗЭ, Y, Sr) в кальците штокверковых
Au-Cu-порфировых руд и во вмещающих породах Кутуевского рудопроявления (Южный Урал).
В кальците содержание редких элементов определено методом LA-ICP-MS, в интрузивных породах
и офикальцитах – методом ICP-MS. Установлено, что концентрации и спектры РЗЭ в кальците су-
щественно варьируют в зависимости от положения рудной минерализации в метасоматическом
ореоле. В рудах, залегающих в центральной части интрузивного тела габбро-диоритов и диоритов в
хлорит-серицит-кварцевых метасоматитах, преобладает кальцит, по уровню концентраций и харак-
теру распределения РЗЭ сопоставимый с интрузивными породами. Предполагается, что при его
формировании РЗЭ были в основном заимствованы флюидом из интрузивных пород. Кальцит в ру-
дах, развитых в восточной эндоконтактовой зоне интрузивного массива в биотит-эпидот-хлорит-
серицит-кварцевых метасоматитах, отличается аномально низкими содержаниями РЗЭ. Наиболее
вероятным источником лантаноидов для кальцита такого состава являлся карбонатный цемент
офикальцитов. На фракционирование РЗЭ оказала влияние температура флюида. Во время кри-
сталлизации кальцита температура минералообразующей системы превышала 250°C, в связи с чем,
во флюиде доминировал Eu+2 и существовал восстановительный режим.

Ключевые слова: Южный Урал, Au-Cu-порфировая минерализация, рудообразующий флюид, ред-
коземельные элементы, аномалии Eu и Ce
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ВВЕДЕНИЕ
Выяснение природы минералообразующего

флюида и его отдельных компонентов является
фундаментальной проблемой рудной геологии.
Для ее решения проводится изучение соотноше-
ний стабильных изотопов в минералах руд и око-
лорудных метасоматитов. В последние годы стали
широко использоваться также данные по распре-
делению РЗЭ. К числу информативных относятся
модели лантаноидов в карбонатных минералах
(Прокофьев и др. 2010; Debruyne et al., 2016;
Znamenskii et al., 2020; и др.). Исследования гео-
химии РЗЭ в карбонатах порфировых месторож-
дений выполнены в весьма ограниченных объе-
мах. В качестве редкого примера использования
спектров распределения РЗЭ в кальците для
определения физико-химических параметров и
источников минералообразующего флюида мож-
но привести работу А. Абедини с соавторами

(Abedini et al., 2016). В значительной степени это
обусловлено тем, что карбонатные минералы на
объектах порфирового семейства, особенно свя-
занных с известково-щелочными гранитоидами,
имеют незначительное распространение и фор-
мировались, главным образом, на поздних стади-
ях во внешних ореолах пропилитовых изменений
(Сооkе et al., 2014; Sillitoe, 2010; и др.)

В зоне Главного Уральского разлома на Юж-
ном Урале расположено несколько Cu- и Au-пор-
фировых месторождений и рудопроявлений, ко-
торые связаны с известково-щелочными гранито-
идами, образовавшимися в раннем девоне на
начальных стадиях развития Магнитогорской эн-
симатической островной дуги (Грабежев, Ронкин,
2011; Знаменский и др., 2019б). К их числу относит-
ся перспективное Кутуевское Au-Cu-порфировое
рудопроявление. Отличительной минералогиче-
ской особенностью порфировых проявлений зо-

EDN: VKXVRF
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ны Главного Уральского разлома, как и, в целом,
медно-порфировых месторождений Южного
Урала, связанных с надсубдукционными грани-
тоидами девонского возраста, является присут-
ствие в рудах и околорудных метасоматитах в зна-
чительных количествах карбонатных минералов
(Грабежев, 2009; Знаменский и др., 2020; и др.).
Ранее нами выполнено изучение содержаний
РЗЭ с использованием метода ICP-MS в ограни-
ченном количестве монофракций кальцита, ото-
бранных из руд Кутуевского рудопроявления
(Знаменский и др., 2021). Был сделан предвари-
тельный вывод о том, что РЗЭ поступали в рудо-
образующий флюид в основном из магматического
источника и, возможно, частично экстрагирова-
лись из пород, вмещающих рудоносную интрузию.
В настоящей статье приведены новые данные по
распределению РЗЭ в кальците, полученные с по-
мощью лазерного пробоотбора и масс-спектромет-
рии с индуктивно связанной плазмой. Результаты
исследований позволили существенно уточнить
источники РЗЭ в минералообразующем флюиде.

КРАТКАЯ ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ 
ХАРАКТЕРИСТИКА РУДОПРОЯВЛЕНИЯ

Структура рудопроявления представляет со-
бой пакет тектонических пластин, круто падаю-

щих на восток (рис. 1). Отдельные пластины сложе-
ны терригенно-тефроидными породами с прослоя-
ми обломочных известняков и яшмоидов (D1lh),
массивными серпентинитами, серпентинитокла-
стическими осадочными брекчиями эдафоген-
ного типа, местами перекрытыми толщей доле-
рито-базальтов и базальтов. В горизонтах сер-
пентинитокластических брекчий присутствуют
офикальциты, которые состоят из обломков сер-
пентинитов лизардит-хризотилового состава,
сцементированных карбонатным материалом.
На восточном фланге рудопроявления среди
оталькованных и карбонатизированных серпенти-
нитокластических брекчий локализовано неболь-
шая залежь массивных колчеданных руд пирит-
пирротин-халькопиритового состава.

Стратифицированные породы прорваны сери-
ей даек и дайкообразных тел, состав которых ва-
рьирует от толеитовых габбро до известково-ще-
лочных кварцевых диоритов. Эффузивные и интру-
зивные породы рудопроявления по геохимическим
параметрам близки к вулканитам баймак-бурибаев-
ской свиты (D1e1), слагающим в пределах Магнито-
горской палеоостроводужной системы фронталь-
ную дугу (Знаменский и др., 2019б).

Зона Au-Cu-порфировой минерализации при-
урочена к наиболее крупному телу габбро-диори-
тов и диоритов. Она представлена сульфидно (пи-

Рис. 1. Геологический разрез Кутуевского рудопроявления (составлен с использованием данных Учалинского фили-
ала ОАО “Башкиргеология”). Условные обозначения: 1 – кора выветривания; 2 – базальты и долерито-базальты; 3 –
терригенно-тефроидные гравелиты, песчаники, алевролиты, яшмоиды и обломочные известняки; 4 – серпентинито-
кластические бречии и офикальциты; 5 – габбро-диориты и диориты; 6 – серпентиниты; 7 – хлорит-серицит-кварце-
вые метасоматиты; 8 – биотит-эпидот-хлорит-серицит-кварцевые метасоматиты; 9 – листвениты; 10 – колчеданная
руда пирит-пирротин-халькопиритового состава; 11 – разломы; 12 – геологические границы; 13 – границы зон мета-
соматических изменений; 14 – скважины.
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рит-халькопирит-пирротин-сфалерит)-кальцит-
кварцевыми прожилками. Кварц отлагался позд-
нее кальцита и нередко образует по нему псевдо-
морфозы. Околорудные метасоматиты имеют
хлорит-серицит-кварцевый состав иногда с при-
месью карбоната. В восточной эндоконтактовой
зоне рудоносной интрузии в околорудном ореоле
также присутствуют биотит и эпидот. Вдоль за-
падного экзоконтакта интрузии развиты листве-
ниты фуксит-карбонат-кварцевого состава. Они
сформировались позднее Au-Cu-порфировой
минерализации.

По данным микротермометрических исследо-
ваний (Знаменский и др., 2019а), флюидные вклю-
чения в кальците рудных прожилков, локализо-
ванных в хлорит-серицит-кварцевых метасомати-
тах (кальцит CaI), гомогенизируются при Т 220–
270°С. Кальцит рудных прожилков, развитых в
околорудных метасоматитах с эпидотом и биоти-
том (кальцит CaII), характеризуется более высо-
кими температурами гомогенизации флюидных
включений, которые составляют 260–300°С.
Флюидные включения в кварце рудных прожил-
ков, независимо от их положения в околорудном
ореоле, гомогенизируются при Т 220–270°С. Фор-
мирование кальцита и кварца происходило из
Ca–Mg–Na(K) водно-хлоридного флюида с со-
леностью 6–12 мас. % NaCl-экв.

МЕТОДЫ И РЕЗУЛЬТАТЫ ИССЛЕДОВАНИЙ

Определение химического состава кальцита
CaI и CaII выполнено с помощью метода лазер-
ной абляции и масс-спектрометрии с индуктивно
связанной плазмой на квадрупольном масс-спек-
трометре Agilent 7700x и лазерной приставкой
New Wave Research UP-213 в Институте минера-
логии ЮУ ФНЦ МиГ УрО РАН (г. Миасс, анали-
тик Д.А. Артемьев). Параметры лазера: энергия
пучка – 15–17 Дж/см2, частота повторения импуль-
сов 10–15 Hz, диаметр пятна абляции – 100 мкм,
предабляции –110мкм, несущий газ – He, ско-
рость потока – 0.65 л/мин. Время работы лазера:
10 с (предабляция) +30 с (холостой ход) + 60 с
(время анализа). Параметры масс-спектрометра:
RF Power – 1550 Вт, рабочий газ – Ar, скорость
несущего потока 1.05 л/мин. Калибровка масс-
спектрометра осуществлялась по внешнему эта-
лону NIST SRM-612. Уровень молекулярных ок-
сидов (232Th16O/232Th) поддерживался на уровне
ниже 0.3%. Соотношение 238U/232Th при настрой-
ке по NIST SRM-612 было близко 1 : 1. Время ин-
тегрирования составляло 10–30 мс. Для градуи-
ровки и расчета использовались международные
стандарты стекол – NIST SRM-612 и USGS
MACS-3. Расчет производился в программе Iolite
c использованием 43Ca в качестве внутреннего
стандарта.

По результатам измерений установлено, что
кальцит CaI и CaII, имеющие близкие содержа-
ния Са, Mg, Fe, Mn и Ba, различаются по концен-
трациям РЗЭ, Sr и Y (табл. 1). В них обнаружены
(г/т): 385000–394000 Ca, 24.16–66.8 Mg, 174.9–
235.6 Fe, 162.4–594 Mn и 0.41–20.5 Ba. Содержа-
ния Sr и Y (г/т) в кальците CaI составляет 234.9–
636 и 1.7–28.49, в кальците CaII – 1709–2346 и
0.1211–0.349, соответственно.

Суммарные содержания РЗЭ в кальците CaI
варьируют в интервале от 1.655 до 62.195 г/т.
Спектры распределения РЗЭ обогащены в основ-
ном легкими лантаноидами (LaN/YbN = 0.58–
2.78) и характеризуются небольшими негативны-
ми аномалиями Ce (Ce/Ce* = 0.83–0.95), а также
отсутствием или наличием негативных аномалий
Eu (Eu/Eu* = 0.24–1.02). Значения LaN/SmN со-
ставляют 1.09–1.65, GdN/YbN – 0.62–1.46,
LaN/LuN = 0.31–2.2, Yb/Ca – 1 × 10–7–1.4 × 10–6,
Yb/La – 0.21–0.99, Y/Ho – 36.8–41.9, La/Ho –
3.1–12.

Кальцит CaII имеет аномально низкие содер-
жания РЗЭ (∑РЗЭ = 0.1457–0.3413 г/т). Тренды
распределения РЗЭ характеризуются накоплени-
ем легких лантаноидов (LaN/YbN = 1.06–4.58), не-
гативными аномалиями Ce (Ce/Ce* = 0.47–0.84)
и положительными Eu (Eu/Eu* = 3.68–12.55).
Значения LaN/SmN равны 0.85–6.91, GdN/YbN –
0.8–2.39, LaN/LuN = 1.48–4.33, Yb/Ca – 3.3 × 10–9–
1.1 × 10–8, Yb/La – 0.13–0.54, Y/Ho – 43.6–57.7,
La/Ho – 3.8–20.2.

Кроме того, были определены содержания
РЗЭ и Sr в слабоизмененных разновидностях габ-
бро-диоритов и диоритов, слагающих рудонос-
ную интрузию, а также в обломках серпентинитов
и карбонатном цементе офикальцитов. Измере-
ния выполнены методом масс-спектрометрии с
индуктивно связанной плазмой (ICP-MS) на
приборе ELAN 9000 фирмы PerkinElmer в Инсти-
туте геологии и геохимии УрО РАН (г. Екатерин-
бург, аналитик Д.В. Киселева). Методика иссле-
дований приведена в опубликованной работе
(Вотяков и др., 2006).

Габбро-диориты и диориты имеют следующие
содержания РЗЭ и значения геохимических ко-
эффициентов: ∑РЗЭ = 22.256–33.119 г/т, Sr =
= 272–459 г/т, LaN/YbN = 2.6–4.17, LaN/SmN =
= 1.57–2.5, GdN/YbN = 1.02–1.1, Ce/Ce* = 0.88–
0.92, Eu/Eu* = 0.96–1.05; серпентиниты из об-
ломков офикальцита: ∑РЗЭ = 0.915–0.93 г/т, Sr =
= 6–9 г/т, LaN/YbN = 1.87–2.87, LaN/SmN = 1.65–
2.35, GdN/YbN = 0.99–1.04, Ce/Ce* = 0.69–0.76,
Eu/Eu* = 0.8–0.81; карбонатный цемент офи-
кальцита: ∑РЗЭ = 1.771 г/т, Sr = 723 г/т, LaN/YbN =
= 2.22, LaN/SmN = 2.12, GdN/YbN = 1.11, Ce/Ce* =
= 0.39, Eu/Eu* = 0.78 (табл. 2).
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Таблица 1. Химический состав кальцита (г/т)

Компонент K5-1 K5-2 K5-3 K5-4 K7-1 К7-2 K7-3

Ca 394000 389000 385000 389000 387000 387600 386600

Mg 53 56.3 59.1 66.8 30.3 39.4 24.16

Fe 235.6 231.7 232.6 198.6 174.9 183.2 176.5

Mn 383.9 370.8 361.4 594 217.1 253.8 207

Sr 406.3 619 636 234.9 1952 1723 1828

Ba 0.41 0.54 0.45 0.86 9.51 15.54 14.98

La 2.12 8.38 8.63 0.142 0.0283 0.0358 0.0152

Ce 4.23 18.4 18.9 0.354 0.0574 0.0533 0.0289

Pr 0.633 2.717 2.76 0.0605 0.0088 0.0077 0.0054

Nd 3.44 13.57 14.12 0.31 0.065 0.0422 0.0252

Sm 1.05 3.44 3.37 0.084 0.0214 0.0105 0.0064

Eu 0.385 0.308 0.29 0.0211 0.036 0.0391 0.0291

Gd 1.265 3.61 4.07 0.132 0.0418 0.0261 0.0162

Tb 0.176 0.479 0.509 0.0186 0.0042 0.0017 0.0031

Dy 1.039 3.09 3.42 0.11 0.0311 0.0224 0.0181

Ho 0.237 0.699 0.766 0.046 0.0074 0.0039 0.0034

Er 0.706 2.196 2.28 0.128 0.0171 0.0096 0.0054

Tm 0.0966 0.276 0.306 0.0239 0.0021 0.0016 0.0009

Yb 0.755 2.159 2.31 0.176 0.0192 0.0103 0.0056

Lu 0.1321 0.409 0.464 0.049 0.0015 0.0009 0.0011

Y 9.93 25.72 28.49 1.7 0.349 0.225 0.179

∑РЗЭ 16.265 59.733 62.195 1.655 0.3413 0.2651 0.164

LaN/YbN 2.01 2.78 2.68 0.58 1.06 2.49 1.95

LaN/SmN 1.3 1.57 1.65 1.09 0.85 2.2 1.53

GdN/YbN 1.39 1.38 1.46 0.62 1.8 2.1 2.39

LaN/LuN 1.72 2.2 1.99 0.31 2.02 4.26 1.48

Eu/Eu* 1.02 0.27 0.24 0.61 3.68 7.22 8.74

Ce/Ce* 0.83 0.9 0.9 0.95 0.84 0.66 0.76

Yb/Ca 4.4 × 10–7 1.3 × 10–6 1.4 × 10–6 1 × 10–7 1.1 × 10–8 6.2 × 10–9 3.4 × 10–9

Yb/La 0.29 0.21 0.21 0.99 0.54 0.23 0.3

Y/Ho 41.9 36.8 37.2 37 47.2 57.7 52.6

La/Ho 8.9 12 11.3 3.1 3.8 9.2 4.5
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Примечание. Образец: К5-1–К5-4 – кальцит СаI; К7-1–К7-9 – кальцит СаII. Нижний индекс N обозначает значения, нор-
мированные на хондрит С1 (McDonough, Sun, 1995). Eu/Eu* = EuN/(SmN × GdN)0.5; Ce/Ce* = 2CeN/(LaN + PrN). Значения
Yb/Ca и Yb/Ca нормированы на атомные веса элементов.

Компонент K7-4 K7-5 K7-6 K7-7 K7-8 К7-9

Ca 385200 388000 392800 387000 391000 391000

Mg 27.04 41.7 32.3 41.8 37.1 27.67

Fe 177.2 193.4 186 199.4 183.8 188.5

Mn 242 162.4 219.9 242.3 246.1 240.5

Sr 1872 2346 1709 2027 1894 1766

Ba 18.36 17.01 14.32 15.19 20.5 9.8

La 0.0293 0.0621 0.0485 0.0382 0.0127 0.032

Ce 0.0515 0.0603 0.049 0.0566 0.0206 0.0556

Pr 0.0092 0.0081 0.0063 0.0067 0.0035 0.0092

Nd 0.041 0.0256 0.0296 0.037 0.0233 0.057

Sm 0.0167 0.0058 0.0052 0.0099 0.0064 0.0217

Eu 0.0305 0.0249 0.0268 0.0277 0.0349 0.0314

Gd 0.0316 0.0108 0.0082 0.019 0.0119 0.03

Tb 0.0052 0.0017 0.0019 0.0029 0.0018 0.0025

Dy 0.0356 0.0113 0.0136 0.0188 0.0124 0.0237

Ho 0.0062 0.003 0.0025 0.0053 0.0029 0.0073

Er 0.0193 0.012 0.0066 0.0105 0.0083 0.0182

Tm 0.0023 0.0014 0.0011 0.0013 0.0008 0.0028

Yb 0.012 0.0111 0.0076 0.0097 0.0056 0.0112

Lu 0.0015 0.0024 0.0012 0.0018 0.0006 0.0023

Y 0.319 0.1711 0.1211 0.231 0.144 0.318

∑РЗЭ 0.2919 0.2405 0.2081 0.2454 0.1457 0.3049

LaN/YbN 1.75 4.01 4.58 2.83 1.63 2.05

LaN/SmN 1.13 6.91 6.02 2.49 1.28 0.95

GdN/YbN 2.18 0.8 0.89 1.62 1.76 2.22

LaN/LuN 2.09 2.77 4.33 2.27 2.27 1.49

Eu/Eu* 4.05 9.64 12.55 6.18 12.26 3.77

Ce/Ce* 0.73 0.47 0.48 0.68 0.69 0.73

Yb/Ca 7.2 × 10–9 6.6 × 10–9 4.5 × 10–9 5.8 × 10–9 3.3 × 10–9 6.6 × 10–9

Yb/La 0.33 0.14 0.13 0.2 0.35 0.28

Y/Ho 51.5 57 48.4 43.6 50 43.6

La/Ho 4.7 20.2 19.4 7.2 4.4 4.4

Таблица 1. Окончание
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ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
По данным определения элементов-примесей,

кальцит СаI и СаII существенно различаются по
концентрациям и спектрам РЗЭ. Содержание и
распределение лантаноидов в гидротермальном
карбонате контролируются составом РЗЭ во
флюиде и физико-химическими условиями кри-
сталлизации (Bau, Möller, 1992). Состав РЗЭ во
флюиде, помимо источника, зависит от степени
взаимодействия флюид/порода и содержания ком-
плексообразующих лиганд, таких как  
Cl– и OH–. Согласно исследованиям П. Мёллера с
соавторами (Möller et al., 2004), концентрации
РЗЭ во флюиде, взаимодействующим с вмещаю-
щими породами, и в отлагающемся из него кар-
бонате возрастают с увеличением температуры.
Однако результаты наших исследований указы-
вают на обратную тенденцию. Судя по приведен-
ным выше микротермометрическим данным,
кальцит СаII с аномально низкими концентраци-
ями лантаноидов образовался при более высокой
температуре по сравнению с кальцитом СаI.

−
3HCO , −2

3CО ,

По данным А. Мичарда (Miсhard, 1989), на
уровень содержаний РЗЭ оказывает влияние так-
же рН, регулирующий состав гидротермального
флюида во время его взаимодействия с вмещаю-
щими породами. Общей закономерностью явля-
ется увеличение концентраций лантаноидов с
уменьшением рН флюида. Кроме того, если в
кислых флюидах, характеризующихся низкими
концентрациями комплексообразующих лиганд,
преобладают легкие лантаноиды над тяжелыми
РЗЭ, то в щелочных флюидах, обогащенных ком-
плексообразующими анионами, доминируют тя-
желые лантаноиды, а спектры распределения РЗЭ
демонстрируют значения LaN/LuN < 1 (Schwinn,
Markl, 2005). Кальцит СаI и СаII Кутуевского ру-
допроявления имеют сопоставимые значения
LaN/LuN.

Это дает основание полагать, что они сформи-
ровались из флюидов с близкими кислотно-ще-
лочными свойствами. Величина LaN/LuN в каль-
ците СаI и СаII, за исключением одного анализа,
превышающая 1, указывает на ведущую роль сорб-

Таблица 2. Содержание (г/т) РЗЭ и Sr в интрузивных породах, обломках серпентинитов и карбонатном цементе
офикальцита

Примечание. Образец: Ки1–Ки3 – габбро-диориты и диориты; Кс1–Кс3 – обломки серпентинитов (Кс1, Кс2) и карбонат-
ный цемент (Кс3) офикальцита.

Компонент Ки1 Ки2 Ки3 Кс1 Кс2 Кс3

La 5.085 5.57 3.175 0.13 0.16 0.312
Ce 10.684 12.272 6.947 0.24 0.26 0.274
Pr 1.376 1.624 1.122 0.041 0.044 0.067
Nd 5.979 6.73 4.654 0.18 0.19 0.33
Sm 1.368 1.44 1.302 0.051 0.044 0.095
Eu 0.392 0.453 0.425 0.015 0.012 0.029
Gd 1.15 1.204 1.170 0.063 0.048 0.135
Tb 0.178 0.182 0.171 0.011 0.007 0.023
Dy 1.168 1.216 1.116 0.07 0.052 0.206
Ho 0.255 0.274 0.248 0.015 0.011 0.043
Er 0.802 0.899 0.801 0.047 0.034 0.124
Tm 0.125 0.13 0.117 0.008 0.006 0.014
Yb 0.874 0.973 0.876 0.05 0.04 0.101
Lu 0.133 0.152 0.132 0.009 0.007 0.018
Sr 445 459 272 6 9 723
∑РЗЭ 29.569 33.119 22.256 0.93 0.915 1.771
LaN/YbN 4.17 4.12 2.6 1.87 2.87 2.22

LaN/SmN 2.4 2.5 1.57 1.65 2.35 2.12

GdN/YbN 1.09 1.02 1.1 1.04 0.99 1.11

Eu/Eu* 0.96 1.05 1.05 0.81 0.8 0.78
Ce/Ce* 0.9 0.92 0.88 0.76 0.69 0.39
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ционного механизма при фракционировании РЗЭ
(Bau, Möller, 1992). Значительные вариации содер-
жаний РЗЭ в кальците СаI могут отражать локаль-
ные изменения рН флюида в зоне хлорит-серицит-
кварцевых метасоматитов. Об этом свидетельству-
ет положительная корреляция между содержания-
ми лантаноидов и значениями LaN/LuN.

По изотопным данным, углерод и кислород во
флюиде, из которого кристаллизовался кальцит
СаI, имеют магматогенное происхождение. Зна-
чения δ18О в кальците варьируют в интервале от
13.4 до 16.5‰, а δ13С – от –6.4 до –4.9‰ (Знамен-
ский и др., 2019а). Величины δ18ОH2O рудообразу-
ющего флюида (6.7–9.8‰), рассчитанные для
максимальной температуры гомогенизации флю-
идных включений в кальците 270°С (Zheng, 1999),
соответствуют изотопному составу магматиче-
ской воды (5–10‰) (Sheppard, 1986), а модель-
ные значения  флюида (–4.8…–3.3‰),
равновесного с кальцитом при этой температуре
(Ohmoto, Rye, 1979), попадают в интервал значе-
ний δ13C углерода магматического или глубинно-
го ювенильного флюида (–8.0…–3.0‰) (Taylor,
1986). С целью оценки вероятного источника
лантаноидов во флюиде нами проведено сравне-
ние спектров РЗЭ в кальците СаI и габбро-диори-
тах и диоритах, слагающих рудоносную интру-
зию. Суммарные содержания лантаноидов в ин-
трузивных породах составляют 22.256–33.119 г/т
(табл. 2). Спектры распределения РЗЭ характери-
зуются повышенными содержаниями легких лан-

δ
2

13
СOС

таноидов (LaN/YbN = 2.6–4.17), незначительной
дифференциацией внутри легких РЗЭ (LaN/SmN =
= 1.57–2.5) и плоской формой в области тяжелых
редких земель (GdN/YbN = 1.02–1.1) (рис. 2). Кро-
ме того на спектрах проявлены небольшие отри-
цательные аномалии Ce (Ce/Ce* = 0.88–0.92).
Кальцит СаI в большинстве анализов (К5-1, К5-2,
К5-3) по суммарным концентрациям РЗЭ (16.265–
62.195 г/т) сопоставим с интрузивными породами
(табл. 1). Спектры распределения РЗЭ в этих ана-
лизах кальцита также как и в габбро-диоритах и
диоритах обогащены легкими лантаноидами
(LaN/YbN = 2.01–2.78) и характеризуются незна-
чительной дифференциацией внутри легких
(LaN/SmN = 1.3–1.65) и тяжелых (GdN/YbN =
= 1.38–1.46) лантаноидов, а также наличием от-
рицательных аномалий Се (Ce/Ce* = 0.83–0.9).
Более низкие значения LaN/YbN и LaN/SmN в
кальците СаI по сравнению с интрузивными по-
родами, возможно, обусловлены обогащением
флюида тяжелыми лантаноидами и Sm в процес-
се взаимодействия с гидротермально измененны-
ми интрузивными породами до кристаллизации
кальцита. Такое обогащение флюида при взаимо-
действии с измененными гранитоидами наблю-
далось в экспериментах (Debruyne et al., 2016), а
также в современных геотермальных системах
(Möller et al., 1997). Кроме того, более низкие зна-
чения LaN/YbN в кальците СаI отчасти могут быть
связаны с присутствием в минералообразующем
флюиде анионов Cl–. Легкие лантаноиды по срав-

Рис. 2. Спектры распределения редкоземельных элементов в кальците руд, интрузивных породах и офикальцитах.
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нению с тяжелыми РЗЭ образуют с Cl– более
устойчивые комплексные соединения (Migdisov
et al., 2009). Поэтому в кристаллическую решетку
кальцита будут предпочтительнее входить тяже-
лые лантаноиды. Существенно кальцит СаI в ука-
занных выше пробах и интрузивные породы раз-
личаются только по значениям Eu/Eu*, что, по
всей вероятности, обусловлено разными окисли-
тельно-восстановительными условиями кристал-
лизации магматического расплава и кальцита руд.
Более подробно этот вопрос рассмотрен ниже.
Результаты исследований дают основание пред-
полагать, что в гидротермальном флюиде, из ко-
торого отлагался кальцит СаI, преобладали РЗЭ,
мобилизованные из интрузивных пород. Во флю-
иде могли присутствовать также лантаноиды маг-
матогенной природы.

Кальцит СаII обладает аномально низкими
концентрациями РЗЭ, которые на два порядка
меньше содержаний лантаноидов в интрузивных
породах (табл. 1, 2). Маловероятно, что основным
источником РЗЭ в кальците такого состава мог
быть флюид магматогенной природы. Судя по
изотопным данным, флюид, циркулировавший в
восточной эндоконтактовой зоне рудоносной ин-
трузии, представлял собой смесь магматогенных
и метаморфогенных компонентов. Значения δ18О в
кальците СаII варьируют от 16.1 до 16.4‰, δ13С – от
–5.6 до –4.5‰ (Знаменский и др., 2019а). Вели-
чины  флюида (10.3–10.6‰), рассчитан-
ные для максимальной температуры гомогениза-
ции флюидных включений в кальците СаII 300°С
(Zheng, 1999) соответствуют метаморфической
воде (3.0–25.0‰) (Sheppard, 1986). Модельные
значения  флюида, равновесного с кальци-
том при Т 300°С (Ohmoto, Rye, 1979), составляют
–3.6…–2.5‰. Часть из них попадает в интервал
возможных значений δ13С, характерных для угле-
рода магматического или глубинного ювенильно-
го флюида (Taylor, 1986), а другая – для фанеро-
зойских морских карбонатов (–2.74…2.74‰) (Ку-
лешов, 1986). На востоке рудоносная интрузия
контактирует с основными эффузивами и сер-
пентинитокластическими брекчиями, включая
офикальциты (рис. 1). Ультраосновные и основ-
ные породы характеризуются изотопным соста-
вом кислорода и углерода около 5 и –5.5‰ соот-
ветственно (Rollinson, 1993). Сдвиг в сторону
более высоких значений  и  мог про-
изойти в результате изотопного обмена флюида с
карбонатным цементом офикальцитов при тер-
мальном воздействии на них рудоносной интру-
зии. Карбонаты цемента, как впрочем, и лиза-
рдит-хризотилового серпентиниты, слагающие
обломки офикальцитов, имеют низкие суммар-
ные содержания лантаноидов (табл. 2). В карбо-
нате они составляют 1.771 г/т, в серпентинитах –
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0.915–0.93 г/т. В основных эффузивах концентра-
ции РЗЭ (∑РЗЭ = 18.941–34.407 г/т) (Знаменский
и др., 2019б) близки к содержанию лантаноидов в
интрузивных породах. Оценить сходство или раз-
личие спектров РЗЭ в кальците СаII и в карбонат-
ном цементе офикальцитов, используя частные
анализы, сложно. Тренды РЗЭ в кальците различа-
ются между собой как по соотношениям легких и
тяжелых лантаноидов (LaN/YbN = 1.06–4.58), так и
по дифференциации внутри легких (LaN/SmN =
= 0.85–6.91) и тяжелых (GdN/YbN = 0.8–2.39) ред-
ких земель. Такие вариации, по-видимому, в зна-
чительной степени являются следствием крайне
низких содержаний лантаноидов в кальците, при
которых даже незначительные изменения соот-
ношений компонентов приводят к существенной
трансформации спектров РЗЭ. Поэтому для срав-
нения нами использованы средние значения
LaN/YbN, LaN/SmN, GdN/YbN и Се/Се* в кальците.
Они близки к величинам этих коэффициентов в
карбонатном материале офикальцитов. По дан-
ным 9 анализов средние значения LaN/YbN в
кальците СаII составляют 2.48, LaN/SmN – 2.6,
GdN/YbN – 1.75, Се/Се* – 0.67. В карбонате це-
мента офикальцитов LaN/YbN, LaN/SmN,
GdN/YbN и Се/Се* равны 2.22, 2.12, 1.11 и 0.39 со-
ответственно. С учетом изотопных данных, это
позволяет, по нашему мнению, рассматривать
карбонатный цемент офикальцитов в качестве
одного из основных источников лантаноидов в
кальците СаII. Спектры распределения РЗЭ в
кальците СаII и карбонате цемента различаются по
величие аномалии Eu, что связано с разными физи-
ко-химическими условиями их образования.

Таким образом, различие в содержаниях РЗЭ в
кальците СаI и СаII, скорее всего, обусловлено
поступлением лантаноидов в минералообразую-
щий флюид из разных источников. В случае с
кальцитом СаI РЗЭ в основном заимствовались
флюидом из интрузивных пород и метасоматитов
по ним, тогда как при формировании кальцита
СаII они поступали, вероятнее всего, главным об-
разом, из цемента офикальцитов.

Для выяснения генетической природы каль-
цита и общих закономерностей фракционирова-
ния РЗЭ во флюиде, из которого отлагался карбо-
натный минерал, П. Мёллером и Г. Мортеани
(Möller, Morteani, 1983) предложена диаграмма
Yb/Ca–Yb/La. Как видно на рис. 3, точки значе-
ний Yb/Ca и Yb/La в кальците СаI и СаII группи-
руются на диаграмме в субвертикальный тренд.
Этот тренд свидетельствует об ассимиляции
флюидом Са и РЗЭ вмещающих пород. Согласно
П. Мёллеру и Г. Мортеани (Möller, Morteani,
1983), отношение РЗЭ/Са в гидротермальных
флюидах, за редким исключением, намного вы-
ше, чем в осадочных карбонатных породах. По-
этому взаимодействие гидротермального флюида
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с карбонатными породами приводит к уменьше-
нию отношения РЗЭ/Са во флюиде и в кристал-
лизующемся из него кальците, которое зависит от
количества ассимилированного карбонатного
материала. На диаграмме Yb/Ca–Yb/La это про-
является в вертикальном расположении точек
значений. Начинается вертикальный тренд со
значений, близких к первоначальному составу
гидротермального флюида, а заканчивается зна-
чениями, соответствующими составу ассимили-
рованной карбонатной породы. Точки значений
Yb/Ca и Yb/La в анализах кальцита СаI № К5-1,
К5-2 и К5-3 располагаются в поле карбонатов
гидротермального генезиса, тогда как кальцита
СаII группируются около поля морских известня-
ков. Промежуточное положение занимает проба
кальцита СаI № К5-4. Низкое содержание в этой
пробе РЗЭ, по-видимому, обусловлено суще-
ственной долей в составе флюида ассимилиро-
ванного материала вмещающих пород. Как отме-
чалось выше, минералообразующий флюид, по
всей вероятности, ассимилировал Са и другие
микроэлементы карбонатного цемента офикаль-
цитов. Тренды, свидетельствующие о фракцио-
нировании РЗЭ в процессе первичной кристал-
лизации, характеризующейся увеличением во
времени в кальците значений Yb/Ca и Yb/La, или
рекристаллизации, при которой уменьшаются
содержания легких РЗЭ при сохранении концен-

траций тяжелых лантаноидов, на диаграмме
Yb/Ca–Yb/La не проявлены.

Когенетичность кальцита СаI и СаII можно
оценить, сравнив в них значения Y/Ho и La/Ho.
Y, хотя и не относится к лантаноидам, имеет близ-
кий к этим элементам ионный радиус и химиче-
ские свойства. М. Бау и П. Дульски (Bau, Dulski,
1995) по результатам изучения геохимии РЗЭ
флюоритовых месторождений Таннебоден и Беи-
хилфе установили, что фигуративные точки коге-
нетичных Са-содержащих минералов на диаграм-
ме Y/Ho–La/Ho образуют горизонтальные трен-
ды. Кальцит СаI и кальцит СаII Кутуевского
рудопроявления, имеющие сходные значения
Y/Ho (табл. 1), на диаграмме Y/Ho–La/Ho пред-
ставлены субгоризонтальным трендом (рис. 4),
что позволяет рассматривать их в качестве гене-
тически родственных образований.

Кальцит I и II различаются по значениям
Eu/Eu* и Ce/Ce* (табл. 1). По данным Д. Дебрюне
с соавторами (Debruyne et al., 2016), аномалии Eu
и Ce в значительной степени отражают физико-
химические условия кристаллизации кальцита.
Кроме того, они могут быть унаследованы флюи-
дом от источника. В общем Eu3+/Eu2+ в гидротер-
мальном флюиде зависит от ряда факторов, но,
главным образом, от температуры. Согласно
Г. Швинну и Г. Марклу (Schwinn, Markl, 2005),

Рис. 3. Диаграмма Yb/Ca–Yb/La (Möller, Morteani, 1983) для кальцита. Поля составов кальцита: I – карбонатитов, II –
гидротермального генезиса, III – морских известняков. Условные обозначения: 1 – кальцит СаI; 2 – кальцит СаII.
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при Т выше 200°С, а по данным других авторов
(Sverjensky, 1984) при Т, превышающей 250°С, Eu3+

в водном флюиде восстанавливается до Eu2+. Eu2+,
имеющий бόльший ионный радиус по сравнению
с Eu3+ и другими соседними трехвалентными лан-
таноидами, является весьма мобильным во флюиде.
Вследствие кристаллографического контроля, в
карбонате, отлагающемся при Т > 200 (250)°С, воз-
никают отрицательные аномалии Eu из-за мень-
шей способности Eu2+ входить в кристалличе-
скую решетку минерала и замещать в ней Са2+.
При Т < 200 (250)°С аномалии Eu в карбонате или
не образуются или становятся положительными.
Кальцит СаI и СаII Кутуевского рудопроявления
сформировались при Т > 250°С и должны иметь
отрицательные аномалии Eu. Однако на их спек-
трах проявлены аномалии разного знака. На
трендах распределения РЗЭ в кальците СаI ано-
малии не выражены или они являются отрица-
тельными (Eu/Eu* = 0.24–1.02). В то же время
кальцит СаII характеризуется значительными по-
ложительными аномалиями Eu (Eu/Eu* = 3.68–
12.55). Наиболее вероятной причиной таких
“противозаконных” аномалий в кальците СаII
являются повышенные содержания в нем Sr
(1709–2346 г/т). В кальците СаI они составляют
234.9–636 г/т. Eu2+ и Sr2+ имеют близкие ионные
радиусы – 117 и 118 пм, соответственно (Shannon,
1976). По-видимому, Eu2+ замещал Sr2+ в кри-
сталлической решетке кальцита СаII. При общем
низком уровне содержаний РЗЭ такого замеще-
ния, вероятно, оказалось достаточным для появ-
ления на спектрах РЗЭ положительных аномалий
Eu. Обогащение флюида Sr в восточной части ру-
доносной интрузии мы связываем с мобилизаци-
ей его из цемента офикальцитов, который содер-
жит Sr в повышенных количествах (табл. 2).

Следует отметить, что на трендах распределе-
ния РЗЭ в интрузивных породах аномалии Eu не
проявлены (Eu/Eu* = 0.96–1.05). В магматиче-
ских породах основным концентратом европия,
как известно, является плагиоклаз. Eu3+ по срав-
нению с Eu2+ обладает бόльшей способностью
входить в кристаллическую решетку плагиоклаза,
где он замещает Ca2+. Отсутствие аномалий Eu сви-
детельствует о преобладании в расплаве Eu+3 и, со-
ответственно, о высокой степени его окисленности
и/или водонасыщенности (Richards et al., 2012). По-
видимому, в процессе эволюции порфировой руд-
но-магматической системы Кутуевского рудо-
проявления произошла смена окислительного
режима, существовавшего во время образования
интрузивных пород, на восстановительные усло-
вия на стадии кристаллизации кальцита руд.

Спектры распределения РЗЭ в кальците СаI и
СаII характеризуются наличием негативных ано-
малий Се. Причем в кальците СаII они более зна-
чительные. По данным М. Бау и Мёллера (Bau,

Möller, 1992), образование аномалий Се в высоко-
температурной обстановке маловероятно, так как
с повышением температуры Ce4+/Ce3+окисли-
тельно-восстановительное равновесие смещается
в сторону более высоких значений fO2. Негатив-
ные аномалии Се часто возникают в процессе
эволюции флюида при попадании в него окис-
ленных метеорных вод и/или в результате взаи-
модействия с вмещающими породами, имеющи-
ми такие аномалии, например с морскими карбо-
натами. При взаимодействии флюид/карбонат
аномалии Ce сохраняются (Castorina, Masi, 2008).
Кальцит Кутуевского рудопроявления не имеет
изотопных меток метеорных вод. По значениям
Се/Се* кальцит СаI сопоставим с интрузивными
породами, а кальцит СаII – с серпентинитами из
обломков и карбонатным цементом офикальци-
тов. По всей вероятности, негативные аномалии
Се в кальците были унаследованы от источника.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

По результатам исследований установлено,
что кальцит Au-Cu-порфировых руд, локализо-
ванных в разных частях метасоматического орео-
ла Кутуевского рудопроявления, существенно
различается по содержаниям и спектрам РЗЭ.

Кальцит руд, образовавшихся в центральной
части интрузии габбро-диорит-диоритового со-
става в хлорит-серицит-кварцевых метасомати-
тах, по уровню содержаний и составу РЗЭ в боль-
шинстве анализов сопоставим с интрузивными
породами. Предполагается, что при формирова-
нии этого кальцита РЗЭ были в основном заим-
ствованы гидротермальным флюидом из интрузив-
ных пород. Мобилизацию РЗЭ при взаимодействии
флюид/порода подтверждает субвертикальный
тренд распределения точек кальцита на диаграмме
Yb/Ca–Yb/La. Кроме того, в ореоле хлорит-сери-
цит-кварцевых метасоматитах установлен каль-

Рис. 4. Диаграмма Y/Ho–La/Ho (Bau, Dulski, 1995)
для кальцита. Условные обозначения см. на рис. 3.
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цит с низкими концентрациями РЗЭ и значения-
ми Yb/Ca. По всей вероятности, он кристаллизо-
вался из флюида, содержавшего в значительном
количестве ассимилированный материал пород,
вмещающих интрузивный массив. Кальцит руд,
развитых в восточной эндоконтактовой зоне ин-
трузии в биотит-эпидот-хлорит-серицит-кварце-
вых метасоматитах, отлагался из флюида, в кото-
ром преобладали РЗЭ, скорее всего, мобилизо-
ванные из карбонатного цемента офикальцитов.
На взаимодействие флюид/карбонатный цемент
указывают: а) аномально низкие содержания РЗЭ
в кальците руд; б) низкие значения Yb/Ca в каль-
ците, характерные для морских карбонатов; в)
сходные значения LaN/YbN, LaN/SmN, GdN/YbN в
кальците и карбонатном материале офикальци-
тов; г) сочетание на спектрах распределения РЗЭ
в кальците положительных аномалий Eu, обу-
словленных повышенными содержаниями в нем
Sr, с негативными аномалиями Се, сопоставимы-
ми по величине с аномалиями в карбонатах це-
мента офикальцитов.

На фракционирование РЗЭ, помимо процес-
сов взаимодействия флюид/порода, оказала вли-
яние температура флюида. Во время кристаллиза-
ции кальцита температура минералообразующей
системы превышала 250°C, в связи с чем, во флю-
иде доминировал Eu2+ и существовал восстанови-
тельный режим.

Работа выполнена в рамках государственных зада-
ний ИГ УФИЦ РАН № FMRS-2022-0011 и Имин ЮУ
ФНЦ МиГ УрО РАН № АААА-А19-119072390050-9.
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В статье приводятся результаты анализа литохимических особенностей метапелитов верхнего ри-
фея и венда Бодайбинской структурно-фациальной зоны Байкало-Патомского складчатого пояса.
Показано, что свойственные метапелитам значения K2O/Na2O и SiO2/Al2O3 свидетельствуют о не-
затронутости их калиевым метасоматозом и процессами окремнения. Соотношение в метапелитах
модулей ТМ и ЖМ, НКМ и ГМ позволяет считать, что их протолиты были представлены преиму-
щественно материалом первого седиментационного цикла. Источниками его являлись, по всей ви-
димости, магматические породы среднего и основного состава. Состав протолитов сопоставим с ка-
олинитовыми, каолинит-иллит-смектитовыми и хлорит-смектит-иллитовыми глинами, т. е. прин-
ципиально не отличается от состава большинства “обычных” глинистых пород. Средние величины
химического индекса изменения (CIAкоррект) превышают пороговое его значение, разделяющее по-
роды, формировавшиеся в условиях холодного/аридного и теплого/гумидного климата, только для
метапелитов харлухтахской, хайвергинской, аунакитской и вачской свит. Метапелиты остальных
уровней верхнего рифея и венда Бодайбинской зоны сложены относительно слабо измененной
процессами химического выветривания на палеоводосборах тонкой алюмосиликокластикой. Сред-
ние для свит величины коэффициентов концентрации фосфора дают основание считать, что па-
леопродуктивность областей осадконакопления верхнего рифея и венда, несмотря на довольно вы-
сокое содержание в ряде случаев в метапелитах Сорг, была незначительной. В составе метапелитов
нет также признаков присутствия “камуфлированной” пирокластики или продуктов подводных
эксгаляций.

Ключевые слова: Байкало-Патомский складчатый пояс, Бодайбинская зона, верхний рифей, венд,
метапелиты, литохимия, условия формирования протолитов
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Одной из крупнейших структур Центрально-
Азиатского орогенного пояса является Байкало-
Патомский складчатый пояс (БПП), дугой обрам-
ляющий с юга Сибирскую платформу (Рыцк и др.,
2011; Ярмолюк и др., 2012; Чугаев и др., 2018; и др.).
Накопление участвующих в его строении верхне-
рифейско-вендских (неопротерозойских) терри-
генно-карбонатных последовательностей, мощ-
ность которых превышает в ряде случаев 15 км, про-
исходило на пассивной континентальной окраине
Палеоазиатского океана, образованного в результа-
те рифтогенеза, связанного с распадом Родинии
(Зоненшайн и др., 1990; Беличенко и др., 1994; Ста-
невич и др., 2007; Li et al., 2008; Богданова и др.,

2009; Немеров и др., 2010; Хераскова и др., 2010;
Чугаев и др., 2018; и др.).

История накопления верхнерифейско-венд-
ских отложений БПП охватывает несколько эта-
пов: баллаганахский1, дальнетайгинско-жуин-
ский и юдомский/присаянский (Ленский золото-
носный…, 1971; Немеров, Станевич, 2001;
Эволюция…, 2006; Немеров и др., 2010; Станевич,

1 Традиционно этот этап именуется медвежевско-баллага-
нахским, но так как возраст формировавшихся в его нача-
ле отложений пурпольской и междвежевской свит боль-
шинством авторов принимается нижнерифейским, то мы
здесь и далее рассматриваем только его баллаганахскую
часть. Возраст баллаганахской серии считается в настоящее
время верхнерифейским (Ковач и др., 2020 и ссылки там).

EDN: EENNYC
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2014; и др.). На первом этапе осадконакопление
шло в рифтогенном морском бассейне, а терри-
генные толщи характеризовались низкой зрело-
стью (Эволюция…, 2006); это предполагает, что
состав слагающих их метапесчаников и метапе-
литов близок к составу пород в областях размыва.
Для дальнетайгинско-жуинского этапа были
свойственны обстановки задугового бассейна
(собственно островная дуга располагалась, по
всей видимости, в пределах Байкало-Муйской
зоны) и предорогенные. При этом в Бодайбин-
ской зоне БПП (котловина задугового бассейна с
преимущественным накоплением турбидитовых
отложений, по (Эволюция…, 2006)) на фоне рез-
кого прогибания шельфа накапливались высоко-
углеродистые осадки аунакитской и вачской свит.
В последующем формирование терригенных толщ
(анангрская, догалдынская и илигирская свиты)
происходило в предгорном прогибе. Предполага-
ется, что трансформация задугового бассейна в
предгорный сопровождалась ростом биопродук-
тивности и, соответственно, возрастанием содер-
жания в осадочных последовательностях органи-
ческого углерода (Сорг) (Немеров, Станевич, 2001;
Станевич и др., 2007; Станевич, 2014). В качестве
источников кластики на названном этапе высту-
пали местные поднятия/Байкало-Муйская зона
горных сооружений; объем обломочного матери-
ала, поступавшего из этих источников, считается
сопоставимым с тем, что шел с Сибирского кра-
тона (Эволюция…, 2006).

Бодайбинская структурно-фациальная зона
(рис. 1) является в настоящее время одной из наи-

более исследованных структур БПП, что связано
в первую очередь с присутствием здесь среди
верхнерифейско-вендских толщ уникальных зо-
лоторудных объектов (Иванов и др., 1995; Ива-
нов, 2008, 2014; Государственная…, 2010; и др.).

Ранее мы уже выполнили анализ лито- и изо-
топно-геохимических индикаторов состава па-
леоводосборов, палеоклимата и палеопродуктив-
ности времени накопления отложений мариин-
ско-нохтуйского интервала (верхний рифей(?)-
венд-нижний кембрий) Ленско-Жуинской зоны
севера Патомского нагорья. Было показано, что
значения ряда индикаторных отношений редких и
рассеянных элементов (Th/Sc, Th/Co и (La/Yb)N) в
глинистых породах мариинско-баракунского и
уринско-нохтуйского интервалов различны. Это
указывает на появление в предуринское или
уринское время новых комплексов пород-источ-
ников тонкой алюмосиликокластики и согласу-
ется с выводами предшественников. Высказано
предположение, что палеоводосборы венда и на-
чала кембрия, служившие источниками обломоч-
ного материала для области осадконакопления,
существовавшей в пределах современного Лено-
Жуинского района, были сложены породами, ис-
пытавшими влияние гумидного субтропического
и тропического климата. Отсутствие выраженной
отрицательной корреляции между величиной
EFP и индикаторами состава пород на палеоводо-
сборах, позволяет думать, что между палеопро-
дуктивностью и геодинамическими обстановка-
ми венда исследованного района не наблюдалось
заметной взаимосвязи.

В настоящей работе рассматриваются лито-
химические особенности метапелитов верхнего
рифея и венда Бодайбинской структурно-фаци-
альной зоны (далее – просто зоны), располо-
женной южнее Лено-Жуинского района (типо-
вая местность опорного разреза вендских отло-
жений юга Средней Сибири (Чумаков и др.,
2013)), т.е. дальше/мористее Сибирского крато-
на в современных координатах. Используя об-
щепринятые методы и подходы литохимии
(Юдович, Кетрис, 2000; Интерпретация…, 2001;
Маслов, 2005; и др.) мы попытаемся оценить ис-
ходный состав протолитов метапелитов, состав
пород-источников тонкой алюмосиликокласти-
ки, палеогеодинамические и палеоклиматиче-
ские обстановки накопления исходных осадков, а
также – палеопродуктивность бассейнов поздне-
го рифея и венда и возможный вклад “камуфли-
рованной” пирокластики в состав метапелитов
баллаганахской, дальнетайгинской, жуинской и
юдомской серий Бодайбинской зоны БПП.

Рис. 1. Обзорная схема района исследований. Геогра-
фическая основа по (Станевич и др., 2007) с измене-
ниями. БПП – Байкало-Патомский пояс, БМП –
Байкало-Муйский пояс. 1 – границы поясов.
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ПОДКОВЫРОВ, МАСЛОВ

ЛИТОСТРАТИГРАФИЯ 
ВЕРХНЕРИФЕЙСКО-ВЕНДСКИХ 

МЕТАТЕРРИГЕННЫХ ТОЛЩ 
БОДАЙБИНСКОЙ ЗОНЫ

Имеющий значительную мощность разрез
верхнерифейско-вендских отложений Бодайбин-
ской структурно-фациальной зоны дифференци-
рован на ряд литостратиграфических подразделе-
ний (свит) (Ленский золотоносный…, 1971; и др.).
Приводимая ниже характеристика свит основана на
данных работ (Подковыров, 1983; Иванов и др.,
1995; Иванов, 2008; Государственная…, 2010; и др.).
Принадлежность различных свит к более крупным
подразделениям принята в соответствии с пред-
ставлениями авторов публикации (Будяк и др.,
2019 и ссылки там). Согласно им в Бодайбин-
ской/Мамско-Бодайбинской зоне верхнерифей-
ско-вендские (неопротерозойские) отложения
расчленяются на четыре региональных горизон-
та/серии (рис. 2): баллаганахский, дальнетайгин-
ский, жуинский и юдомский. Первый объединяет
отложения харлухтахской, хайвергинской, буга-

рихтинской и бодайбоканской свит. Ко второму
принадлежат породы бужуихтинской, угаханской
и хомолхинской свит. Жуинский горизонт вклю-
чает отложения имняхской, аунакитской и вач-
ской свит, а юдомский – анангрской, догалдын-
ской и илигирской. Существуют и другие схемы
расчленения рассматриваемых отложений. Так, в
работе (Yudovskaya et al., 2016) харлухтахская, хай-
вергинская, бугарихтинская и бодайбоканская
свиты принадлежат баллаганахской серии, бужу-
ихтинская, угаханская, хомолхинская и имнях-
ская свиты отнесены к ныгринской/дальнетай-
гинской серии, а аунакитская, вачская, анангр-
ская, догалдынская и илигирская свиты – к
бодайбинской. Напротив, по представлениям
(Чугаев и др., 2017) к бодайбинской серии отно-
сятся жербинская и тинновская свиты.

Харлухтахская свита (300…650–1550 м) с раз-
мывом залегает на отложениях пурпольской и
медвежевской свит или на породах раннепроте-
розойского фундамента. В её составе2 преоблада-
ют грубообломочные породы; подчинённое зна-
чение имеют метапесчаники и метапелиты. Свита
характеризуется заметной фациальной неодно-
родностью. Среди гравийно-галечного материала
преобладают обломки гранитоидов, встречается
угловатая галька песчано-сланцевых пород ниж-
него протерозоя, кварцитов и песчаников пур-
польской свиты, а также гнейсовидных гранитои-
дов. Содержание рассеянного органического ве-
щества (РОВ) составляет 0.5–1%. По данным
(Подковыров, 1983), точки состава метапелитов
свиты на диаграмме Al2O3–K2O–MgO (диаграмма
АКМ, (Головенок, 1977)) попадают преимуще-
ственно в поля иллитовых, реже каолинитовых
или каолинит-иллитовых глин и в верхах свиты –
хлорит-иллитовых глин. Предполагается, что в
разрезах свиты можно видеть несколько транс-
грессивных макроритмов, в которых наблюдается
смена мелководно-морских, возможно лагунных
обстановок (олигомиктовые известковистые, из-
вестково-доломитистые песчаники) более глубо-
ководными открыто-морскими (известковистые
песчаники и алевролиты, пелиты).

Хайвергинская свита (1265–2100 м) объединя-
ет олигомиктовые и аркозовые метапесчаники,
метаалевролиты, глинистые и углеродисто-гли-
нистые сланцы3, слагающие несколько транс-

2 В составе свит здесь и далее указаны предполагаемые про-
толиты.

3 Фактически это и другие подразделения описываемого в
данной работе разреза рифея и венда Бодайбинской зоны
Байкало-Патомского складчатого пояса сложены кварци-
то-гнейсами (гнейсами), лейкократовыми и плагиогнейса-
ми, известково-силикатными породами (скаполит-пла-
гиоклазовые (±цоизит, карбонат) гнейсы и сланцы), мра-
морами, глиноземистыми, гранат-двуслюдяными, кианит-
гранат-двуслюдяными сланцами и другими метатерриген-
ными породами.

Рис. 2. Стратиграфия верхнерифейско-вендских от-
ложений Патомской и Бодайбинской структурно-фа-
циальных зон Байкало-Патомского складчатого поя-
са, по данным (Иванов и др., 1995; Государствен-
ная…, 2010; Чумаков и др., 2013; Будяк и др., 2019) с
упрощениями.
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грессивных ритмов. В северном направлении ме-
тапесчаники замещаются конгломератами, а в
сланцах появляются “плавающие” валуны и галь-
ки, линзы и неправильные тела, переходящие в
грубообломочные образования, типичные для
прибрежных и пролювиально-склоновых отло-
жений. По сравнению с метапелитами харлухтах-
ской свиты тонкозернистые обломочные породы
хайвергинской свиты обладают повышенной гли-
ноземистостью. Содержание Сорг в метапелитах
достигает 2.8–3.5 мас. %.

Бугарихтинская свита (1200 до 1900 м) сложена
мелкогалечными конгломератами, гравелитами,
метапесчаниками, сланцами и известковистыми
метапесчаниками; в верхней части свиты присут-
ствуют и известняки. В Бодайбинской зоне свита
объединяет четыре ритмично построенных части,
каждая из которых представлена метапесчаника-
ми и иногда гравелитами, переслаивающимися
песчано-алевролитовыми наборами пород, мета-
алевролитами и углеродистыми сланцами. Доля
последних в общем объеме свиты достигает 30%.
Они сложены мусковитом и серицитом (10–30%),
кварцем (20–70%), плагиоклазом (до 10%), хло-
ритом (1–18%). Содержание РОВ варьирует от 1
до 3%; среднее содержание Сорг в сланцах оцени-
вается в 0.72 мас. %.

Бодайбоканская свита (150–200 м) представ-
лена голубовато- и светло-серыми мраморами с
полосами/прослоями черных углеродистых их
разностей. Встречаются также пачки (мощностью
до n × 10 м) тонкого переслаивания метатерриген-
ных пород (графитистые кварц-плагиоклаз-слюди-
стые метапелиты, метаалевролиты и метапесчани-
ки). На диаграмме АКМ составы метапелитов бо-
дайбоканской свиты сосредоточены в основном в
поле иллитовых глин (Подковыров, 1983).

Бужуихтинская свита (550–590 м) объединяет
светло-серые кварцевые и плагиоклаз-слюдистые
метапесчаники с прослоями темно-серых метаа-
левролитов, пачки переслаивающихся метапес-
чаников, метаалевролитов и углеродистых слю-
дистых и слюдисто-карбонатных сланцев, в том
числе с порфиробластами Fe-карбонатов (в ис-
следуемом районе они обычно описываются под
местным термином “бурошпаты”. В целом это
широкий ряд минералов – от Fe-доломитов и ан-
керитов до сидеритов), а также известковистые
песчаники и песчанистые черные известняки. В
средней и верхней частях разреза встречаются
графитистые известняки и кварц-полевошпато-
вые метапесчаники.

Угаханская свита (300–370 м) сложена пре-
имущественно черными известняками, метаалев-
ролитами и углеродистыми карбонатно-серицит-
хлоритовыми (содержание Сорг превышает в ряде
случаев 4 мас. %) и кварц-серицитовыми сланцами.

Хомолхинская свита (800 и более м) объединяет
черные углеродистые сланцы (Сорг до 5–7 мас. %),
ритмично переслаивающиеся кварцевые и кварц-
плагиоклазовые метапесчаники, метаалевролиты
и гранат-двуслюдяные филлитовидные сланцы,
темно-серые до черных метаалевролиты, череду-
ющиеся с углеродистыми сланцами и светло-се-
рыми мелкозернистыми метапесчаниками. Не-
которые авторы считают, что рассматриваемые
образования обладают признаками типичных тур-
бидитов (Эволюция…, 2006). Содержание Сорг в по-
родах верхней части свиты составляет ~2 мас. %. В
последние годы свита расчленена на подсвиты и
горизонты (Бабяк и др., 2019).

Имняхская свита (до 1000 м) представлена
грубослоистыми известковистыми полевошпат-
кварцевыми метапесчаниками, мусковит-хло-
рит-кварцевыми известковистыми сланцами и
“песчанистыми” известняками. В ряде разрезов
в основании свиты присутствуют пестроцветные
известковистые метапесчаники, чередующиеся
со светлоокрашенными известняками и карбо-
натными сланцами.

Аунакитская свита (до 800 и более м) объеди-
няет в нижней части сероцветные кварцевые и
олигомиктовые метапесчаники, слюдисто-квар-
цевые и известково-кварцево- слюдистые слан-
цы, а также углеродистые метаалевролиты и слю-
дисто-кварцевые сланцы (Сорг до 2.7 мас. %), а в
верхней представлена темно-серыми метапесча-
никами, метаалевролитами и углеродистыми
сланцами (Сорг 2.5–3.7 мас. %). Предполагается,
что данный уровень также сложен турбидитовы-
ми отложениями (Эволюция…, 2006).

Вачская свита (~350 м) сложена черными
кварцевыми метапесчаниками (Сорг до 5.5 мас. %),
метаалевролитами и высокоуглеродистыми (пре-
обладают) слюдисто-кварцевыми сланцами (Сорг
до 10 мас. % и более (Эволюция…, 2006; Чугаев
и др., 2018; Бабяк и др., 2019)). Встречаются в ее
разрезах также интервалы, содержащие до 35–
40% мусковита, а в зоне повышенного метамор-
физма – гранат и ставролит. Текстурные осо-
бенности пород вачской свиты дают основание
некоторым авторам считать их продуктами “ла-
винных условий осадконакопления” (Эволю-
ция…, 2006).

Анангрская свита (200–600…900 м) представ-
лена зеленовато-серыми полевошпато-кварце-
выми и доломитовыми метапесчаниками, туфо-
песчаниками и туфоалевролитами, темно-серы-
ми углеродистыми слюдистыми, слюдисто-
кварцевыми и гранат-слюдистыми сланцами. В
разрезах южной части Бодайбинской зоны в со-
ставе свиты присутствуют гравелиты. Среди об-
ломков в них наблюдаются кварц, кислые и
средние плагиоклазы, кварц-серицитовые слан-
цы, основные породы, кислые вулканиты, гра-



846

ГЕОХИМИЯ  том 67  № 9  2022

ПОДКОВЫРОВ, МАСЛОВ

ниты, плагиограниты. Фигуративные точки ме-
тапелитов свиты расположены на диаграмме
АКМ между полями иллитовых и смектитовых
глин (Подковыров, 1983).

Догалдынская свита (440–1450 м) объединяет
полевошпато-кварцевые и полимиктовые зеле-
новато-серые, зеленые, темно-серые до черного
цвета карбонатистые или эпидотовые метапесча-
ники, углеродистые серицит-хлоритовые сланцы
с порфиробластами Fe-карбонатов, метаалевро-
литы, известняки и песчанистые их разности. По
данным (Иванов, 2008), свита расчленяется на
три подсвиты, нижняя из которых вмещает золо-
торудное месторождение “Ожерелье”. В южном
направлении, как и в разрезах анангрской свиты,
в разрезах догалдынской свиты растет доля грубо-
зернистых метапесчаников и гравелитов. Поли-
миктовые метапесчаники и гравелиты, кроме
кварца и плагиоклаза, содержат обломки вулка-
ногенных пород (плагиограниты, метадолериты,
амфиболиты, туфогенные породы, риолиты, даци-
ты, кристаллосланцы). Распределение фигуратив-
ных точек сланцев на диаграмме АКМ указывает на
сходство их состава с хлорит-смектит-иллитовыми
глинами (Подковыров, 1983). Авторами моногра-
фии (Эволюция…, 2006) отложения анангрской и
догалдынской свит считаются молассовыми.

Илигирская свита (до 1100 м) представлена
кварц-плагиоклазовыми метапесчаниками, не-
равномерно переслаивающимися с известкови-
стыми серицит- хлоритовыми сланцами, встреча-
ются линзы кварц-доломитового или альбит-
кварц- доломитового состава. В ряде разрезов
можно видеть прослои доломитов. В составе
сланцев преобладает серицит (20–80%) и хлорит
(до 40%), количество кварца варьирует от 10 до
35%, плагиоклаза от 5 до 25%, а на порфиробла-
сты сидерита и анкерита приходится 3–15 и 2–
12%. Среднее содержание Сорг в сланцах составля-
ет ~1.0–1.5 мас. %. Состав метапелитов отвечает в
основном смектит-иллитовым глинам (Подковы-
ров, 1983).

По данным (Кориковский, Федоровский, 1980;
Рундквист и др., 1992; Иванов и др., 1995; Митро-
фанов, 2006; Русинов и др., 2008; Чугаев и др., 2018;
Онищенко, Сокерина, 2021), слагающие назван-
ные выше свиты породы претерпели метаморфи-
ческие преобразования в условиях фации зеленых
сланцев и эпидот-амфиболитовой, в процессе ко-
торых происходила их перекристаллизация c со-
хранением слоистых текстур. Метасоматические
изменения в связи с процессами рудообразования
вне зон сдвиговых деформаций и месторождений
золота не наблюдаются. Это позволяет считать, что
обсуждаемые результаты реконструкций особен-
ностей формирования протолитов метапелитов по
их валовому химическому составу, имеют право на
существование.

ПРЕДШЕСТВУЮЩИЕ ЛИТОХИМИЧЕСКИЕ 
ИССЛЕДОВАНИЯ

Детальные петрохимические исследования
метаосадочных толщ Мамско-Бодайбинского
района с использованием диаграмм ab А.Н. Нее-
лова (1977, 1980 и др.) и Al2O3–K2O–MgO В.К. Го-
ловенка (1977) выполнены В.Н. Подковыровым
(1983). В результате показано, что метатерриген-
ные породы харлухтахской и хайвергинской свит
сформированы в обстановках умеренной текто-
нической активности и интенсивного химиче-
ского выветривания. Метапелиты бугарихтин-
ской свиты имеют более глиноземистый состав с
тенденцией некоторого увеличения содержания
большинства оксидов при снижении кремнезе-
мистости пород вверх по разрезу. По сравнению с
подстилающими образованиями породы обога-
щены MgO, СаО, МnО и 4; некоторые об-
разцы имеют высокое содержание МnО или Na2O
при повышенной калиевости. Возможно, это ука-
зывает на присутствие в протолите пирокластики
основного состава.

На основе факторного анализа В.Н. Подковы-
рову удалось также установить, что состав отло-
жений нижней части разреза контролировался
осадочной дифференциацией терригенного мате-
риала и наложенным умеренным карбонатона-
коплением. В крупных седиментационных рит-
мах виден рост вверх по разрезу содержания
Аl2O3,  MgO, ТiO2 и K2O – компонентов
первичноглинистой фракции. Состав протолитов
метапелитов бужуихтинской и бодайбоканской
свит может рассматриваться как иллитовые, ве-
роятно с примесью смектита, глины; некоторые
образцы имеют более магнезиальный состав и со-
относятся со смешанными хлорит-иллитовыми
или смектитовыми глинами. Составы метапели-
тов хомолхинской свиты отвечают иллит-смекти-
товым глинам. Метапелиты имняхской свиты в
основном имеют составы менее глиноземистые,
чем это характерно для иллитовых глин, но более
калиевые или более магнезиальные.

Изменение валового химического состава по-
род в средней и верхней частях разреза позволяет
выделить несколько трансгрессивно-регрессив-
ных ритмов. Первый представлен бодайбокан-
ской свитой, глинисто-карбонатные отложения
которой накапливались, по-видимому, в услови-
ях открытого, относительно глубоководного мор-
ского бассейна при слабом поступлении умерен-
но зрелого терригенного материала. Два других
ритма представляют бужуихтииская и угаханская,
а также хомолхинская и имняхская свиты. В пер-
вом наблюдается некоторое уменьшение диффе-
ренциации терригенного материала и преоблада-

4  – суммарное железо в виде Fe2O3.

2 3
*Fe O

2 3*Fe O

2 3
*Fe O ,
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ние морских глинисто-карбонатных отложений
(трансгрессивный ряд). Второй ритм имеет ре-
грессивный характер. Он начинается с граувакко-
вых отложений хомолхинской свиты, а имнях-
ская свита содержит ассоциации, типичные для
мелководно-морских отложений; примесь доло-
мита в песчаниках и особенности состава метапе-
литов позволяют считать обстановки их накопле-
ния как, скорее, лагунные.

Отложения аунакитской и вачской свит фор-
мировались под влиянием осадочной дифферен-
циации зрелого терригенного материала на фоне
медленного нарастания трансгрессии, затухания
тектонических движений и пенепленизации обла-
сти сноса. Состав отложений анангрской и вышеле-
жащих свит также определялся осадочной диффе-
ренциацией терригенного и вулканогенно-терри-
генного материала с некоторым возрастанием роли
карбонатонакопления. В илигирское время диффе-
ренциация составов терригенных пород продолжи-
лась, усилилось и карбонатонакопление.

В работе (Немеров и др., 2010) на основе дан-
ных о том, что метапелиты бужуихтинской/джем-
куканской свиты Бодайбинской зоны обладают
аномально высоким содержанием Ba, Sr и Ti, вы-
сказано предположение о присутствии в них пеп-
лового вулканогенного материала среднего соста-
ва. Литофильная геохимическая специализация ме-
тапелитов названного уровня сменяется выше по
разрезу (хомолхинско-аунакитский уровень) халь-
косидерофильной (Немеров, 1989; Неймарк и др.,
1991; Немеров и др., 2010; и др.). Считается, что
это связано с влиянием островодужного вулка-
низма и подводными эксгаляциями, имевшими
место на фоне процессов спрединга в задуговом
бассейне.

Отмечено также, что относительно повышен-
ные величины коэффициентов корреляции орга-
нофильных элементов в метапелитах и метакарбо-
натных породах баллаганахской серии дают основа-
ние считать биопродуктивность палеобассейна
этого этапа средней, а обстановки фоссилизации
органического вещества неблагоприятными (Не-
меров, Станевич, 2001; Немеров и др., 2010).

По данным, приведенным в публикации (Чу-
гаев и др., 2018), содержание SiO2 в породах хар-
лухтахской, хайвергинской, бугарихтинской,
джемкуканской, баракунской и жербинской
свит внешней зоны БПП, варьирует от 57 до
89 мас. %. При этом параметр SiO2среднее относи-
тельно неизменен (~70 мас. %). Для мариинской
и никольской свит, где доля карбонатных пород
заметно выше, содержание SiO2, Al2O3, Na2O и
К2O снижается, а концентрация CaO возрастает.
Близкие тренды наблюдаются и в метаосадочных
породах Бодайбинской зоны. Сравнение валово-
го химического состава терригенных пород раз-
личных структурно-фациальных зон позволяет

видеть различие между породами баллаганахской
серии по такому параметру, как Na2O/K2O. В
Патомской зоне песчаники и глинистые сланцы
названного уровня обладают значениями
Na2O/K2O ~ 1, а в Бодайбинской зоне их метамор-
физованные разности характеризуются величина-
ми Na2O/K2O ≤ 0.3. Свойственные метатерриген-
ным породам баллаганахской серии значения εNd(t)
(–19.9…–12.7) и tNdDM (3.1–2.2 млрд лет) дают ос-
нование считать, что их протолиты образованы
продуктами разрушения раннедокембрийской
континентальной коры Сибирского кратона. В
отложениях хомолхинского уровня и выше
установлено резкое уменьшение параметра
εNd(t) (–8.3…–2.0), что предполагает поступле-
ние в область седиментации продуктов размыва
не только пород цоколя Сибирского кратона, но
и вещества ювенильной неопротерозойской ко-
ры, источником которого являлся, вероятно,
Байкало-Муйский пояс (Чугаев и др., 2017, 2018).

В работе (Будяк и др., 2019) заметно (в 3–5 раз)
повышенные величины (Mn × Zn × Pb)/Ti в по-
родах хомолхинской свиты по сравнению с под-
стилающими образованиями рассматриваются
как обусловленные накоплением исходных осад-
ков при воздействии подводных эксгаляций
приспрединговой зоны задугового бассейна.
Предполагается, что влияние на процессы накоп-
ления отложений Бодайбинской и других зон
могли оказывать вулканические извержения в
пределах Байкало-Муйской зоны.

ФАКТИЧЕСКИЙ МАТЕРИАЛ

Для реконструкции особенностей формирова-
ния протолитов метапелитов верхнего рифея и
венда Бодайбинской зоны БПП нами использо-
вано ~170 валовых химических анализов метапе-
литов, выполненных методом “мокрой химии” в
ЦЛ Северо-Западного ПГО (г. Красное Село) в
1977–1981 гг. Из разрезов баллаганахской серии
(харлухтахская, хайвергинская, бугарихтинская и
бодайбоканская свиты) в зоне эпидот-амфиболи-
товой фации для изучения отобраны образцы киа-
нит-гранат-слюдяных, гранат-двуслюдяных слан-
цев и гнейсов, в дальнетагинской серии (бужуих-
тинская, угаханская и хомолхинская свиты),
зонально метаморфизованной от зеленосланцевой
до амфиболитовой фации, они включали разнооб-
разные гранат-двуслюдяные, двуслюдяные и хло-
рит-мусковитовые филлитовидные углеродистые,
иногда карбонатистые сланцы и метаалевролиты.
Метапелиты жуинского (имняхская, аунакитская и
вачская свиты) и юдомского (анангрская, догал-
дынская и илигирская свиты) уровней, отобраные
для анализа, представлены слюдисто-кварцевыми и
известково-кварцево-слюдистыми, часто углеро-
дистыми сланцами и метаалевролитами, в зоне
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повышенного метаморфизма содержащими гра-
нат, ставролит и кианит. Образцы метапелитов
харлухтахской, хайвергинской, бугарихтинской
свит отобраны В.Н. Подковыровым в 1976–1980 гг.
в разрезах правого и левого берега р. Витим выше
устья р. Мама, а вышележащих отложений – в
нижнем течении р. Мамакан, в бассейнах прито-
ков р. Витим – рр. Б. Якорь, Тахтыга и Кайра и в
районе г. Бодайбо по рр. Бодайбо, Бисяга и Бо-
дайбокан.

Перед обработкой данных вся выборка была
подвергнута некоторой селекции – из нее удале-
ны составы с содержанием оксида кремния более
69 мас. %. Это позволяет считать, что полученные
нами выводы в основном относятся к метапели-
там – метаморфизованным глинистым и алеври-
тоглинистым породам. Среднее содержание по-
родообразующих оксидов, а также пределы их ва-
риаций для каждого литостратиграфического
подразделения (свиты) исследованного нами раз-
реза приведено в табл. 1.

Среднее содержание SiO2 в образцах из нашей
выборки составляет 59.00 ± 5.84 мас. %. Минималь-
ная средняя величина SiO2 в метапелитах наблюда-
ется на бугарихтинском (54.39 ± 6.86 мас. %) и
бодайбоканском (54.23 ± 2.58 мас. %) уровнях
исследованного разреза, максимальная (67.21 ±
± 1.39 мас. %) – в метапелитах вачской свиты
(рис. 3). Среднее содержание TiO2 в образцах всей

выборки равно 1.03 ± 0.27 мас. % (минимум –
0.42, максимум – 1.96 мас. %). Минимальное со-
держание Al2O3 во всей выборке составляет
12.40 мас. %, максимальное достигает 31.15 мас. %.
В интервале от харлухтахской свиты к бугарих-
тинской наблюдается некоторый рост значений
Al2O3среднее. Выше, вплоть до угаханской свиты ве-
личина Al2O3среднее несколько снижается, потом, в
интервале от хомолхинской свиты до аунакитской,
она примерно постоянна, а далее опять можно ви-
деть некоторое ее снижение и рост до величин,
примерно характерных хайвергинскому, бугарих-
тинскому и аунакитскому уровням.

Среднее содержание трех- и двухвалентного же-
леза составляет соответственно 1.79 ± 1.44 мас. % и
4.80 ± 1.99 мас. %. Максимальное среднее содер-
жание FeO характерно для метапелитов бугарих-
тинского уровня (6.10 ± 2.13 мас. %), минималь-
ное – для метапелитов вачской свиты (1.94 ±
± 1.47 мас. %). Содержание MgO в метапелитах
исследованной выборки варьирует от 0.47 мас. %
до 7.09 мас. %. Повышенные средние содержания
MgO наблюдаются в метапелитах бугарихтинской
(3.68 ± 1.24 мас. %), угаханской (3.29 ± 0.05 мас. %)
и илигирской (3.49 ± 0.96 мас. %) свит. Метапели-
ты бужуихтинского и вачского уровней разреза
характеризуются минимальными средними вели-
чинами MgO (соответственно 2.23 ± 0.57 и 1.99 ±
± 0.19 мас. %). Для CaO характерен еще больший

Рис. 3. Вариации среднего содержания ряда породообразующих оксидов в метапелитах верхнерифейско-вендского
разреза Бодайбинской зоны. 1 – среднее арифметическое и величина (±) стандартного отклонения.
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Таблица 1. Среднее арифметическое, минимальное и максимальное содержание (мас. %) основных породообра-
зующих оксидов и величины ряда индикаторных модулей, индексов и отношений в метапелитах верхнего рифея
и венда Бодайбинской зоны Байкало- Патомского пояса

Компоненты
Свита

Харлухтах-
ская

Хайвергин- 
ская

Бугарих- 
тинская

Бодайбо- 
канская

Бужуих- 
тинская Угаханская Хомол- 

хинская

SiO2      61.34  

TiO2      1.08  

Al2O3      12.75  

Fe2O3      1.84  

FeO      3.67  

MnO      0.11  

MgO      3.29  

CaO      3.63  

Na2O      1.26  

K2O      2.30  

P2O5      0.24  

ппп      7.35  

Сумма      99.70  

n 8 21 33 5 10 2 30

ГМ      0.32  

CIA      53  

CIAкоррект      66

ICV      1.38  

EFP      1.90  

K2O/Al2O3      0.18  

Модуль
Страхова

     6  

Модуль
Бострема

     0.62  

±
−

62.56 3.77
56.01 68.29

±
−

59.11 6.34
47.78 68.39

±
−

54.39 6.86
38.90 66.05

±
−

54.23 2.58
51.70 58.47

±
−

57.62 2.34
53.94 62.46

±
−

58.79 5.19
44.49 66.84

±
−

0.88 0.27
0.61 1.30

±
−

0.89 0.22
0.47 1.28

±
−

1.03 0.27
0.56 1.59

±
−

0.79 0.19
0.46 0.94

±
−

0.81 0.12
0.60 1.00

±
−

1.09 0.23
0.73 1.59

±
−

17.75 2.99
13.17 21.98

±
−

20.08 5.17
13.07 31.15

±
−

21.46 3.71
15.26 30.92

±
−

15.82 1.39
13.57 17.15

±
−

17.47 1.55
14.37 20.10

±
−

18.05 1.94
15.39 22.96

±
−

0.82 0.70
0.03 1.99

±
−

1.56 0.48
0.89 2.80

±
−

1.65 0.99
0.31 4.18

±
−

0.21 0.29
0.02 0.70

±
−

0.79 1.09
0.02 3.15

±
−

2.32 1.83
0.26 8.38

±
−

4.98 1.93
3.63 9.45

±
−

5. 16  1.17 
2.97 7.82

±
−

6.10 2.13
3.06 10.54

±
−

5.57 1.37
3.83 7.32

±
−

3.59 2.23
0.17 6.76

±
−

4.73 1.80
0.43 9.20

±
−

0.12 0.12
0.05 0.40

±
−

0.14 0.06
0.03 0.32

±
−

0.18 0.18
0.01 1.00

±
−

0.06 0.03
0.03 0.11

±
−

0.06 0.03
0.01 0.10

±
−

0.12 0.07
0.04 0.30

±
−

2.56 0.70
1.44 3.87

±
−

3.21 0.98
1.60 4.59

±
−

3.68 1.24
0.65 7.09

±
−

3. 10  1.15 
1.97 4.77

±
−

2.23 0.57
1.00 3.12

±
−

2.91 0.87
0.47 4.47

±
−

1.63 2.07
0.49 6.43

±
−

2.19 2.04
0.34 8.73

±
−

1.90 0.93
0.56 3.82

±
−

4.15 1.16 
2.52 5.65

±
−

2.46 1.01
1.26 4.30

±
−

0.84 0.69
0.09 3.18

±
−

1.30 0.31
0.87 1.78

±
−

1.19 0.97
0.27 4.80

±
−

1.78 0.72
0.87 3.52

±
−

1.77 0.40
1.28 2.15

±
−

1.60 0.70
0.74 2.68

±
−

1.88 0.56
1.20 3.69

±
−

3.37 1.43
0.30 4.68

±
−

3.47 1.46
0.34 6.81

±
−

4.33 1.54
0.59 7.75

±
−

2.78 0.32
2.37 3.16

±
−

3.38 0.51
2.92 4.31

±
−

3.06 0.56
1.58 4.25

±
−

0.06 0.03
0.02 0.11

±
−

0.16 0.24
0.00 1.12

±
−

0.15 0.06
0.04 0.28

±
−

0.05 0.04
0.01 0.11

±
−

0.32 0.66
0.01 2.12

±
−

0.11 0.05 
0.02 0.32

±
−

3.60 1.28
1.80 5.89

±
−

2.70 0.73
1.12 4.00

±
−

2.93 0.97
1.38 4.97

±
−

9.26 0.96
8.11 10.63

±
−

8.01 1.46
5.77 9.52

±
−

5.17 1.28
3.22 8.91

±
−

100.08 0.42
99.50 100.73

±
−

100.17 0.64
99.23 101.73

±
−

99.98 0.83
99.02 102.48

±
−

99.15 0.81
98.05 100.29

±
−

99.58 0.65
98.88 100.65

±
−

99.41 1.86
92.02 101.62

±
−

0.40 0.07
0.29 0.49

±
−

0.49 0.16
0.27 0.81

±
−

0.58 0.18
0.34 1.07

±
−

0.41 0.06
0.32 0.45

±
−

0.39 0.05
0.31 0.47

±
−

0.46 0.11
0.34 0.81

±
−

67 10
48 78

±
−

67 11
43 84

±
−

66 6
58 77

±
−

54 4
50 61

±
−

62 5
55 69

±
−

70 4
57 75

±
−

71 5
64 79

±
−

73 8
54 84

±
−

68 6
59 77

±
−

64 2
63 67

±
−

67 5
59 73

±
−

70 3
62 75

±
−

0.95 0.31
0.63 1.46

±
−

0.96 0.27
0.55 1.67

±
−

1.00 0.15
0.67 1.39

±
−

1.21 0.13
1.00 1.36

±
−

0.88 0.18
0.62 1.19

±
−

0.97 0.11
0.77 1.14

±
−

0.33 0.22
0.13 0.78

±
−

0.52 0.26
0.05 1.05

±
−

0.74 0.29
0.22 1.23

±
−

0.30 0.26
0.06 0.73

±
−

0.35 0.47
0.05 1.48

±
−

0.60 0.29
0.12 1.76

±
−

0.19 0.08
0.02 0.25

±
−

0.17 0.06
0.02 0.27

±
−

0.20 0.07
0.03 0.45

±
−

0.18 0.04
0.14 0.23

±
−

0.19 0.02
0.16 0.23

±
−

0.17 0.03
0.10 0.22

±
−

9 2
6 11

±
−

10 4
7 20

±
−

10 2
7 15

±
−

10 2
8 13

±
−

7 3
4 12

±
−

8 2
5 12

±
−

0.68 0.08
0.54 0.77

±
−

0.67 0.05
0.52 0.75

±
−

0.66 0.05
0.57 0.75

±
−

0.65 0.03
0.61 0.68

±
−

0.74 0.08
0.62 0.85

±
−

0.64 0.05
0.58 0.73
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Примечание. В числителе – среднее арифметическое и стандартное отклонение, в знаменателе – минимальное и максималь-
ное значение. n – число проанализированных образцов.

Компоненты
Свита

Имняхская Аунакитская Вачская Анангрская Догалдынская Илигирская

SiO2   67.21    

TiO2   1.03    

Al2O3   15.82    

Fe2O3   2.35    

FeO   1.94    

MnO   0.11    

MgO   1.99    

CaO   0.16    

Na2O   0.66    

K2O   3.04    

P2O5   0.09    

ппп   4.50    

Сумма   99.12    

n 14 13 3 8 15 6

ГМ   0.32    

CIA   77    

CIAкоррект   77    

ICV   0.73    

EFP   0.62    

K2O/Al2O3   0.19    

Модуль
Страхова

  5    

Модуль
Бострема   

0.72
   

±
−

61.61 3.98
53.75 67.58

±
−

61.86 3.76
53.87 67.10

±
−

64.45 3.40
59.62 69.28

±
−

60.91 4.15
50.03 66.11

±
−

58.55 4.29
54.39 65.83

±
−

1.07 0.26
0.56 1.58

±
−

1.29 0.24
0.94 1.82

±
−

1.07 0.22
0.74 1.42

±
−

1.20 0.32
0.56 1.96

±
−

0.96 0.27
0.42 1.15

±
−

16.62 1.78
13.29 18.78

±
−

18.77 2.61
15.54 23.54

±
−

14.91 1.77
12.72 17.40

±
−

15.08 3.14
12.43 22.50

±
−

18.47 1.91
15.77 20.64

±
−

2.87 1.19
0.95 4.63

±
−

2.06 0.97
0.33 3.24

±
−

1.04 0.65
0.19 2.28

±
−

2.11 2.60
0.02 10.80

±
−

1.53 0.63
0.92 2.35

±
−

3.22 2.28
1.00 8.35

±
−

4.98 1.16
2.32 6.54

±
−

3.73 1.90
0.40 5.32

±
−

4.55 1.43
0.45 6.11

±
−

5.24 2.24
0.72 6.61

±
−

0.08 0.05
0.02 0.19

±
−

0.12 0.04
0.04 0.16

±
−

0.08 0.03
0.03 0.12

±
−

0.11 0.04
0.06 0.19

±
−

0.09 0.04
0.01 0.12

±
−

2.87 1.37
0.96 4.95

±
−

2.38 0.77
1.53 4.22

±
−

3.07 0.78
1.37 3.63

±
−

3.22 0.93
0.48 4.38

±
−

3.49 0.96
1.65 4.28

±
−

1.84 1.65
0.05 4.96

±
−

0.53 0.75
0.05 2.48

±
−

2.41 1.12
0.87 4.26

±
−

2.48 1.19
0.38 3.89

±
−

0.82 0.39
0.50 1.42

±
−

1.10 0.39
0.52 1.63

±
−

0.74 0.36
0.39 1.80

±
−

2.39 0.83
1.20 3.80

±
−

2.47 0.66
1.25 4.00

±
−

2.45 2.04
0.19 6.30

±
−

4.36 0.93
3.12 6.00

±
−

3.01 0.77
1.69 5.00

±
−

1.99 0.66
0.99 3.32

±
−

1.79 0.86
0.49 3.75

±
−

2.72 1.14
0.77 3.84

±
−

0.10 0.04
0.04 0.16

±
−

0.10 0.08
0.01 0.23

±
−

0.14 0.06
0.07 0.22

±
−

0.19 0.08
0.05 0.37

±
−

0.12 0.05
0.04 0.19

±
−

3.98 1.23
1.66 6.32

±
−

3.85 1.08
1.75 5.30

±
−

3.84 1.36
1.44 5.97

±
−

5.82 1.14
4.51 8.23

±
−

4.94 0.77
4.02 5.68

±
−

99.86 0.32
99.56 100.65

±
−

99.76 0.43
98.85 100.34

±
−

99.35 1.51
95.73 100.21

±
−

100.08 1.47
98.91 105.04

±
−

99.37 0.09
99.26 99.49

±
−

0.39 0.08
0.25 0.58

±
−

0.44 0.08
0.30 0.57

±
−

0.33 0.05
0.28 0.44

±
−

0.39 0.11
0.28 0.67

±
−

0.46 0.10
0.27 0.55

±
−

64 10
50 79

±
−

78 7
60 88

±
−

59 8
49 71

±
−

59 9
49 76

±
−

69 8
54 79

±
−

68 6
59 79

±
−

78 6
64 88

±
−

61 8
49 71

±
−

61 7
51 76

±
−

69 9
54 81

±
−

1.07 0.20
0.76 1.45

±
−

0.84 0.12
0.63 1.04

±
−

1.11 0.28
0.61 1.46

±
−

1.25 0.18
0.91 1.45

±
−

0.96 0.12
0.76 1.08

±
−

0.60 0.26
0.22 1.06

±
−

0.53 0.40
0.04 1.06

±
−

0.99 0.52
0.44 1.77

±
−

1.36 0.64
0.39 2.87

±
−

0.64 0.25
0.26 1.00

±
−

0.26 0.06
0.19 0.39

±
−

0.16 0.04
0.07 0.23

±
−

0.13 0.04
0.07 0.21

±
−

0.11 0.03
0.03 0.17

±
−

0.14 0.05
0.05 0.19

±
−

8 4
2 18

±
−

7 2
4 10

±
−

6 3
2 10

±
−

7 2
3 12

±
−

9 2
5 11

±
−

0.67 0.08
0.54 0.81

±
−

0.65 0.05
0.57 0.77

±
−

0.69 0.10
0.58 0.87

±
−

0.61 0.04
0.50 0.69

±
−

0.67 0.10
0.60 0.87

Таблица 1.  Окончание
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разброс минимальных и максимальных значений
во всей выборке 0.05–8.73 мас. % при среднем со-
держании для выборки в целом 1.75 ± 1.46 мас. %.

Минимальное содержание Na2O составляет
0.19 мас. % и присуще метапелитам вачской сви-
ты, максимальное достигает 6.30 мас. % (метапе-
литы догалдынской свиты); среднее содержание
данного оксида для всей выборки равно 1.63 ±
± 0.86 мас. %. Среднее содержание K2O и P2O5 во
всей выборке равно соответственно 3.32 ± 1.31 и
0.14 ± 0.19 мас. %. Заметно повышенное среднее
содержание K2O характерно для метапелитов бу-
гарихтинской (4.33 ± 1.54 мас. %) и имняхской
(4.36 ± 0.93 мас. %) свит, тогда как ощутимо по-
ниженное свойственно метапелитам угаханского
(2.30 ± 0.03 мас. %), анангрского (1.99 ± 0.66 мас. %)
и догалдынского (1.79 ± 0.86 мас. %) уровней раз-
реза.

Между содержанием SiO2 и TiO2 во всей выборке
корреляция слабая отрицательная (r = –0.28). Ок-
сиды кремния и суммарного железа обладают выра-

женной отрицательной корреляцией (r = –0.63).
Это же свойственно SiO2 и K2O (r = –0.53) и окси-
дам кремния и магния (  = –0.57). Напро-
тив, между содержанием SiO2 и Na2O, а также
SiO2 и CaO в исследованной нами выборке корре-
ляции нет (рис. 4).

Средняя величина отношения Na2O/K2O в ме-
тапелитах в интервале от харлухтахской до вач-
ской свит варьирует от 0.21 до 0.60 (рис. 5а). В ме-
тапелитах анангрской, догалдынской и илигир-
ской свит параметр Na2O/K2Oсреднее заметно выше
и составляет соответственно 0.98, 1.19 и 0.85. С
учетом погрешностей можно видеть, что метапе-
литы харлухтахской, имняхской и аунакитской
свит статистически отличны по данному пара-
метру от пород догалдинской и илигирской свит,
но, например, метапелиты хайвергинской, буга-
рихтинской, хомолхинской и трех верхних свит
рассматриваемого нами разреза можно считать
достаточно сопоставимыми.

2SiO –MgOr

Рис. 4. Соотношение между содержанием в метапелитах верхнерифейско-вендского разреза Бодайбинской зоны ок-
сида кремния и ряда других породообразующих оксидов. Свиты: 1 – харлухтахская; 2 – хайвергинская; 3 – бугарих-
тинская; 4 – бодайбоканская; 5 – бужуихтинская; 6 – угаханская; 7 – хомолхинская; 8 – имняхская; 9 – аунакитская;
10 – вачская; 11 – анангрская; 12 – догалдынская; 13 – илигирская.
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ОБСУЖДЕНИЕ ФАКТИЧЕСКИХ ДАННЫХ
Прежде чем обратиться к реконструкции осо-

бенностей формирования протолитов метапели-
тов верхнего рифея и венда Бодайбинской струк-
турно-фациальной зоны БПП необходимо полу-
чить ответы на два важных вопроса: 1) были ли
рассматриваемые нами породы подвержены ка-
лиевому метасоматозу, что характерно для мно-
гих докембрийских осадочных последовательно-
стей (Fedo et al., 1995; Tosca et al., 2010; и др.)?
2) каково в них соотношение петрогенного (т.е.
прошедшего всего один цикл седиментации и в
связи с этим в существенной мере сохранившего
большинство характеристик процессов своего
формирования) и литогенного (испытавшего бо-
лее одного цикла седиментации и утратившего
многие исходные “сигналы”) компонентов?

Ответ на первый вопрос дает распределение
фигуративных точек метапелитов на диаграмме
K2O/Na2O–SiO2/Al2O3 (рис. 6). Практически все
точки расположены здесь как вне области значе-
ний K2O/Na2O, указывающих, в соответствии с
представлениями (Bolnar et al., 2005), на воздей-
ствие на породы К-метасоматоза, так и характе-

ризуются величинами SiO2/Al2O3, не типичными
для пород, испытавших влияние процессов
окремнения.

Ответ на второй вопрос, имея в распоряжении
только данные о содержании в метапелитах ос-
новных породообразующих оксидов, можно по-
лучить с помощью подхода, предложенного в
публикациях (Юдович, Кетрис, 2000, 2010 и др.).
В соответствии с ним, если для той или иной вы-
борки между модулями ТМ5 и ЖМ имеет место
положительная корреляция, а между модулями
НКМ и ГМ она отрицательная, то указанная вы-
борка представлена породами петрогенными, и

5 Здесь и далее: ТМ – титановый модуль TiO2/Al2O3, ЖМ –

железный модуль (  + MnO)/(Al2O3 + TiO2), НКМ –
модуль нормированной щелочности (Na2O + K2O)/Al2O3,

ГМ – гидролизатный модуль (Al2O3 + TiO2 +  +

+ MnO)/SiO2, ФМ – фемический модуль (  +
+ MgO)/SiO2, ЩМ – щелочной модуль Na2O/K2O, НМ –
натриевый модуль Na2O/Al2O3, КМ – калиевый модуль
K2O/Al2O3 (Юдович, Кетрис, 2000).

2 3*Fe O

2 3*Fe O

2 3*Fe O

Рис. 5. Вариации снизу вверх по исследованному разрезу средней величины Na2O/K2O (а), а также значений ГМ (б),
CIA (в) и EFP (г) в метапелитах верхнего рифея и венда Бодайбинской зоны БПП. 1 – среднее арифметическое и ве-
личина (±) стандартного отклонения; 2 – разброс минимального и максимального значений; 3 – средняя величина
CIA, скорректированная по методу (McLennan, 1993; Lou et al., 2021).
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наоборот. В нашем случае для всей выборки ха-
рактерна слабая положительная корреляция
(0.30) между ТМ и ЖМ и слабая отрицательная
(–0.21) между НКМ и ГМ, что предполагает до-
минирование в составе метапелитов исследуемо-
го разреза петрогенного материала. На это же ука-
зывает корреляция между названными парами
модулей для метапелитов хайвергинской, буга-
рихтинской, бужуихтинской, хомолхинской, ау-
накитской и догалдынской свит (в данном случае
корреляция модулей рассчитана для свит, охарак-
теризованных не менее чем 6 анализами химиче-
ского состава метапелитов). Метапелиты харлух-
тахской, имняхской и анангрской свит сложены в
основном литогенным материалом.

На классификационной диаграмме (Na2O +
+ K2O)/Al2O3–(  + MgO)/SiO2 (диаграмма
НКМ–ФМ) (Юдович, Кетрис, 2000) подавляю-
щее большинство фигуративных точек метапели-
тов локализовано в полях I (преимущественно ка-
олинитовые глины), II (преимущественно смек-
титовые с примесью каолинита и иллита глины) и
V (хлорит- смектит-иллитовые глины) (рис. 7а). В
других полях данной диаграммы можно видеть
относительно небольшое количество точек.

На классификационной диаграмме
log(SiO2/Al2O3)–log( /K2O) (Herron, 1988) по-

2 3
*Fe O

2 3
*Fe O

Рис. 6. Распределения фигуративных точек метапели-
тов верхнего рифея и венда Бодайбинской зоны на
диаграмме K2O/Na2O–SiO2/Al2O3. Условные обозна-
чения см. рис. 4.
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Рис. 7. Распределение фигуративных точек метапе-
литов Бодайбинской зоны на диаграммах (Na2O +
+ K2O)/Al2O3–(  + MgO)/SiO2 (а),
log(SiO2/Al2O3)–log( /K2O) (б) и (Na2O +
+ K2O)–ГМ (в). Условные обозначения см. рис. 4. (а):
Поля состава глинистых пород: I – преимущественно
каолинитовых; II – преимущественно смектитовых с
примесью каолинита и иллита; III – преимуществен-
но хлоритовых с примесью Fe-иллита; IV – хлорит-
иллитовых; V – хлорит-смектит- иллитовых; VI – ил-
литовых со значительной примесью дисперсных по-
левых шпатов.
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давляющее число точек состава метапелитов рас-
положено в полях сланцев и вакк; некоторая
часть их присутствует также в поле Fe-сланцев
(рис. 7б).

По соотношению ГМ и (Na2O + K2O) значи-
тельная часть метапелитов принадлежит нормо-
гидролизатам в понимании авторов публикации
(Юдович, Кетрис, 2000). Существенная часть фигу-
ративных точек их на диаграмме (Na2O + K2O)–ГМ
локализована также в полях гипо- и супергидро-
лизатов (рис. 7в); при этом многие точки состава
метапелитов хайвергинской и бугарихтинской, а
также несколько точек метапелитов хомолхин-
ской свиты расположены в области с величинами
ГМ > 0.6, т.е. могут рассматриваться как содержа-
щие в своем составе продукты гидролиза.

Все сказанное позволяет использовать обыч-
ный арсенал приемов и подходов к реконструк-
ции условий формирования протолитов метапе-
литов (Юдович, Кетрис, 2000; Интерпретация…,
2001; Маслов, 2005).

Источники тонкой алюмосиликокластики. Ре-
конструкции состава пород-источников тонкой
алюмосиликокластики по валовым химическим
анализам могут быть выполнены несколькими
разными способами. Так, в работе (Bavinton,
1981) для этой цели была предложена треугольная
диаграмма (CaO + MgO)–SiO2/10–(Na2O + K2O).
Точки индивидуальных образцов метапелитов
верхнего рифея и венда Бодайбинской зоны
сконцентрированы на ней в основном в поле со-
ставов, обязанных своим происхождением раз-
мыву осадочных образований (рис. 8а). Такое же
положение характерно и для средних точек соста-
ва свит (рис. 8б). Однако учитывая достаточно
высокое среднее содержание оксидов кальция и
магния в исследованных нами образованиях,
можно думать, что какие- либо суждения о соста-
ве пород в источниках сноса, сделанные по рас-
пределению фигуративных точек метапелитов на
данной диаграмме, не вполне корректны.

На диаграмме F1–F2 (рис. 8в) большая часть
индивидуальных фигуративных точек метапели-
тов расположена, как и в случае с диаграммой
(CaO + MgO)–SiO2/10–(Na2O + K2O), в поле со-
ставов, сформированных из продуктов размыва
осадочных пород (при построении этой диаграм-
мы использованы данные для свит, представлен-
ных в нашей выборке более чем 10 анализами).
Заметно меньше их локализовано в полях соста-
вов, образованных продуктами эрозии основных
и средних магматических пород. Если же обра-
титься к рассмотрению положения средних для
свит фигуративных точек (рис. 8г), то мы увидим,
что в поле осадочных источников тонкой алюмо-
силикокластики попадают только точки метапе-
литов бугарихтинской, имняхской и анангрской
свит. Средние точки метапелитов остальных свит

Рис. 8. Положение индивидуальных и средних (на врез-
ках) для свит точек состава метапелитов верхнего ри-
фея и венда Бодайбинской зоны на диаграммах (CaO +
MgO)–SiO2/10–(Na2O + K2O) (а, б), F1–F2 (в, г) и
IСV–CIA (д). Условные обозначения см. рис. 4. (а):
Цифры в кружках – поля состава, все по (Bavinton,
1981): 1 – гранитов; 2 – осадочных пород; 3 – базальтов;
4 – ультраосновных пород.
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расположены в поле составов, сформированных
за счет размыва средних магматических пород.

Еще один возможный подход к реконструкции
состава размывавшихся на палеоводосборах по-
род – анализ распределения фигуративных точек
на диаграмме ICV–CIA (значения CIA здесь откор-
ректированы в соответствии с методом, описанным
в публикациях (McLennan, 1993; Lou et al., 2021),
см. ниже) (Potter et al., 2005). В нашем случае пре-
обладающая часть индивидуальных точек состава
метапелитов тяготеет к линии тренда, берущей
начало от референтной точки среднепротерозой-
ских базальтов, по (Condie, 1993) (рис. 8д), будучи
заметно удаленными и от референтной точки
PAAS, и от тренда, начинающегося от средней
точки протерозойских гранитов, по (Condie,
1993). Это дает основание думать, что состав по-
род на палеоводоразделах не был достаточно зре-
лым с геохимической точки зрения.

Существенный разброс для каждой свиты ми-
нимальных и максимальных величин индекса хи-
мического изменения указывает, вероятно, на
участие при формировании протолитов метапе-
литов материала из нескольких источников. Вы-
сокоглиноземистый материал с высокими значе-
ниями CIA представлял, скорее всего, продукты
размыва кор глубокого химического выветрива-
ния. Умеренно- и низкоглиноземистый материал
с более низкими величинами CIA поступал в об-
ласть осадконакопления за счет эрозии слабо вы-
ветрелых пород или пород, испытывавших влия-
ние активной тектоники и т.п.

Палеогеодинамика. Для расшифровки палео-
геодинамических обстановок формирования об-
ломочных и глинистых пород по их валовому хи-
мическому составу предложено несколько диа-
грамм. Все они имеют различные недостатки
(Armstrong-Altrin, Verma, 2005; Ryan, Williams,
2007; Caracciolo et al., 2012; Verma, Armstrong-Al-
trin, 2016; и др.), но, тем не менее, широко исполь-
зуются. Несмотря на наше скептическое в целом к
ним отношение (Маслов и др., 2016а, 2016б, 2019;
Маслов, Подковыров, 2021; и др.), в данной работе
мы применяем диаграммы K2O/Na2O–SiO2/Al2O3
(Maynard et al., 1982), SiO2–K2O/Na2O (Roser,
Korsch, 1986) и F3–F4 (Bhatia, 1983), на которых
показаны в разных сочетаниях поля составов тер-
ригенных пород, характерных для пассивных и ак-
тивных континентальных окраин, приконтинен-
тальных и океанических островных дуг.

На первой диаграмме подавляющая часть ин-
дивидуальных точек метапелитов сосредоточена
в поле составов терригенных осадков пассивных
континентальных окраин (рис. 9а). К этому же
полю принадлежат все средние для свит фигура-
тивные точки (рис. 9б). На диаграмме SiO2–
K2O/Na2O значительная часть индивидуальных
точек локализована в поле составов, типичных

для активных континентальных окраин, в двух
других полях их несколько меньше (рис. 9в).
Средние точки для свит расположены здесь в ос-
новном в поле активных континентальных окра-
ин, и только средняя точка метапелитов аунакит-
ской свиты приурочена к полю составов, типич-
ных для обстановок пассивных континентальных

Рис. 9. Распределение индивидуальных и средних (на
врезках) для свит точек состава метапелитов верхнего
рифея и венда Бодайбинской зоны на диаграммах
K2O/Na2O–SiO2/Al2O3 (а, б), SiO2–K2O/Na2O (в, г) и
F3–F4 (д, е). Условные обозначения см. рис. 4.
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окраин (рис. 9г). Значительная часть индивиду-
альных фигуративных точек верхнерифейско-
вендских метапелитов Бодайбинской зоны БПП
на диаграмме F3–F4 сосредоточена в поле соста-
вов активных континентальных окраин, несколь-
ко меньше их локализовано в поле составов при-
континентальных островных дуг, а часть точек
присутствует и в поле составов, свойственных пас-
сивным континентальным окраинам (рис. 9д). Рас-
пределение средних для свит точек метапелитов
соответствует распределению индивидуальных
(рис. 9е). Все сказанное не позволяет сделать
определенного вывода о геодинамических обста-
новках формирования протолитов метапелитов
рассматриваемого нами разреза.

Палеоклимат. Судить о палеоклимате, точнее
об интенсивности химического выветривания на
палеоводосборах, по данным о валовом химиче-
ском составе метапелитов можно на основе анализа
величин ряда индикаторов – гидролизатного моду-
ля (ГМ) (Юдович, Кетрис, 2000 и др.), химического
индекса изменения (CIA = 100 × Al2O3/(Al2O3 +
+ CaO* + Na2O + K2O)) (Nessbit, Young, 1982;
Visser, Young, 1990), индекса изменения состава
(ICV = (  + K2O + Na2O + CaO + MgO +
+ TiO2)/Al2O3) (Cox et al., 1995) и ряда др. ГМ ис-
пользуется при изучении, как песчаников, так и
глинистых пород. Он позволяет разграничить поро-
ды, содержащие продукты гидролиза от тех, где та-
ковые отсутствуют или содержание их невелико.
Для “обычных” глинистых пород значения ГМ на-
ходятся в интервале 0.30–0.50; глинистые породы,
содержащие продукты гидролиза характеризуются
величинами ГМ > 0.50 (Юдович, Кетрис, 2000; Ин-
терпретация…, 2001). Важно иметь в виду, что в
формуле ГМ отсутствуют оксиды кальция и магния,
что весьма существенно в нашем случае, когда сред-
нее содержание и CaO и MgO для метапелитов
большинства уровней разреза заметно выше, чем в
среднем постархейском глинистом сланце (соответ-
ственно 1.30 и 2.20 мас. %) (Taylor, McLennan, 1985).

Средняя величина ГМ в метапелитах исследуе-
мого разреза варьирует от 0.32 (угаханская и вачская
свиты) до 0.58 (бугарихтинская свита) (рис. 5б). Это
свидетельствует, что протолитами метапелитов
практически всех литостратиграфических единиц
выступали “обычные” глинистые породы. Мета-
пелиты бугарихтинского уровня сложены в той
или иной степени продуктами гидролиза.

Индекс CIA6 рассчитывается по молекуляр-
ным количествам оксидов, при этом учитывается

6 В последние годы высказываются предположения, что в
морских отложениях климатический сигнал часто теряется
не только в песчаниках, но и в тонкозернистых осадках,
так как поступление аллохтонного материала из областей
иного климата, аутигенное минералообразование и ряд
других факторов могут заметно изменить состав глинистых
осадков [Garzanti et al., 2014; Dinis et al., 2020; и др.].

2 3
*Fe O

содержание оксида кальция, входящего только в
состав силикатной матрицы породы. Невыветре-
лые или слабо выветрелые породы имеют значе-
ния CIA ~40–55. В сильно выветрелых образова-
ниях величины CIA поднимаются до 90–100. Зна-
чение CIA = 70 считается пороговым для
разграничения отложений, формировавшихся в
обстановках холодного и теплого климата (Visser,
Young, 1990). На рис. 5в показаны вариации снизу
вверх по разрезу величин CIA как рассчитанных
непосредственно по данным валовых химических
анализов, так и откорректированных по методу,
предложенному в работе (McLennan, 1993). Суть
его состоит в следующем: рассчитать величину
CaO* без данных о содержании CO2 в породе не-
возможно, поэтому для такой ситуации предло-
жено ориентироваться на величину CaO/Na2O,
вычисленную по молекулярному количеству ок-
сидов (Lou et al., 2021). Если значение отношения
>1, то для расчета CIA вместо CaO используется
молекулярное количество Na2O. В случае, когда
CaO/Na2O < 1, значение CaO* вычисляется не-
посредственно с учетом молекулярного количе-
ства CaO.

В результате корректировки заметное увеличе-
ние средних значений индекса химического из-
менения произошло для метапелитов харлухтах-
ской, хайвергинской, бодайбоканской и угахан-
ской свит. Средние величины CIA только для
метапелитов харлухтахской, хайвергинской, ау-
накитской и вачской свит составляют более 70,
т.е. можно думать, что протолиты их в целом сло-
жены материалом, сформированным в условиях
гумидного климата. Метапелиты остальных уров-
ней исследованного разреза представлены, по
всей видимости, относительно слабо измененной
процессами химического выветривания тонкой
алюмосиликокластикой. Среднее значение CIA
для метапелитов хомолхинской свиты составляет
70 ± 3.

Тонкозернистые обломочные породы с высо-
ким содержанием неглинистых силикатных ми-
нералов обладают величинами ICV > 1, тогда как
породы с большим количеством собственно гли-
нистых минералов, т. е. сложенные материалом,
подвергшимся более сильному выветриванию,
имеют значения ICV < 1. В нашем случае в составе
каждой свиты есть метапелиты со значениями
ICV как больше, так и меньше 1 (рис. 8д), т.е. их
протолиты сложены в разной степени преобразо-
ванным процессами химического выветривания
материалом. Средние величины ICV превышают
1 в выборках метапелитов бугарихтинской (1.00 ±
± 0.15), бодайбоканской (1.21 ± 0.13), угаханской
(1.38), имняхской (1.07 ± 0.20), анангрской (1.11 ±
± 0.28) и догалдынской (1.25 ± 0.18) свит. Следо-
вательно, степень преобразования процессами
химического выветривания слагающего их мате-
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риала можно считать умеренной или относитель-
но небольшой.

Палеопродуктивность. Одним из наиболее из-
вестных индикаторов палеобиопродуктивности
бассейнов осадконакопления является P, так как
его содержание в осадочных породах тесно связа-
но с количеством захороненного ОВ. Однако ис-
пользование Р как индикатора биопродуктивно-
сти имеет ряд ограничений (Jarvis et al., 1994;
Piper, Perkins, 2004; Tribovillard et al., 2006; Pla-
navsky et al., 2010). Степень обогащения осадоч-
ных пород Р (Enrichment Factor/EF, коэффици-
ент концентрации) рассчитывается по разным
формулам. Мы используем уравнение EF =
= (P2O5обр/Al2O3обр)/(P2O5PAAS/Al2O3PAAS), т.е. рас-
считываем коэффициент концентрации относи-
тельно PAAS (Taylor, McLennan, 1985).

Минимальное среднее содержание P2O5
(0.05 мас. %) характерно для метапелитов бодайбо-
канской свиты. Максимальная величина P2O5среднее
(0.32 мас. %) присуща метапелитам перекрываю-
щей ее бужуихтинской свиты. Средние значения
EFP во всем исследованном разрезе варьируют от
0.30 (бодайбоканская свита) до 1.90 (угаханская
свита). В целом среди всех 13 свит верхнерифейско-
вендского разреза Бодайбинской зоны метапелиты
только двух – угаханской и догалдынской – облада-
ют заметным обогащением фосфором. При этом
максимальные величины EFP в метапелитах боль-
шинства уровней разреза (за исключением харлух-
тахского, бодайбоканского, вачского и илигирско-
го) в той или иной степени, а иногда и заметно,
выше 1 (рис. 5г). Все сказанное дает основание ду-
мать, что палеопродуктивность бассейнов осадко-
накопления позднего рифея и венда в Бодайбин-
ской структурно-фациальной зоне БПП, была
весьма невелика.

“Камуфлированная” пирокластика. Осадочные
породы довольно часто содержат вулканогенную
примесь (т.н. “камуфлированную” пирокласти-
ку), которая не распознается традиционными
микропетрографическими методами (Ренгартен,
Кузнецова, 1967; Коссовская, 1975; Муравьев,
1983; Юдович, Кетрис, 2000; Кринари и др., 2003;
Зорина, Афанасьева, 2015; Зорина и др., 2020;
Щепетова и др., 2020; Никашин, Зорина, 2021;
и др.). Для установления ее присутствия исполь-
зуются разнообразные литохимические приемы и
подходы. Так, считается, что на присутствие вул-
каногенной примеси в глинистых породах указы-
вает содержание MgO > 3 мас. % и (Na2O + K2O) >
> 8 мас. %. Об этом же, возможно, говорит поло-
жительная корреляция между модулями ФМ и
ТМ, ЖМ и ТМ, и отрицательная между модулями
НКМ и ФМ. Положительная корреляция между
ЖМ и ТМ, а также значения Na2O/K2O > 1 дают
основание предполагать присутствие в осадочных
породах основной или основной-средней пиро-

кластики (Юдович, Кетрис, 2000). Высокие зна-
чения MgO/CaO, ЩМ, ТМ и ЖМ также позволя-
ют думать, что в составе “внешне обычных оса-
дочных пород” есть продукты вулканической
деятельности (Юдович, Кетрис, 2000, 2010; Диа-
гностика…, 2012). На наличие в породах эксгаля-
тивных компонентов и полевошпатовой пиро-
кластики указывают определенные соотношения
(НМ + КМ) и ЖМ, а основная пирокластика ве-
дет к росту значений ТМ и ЖМ (Юдович и др.,
2018). Считается также, что значения КМ ≥ 0.31,
(НМ + КМ) > 0.40 и АМ > 0.27 могут указывать на
присутствие в глинистых породах калиевого по-
левого шпата/кислой пирокластики (однако,
тонкорастертый калишпат в глинах часто пред-
ставляет следствие специфического выветрива-
ния в аридных обстановках; отличить его от кис-
лой пирокластики практически невозможно). В
публикации (Юдович и др., 1986) отмечено, что
содержание в глинистых породах Na2О > 3 мас. %
указывает на существенную роль в их составе
кислых плагиоклазов. Значимая положительная
корреляция в глинистых породах между K2О и
ТiO2, а также K2О и MgO может отражать присут-
ствие щелочно-базальтовой пирокластики и про-
дуктов ее выветривания. Важно подчеркнуть, что
использование всех перечисленных подходов од-
новременно, т.е. без учета того, что ожидает обна-
ружить исследователь (кислую, основную или
щелочную пирокластику), часто не дает желаемо-
го эффекта.

Мы рассматриваем ниже поведение в разрезе
только нескольких из перечисленных индикато-
ров. Два из них (содержание MgO и сумма щело-
чей) при превышении пороговых величин указы-
вают на возможное присутствие в глинистых по-
родах вулканогенной примеси “вообще”, тогда
как содержание Na2O > 3 мас. % предполагает
присутствие в тонкозернистых обломочных по-
родах кислого плагиоклаза, а при величинах
ТМ > 0.31 мы вправе думать, что в глинистых по-
родах может быть примесь кислой пирокластики.

Среднее содержание оксида магния в метапе-
литах хайвергинской, бугарихтинской, угахан-
ской, догалдынской и илигирской свит несколь-
ко превышает пороговую величину. Максималь-
ное содержание MgO в метапелитах большинства
уровней разреза в той или иной мере больше
3 мас. % (рис. 10а). Средняя сумма щелочей в ме-
тапелитах всех свит ниже пороговой величины,
позволяющей предполагать присутствие в метапе-
литах “камуфлированной” пирокластики. Макси-
мальное содержание (K2O + Na2O) выше 8 мас. %
только в метапелитах хайвергинской и бугарих-
тинской свит (рис. 10б). Среднее содержание
Na2O в метапелитах всех свит ниже порогового
значения, а максимальное содержание выше него
в метапелитах хайвергинской, бугарихтинской,
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хомолхинской, анангрской, догалдинской и или-
гирской свит (рис. 10в). Наконец, КМсреднее в ме-
тапелитах всех свит исследованного разреза со-
ставляет менее 0.31. Максимальные значения
КМ > 0.31 только в метапелитах бугарихтинской
и имняхской свит (рис. 10г). Все сказанное выше
позволяет считать, что если в метапелитах верх-
него рифея и венда Бодайбинской зоны и есть
“камуфлированная” пирокластика, то содержа-
ние ее довольно невелико.

Положительная корреляция между модулями
ФМ и ТМ, а также ЖМ и ТМ при отрицательной
корреляции между НКМ и ФМ, свидетельство
возможного присутствия в метапелитах “вулка-
ногенного материала вообще”, свойственны бу-
гарихтинской (030, 0.32 и –0.25), бодайбоканской
(0.76, 0.14 и –0.86), бужуихтинской (0.25, 0.26 и
–0.31), хомолхинской (0.12, 0.30 и –0.20) и или-
гирской (0.90, 0.92 и –0.97) свитам. На рис. 11 по-
казана корреляция между названными тремя па-
рами модулей для метапелитов бугарихтинской,
хомолхинской и илигирской свит. Примечатель-

но, что если для первых двух свит рассчитанные
величины коэффициентов корреляции представ-
ляются достаточно обоснованными, то для метапе-
литов илигирской свиты значимая положительная
и отрицательная корреляция определяется только
одной точкой. Следовательно, сделанный выше вы-
вод (как и суждения ниже) о присутствии в их со-
ставе “камуфлированной” пирокластики пред-
ставляется довольно спорным.

Положительная корреляция между ЖМ и ТМ,
а также значения отношения Na2O/K2Oсреднее > 1,
индикаторы присутствия в метапелитах основной
или средней “камуфлированной” пирокластики,
присущи только породам илигирской свиты.

Выраженная положительная корреляция меж-
ду оксидами калия и титана, а также калия и маг-
ния, предполагающая присутствие в метапелитах
щелочно-базальтовой пирокластики, характерна
в исследованном разрезе только для пород буга-
рихтинской (0.59 и 0.44) и илигирской (0.90 и
0.74) свит.

Рис. 11. Соотношение пар модулей ФМ–ТМ, ЖМ–ТМ и НКМ–ФМ в метапелитах бугарихтинской (а, б, в), хомол-
хинской (г, д, е) и илигирской (ж, з, и) свит Бодайбинской зоны.
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Наличие в составе осадков продуктов подвод-
ных эксгаляций/эндогенного рудного вещества и
отнесение их к категориям металло- и рудонос-
ных основывается при исследовании валового
химического состава терригенных образований
на анализе значений титанового – (Fe + Mn)/Ti –
и алюминиевого – Al/(Al + Fe + Mn) – модулей
(Bostrom, 1973; Страхов, 1976; Бутузова, 1989,
1998; и др.). Для осадков, содержащих эксгаля-
тивные компоненты, значения названных моду-
лей составляют, соответственно, более 25 и менее
0.4. В нашем случае ни средние для свит, ни мак-
симальные для индивидуальных образцов мета-
пелитов значения титанового и алюминиевого
модулей не попадают в области “аномальных” их
значений (рис. 10д, 10е). Это позволяет считать,
что подводные эксгаляции не оказывали замет-
ного влияния на процессы накопления осадоч-
ных последовательностей верхнего рифея и венда
Бодайбинской зоны БПП.

ВЫВОДЫ
Проведенный анализ литохимических особен-

ностей метапелитов верхнего рифея и венда Бо-
дайбинской структурно-фациальной зоны Бай-
кало-Патомского пояса позволяет сделать ряд
выводов относительно условий образования их
протолитов. Свойственные исследованным нами
метапелитам значения K2O/Na2O и SiO2/Al2O3 по-
казывают, что они не подверглись влиянию калие-
вого метасоматоза и окремнения. Соотношение в
них как в целом во всей аналитической выборке,
так и в выборках для отдельных свит (хайвергин-
ская, бугарихтинская, бужуихтинская, хомолхин-
ская и др.) модулей ТМ и ЖМ, а также НКМ и ГМ,
дает основание считать, что протолиты метапели-
тов были представлены в основном или преиму-
щественно петрогенным материалом, т.е. мате-
риалом первого седиментационного цикла, не от-
личающимся принципиально от состава пород-
источников тонкой алюмосиликокластики (воз-
можно, такими источниками являлись магмати-
ческие породы среднего и основного состава, как
это следует из расположения фигуративных точек
метапелитов на диаграммах F1–F2 и ICV–CIA).
Этот вывод находится в определенном противо-
речии с “более далеким” положением Бодайбин-
ской зоны от Сибирского кратона, чем Лено-Жуин-
ского района, так как, казалось бы, в дистальные
области пассивной континентальной окраины дол-
жен поступать более зрелый в литохимическом
отношении материал, чем тот, что накапливается
в ее проксимальных частях.

Состав протолитов метапелитов был сопоста-
вим в целом как с собственно каолинитовыми,
так и с каолинит-иллит-смектитовыми и хлорит-
смектит-иллитовыми глинами, т.е. достаточно
“обычными” глинистыми породами. На это же

указывают и свойственные метапелитам средние
величины гидролизатного модуля. На большин-
стве широко используемых дискриминантных
палеогеодинамических диаграмм индивидуаль-
ные и средние точки состава верхнерифейско-
вендских метапелитов Бодайбинской зоны рас-
пределены в полях пассивных и (или) активных
континентальных окраин. Какого-либо опреде-
ленного вывода о палеогеодинамических обста-
новках формирования их протолитов сделать на
основании этих данных трудно или невозможно.
Средние величины CIA превышают пороговое
значение (70), разделяющее тонкозернистые об-
ломочные породы, формировавшиеся в условиях
холодного/аридного и теплого/гумидного климата,
только для метапелитов харлухтахской, хайвергин-
ской, аунакитской и вачской свит. Метапелиты
остальных уровней верхнего рифея и венда Бодай-
бинской зоны сложены тонкой алюмосиликокла-
стикой относительно слабо измененной процесса-
ми химического выветривания на палеоводосборах.
Это заметно отличает тонкозернистые обломочные
породы Бодайбинской зоны от сходных по грануло-
метрическому составу пород Лено-Жуинского
района. Рассчитанные нами средние для свит ве-
личины коэффициентов концентрации Р свиде-
тельствуют о незначительной, несмотря на до-
вольно высокое содержание в ряде случаев в ме-
тапелитах Сорг, палеопродуктивности областей
осадконакопления. Возможно, определенное не-
соответствие между двумя указанными индикато-
рами палеопродуктивности бассейна результат
метаморфизма. При этом максимальные величи-
ны EFP для метапелитов многих уровней исследо-
ванного разреза составляют заметно больше 1.

Наконец, использование нескольких приемов
анализа валового химического состава метапели-
тов Бодайбинской зоны, не выявило в них при-
сутствия существенной доли “камуфлирован-
ной” пирокластики или продуктов подводных
эксгаляций. Особенно красноречиво в пользу та-
кого вывода свидетельствует то, что ни средние
для свит, ни максимальные для индивидуальных
образцов метапелитов верхнего рифея и венда
значения титанового и алюминиевого модулей не
отвечают “аномальным” их значениям, характер-
ным металло- или рудоносным осадкам.

Полученные нами данные подтверждают в ря-
де случаев результаты исследований предше-
ственников, а в некотором отношении (напри-
мер, в том, что касается палеопродуктивности
бассейна или влияния на процессы осадконакоп-
ления подводных эксгаляций) не согласуются с
ними. Это нельзя рассматривать как выводы в
“последней инстанции”. Напротив, выявленные
при анализе валового химического состава верх-
нерифейско-вендских метапелитов Бодайбин-
ской зоны БПП определенные противоречия с
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данными ранее проведенных многолетних и мно-
гоплановых работ больших коллективов специа-
листов – это хорошая основа для продолжения
исследований этих мощных и весьма интересных
во многих отношениях метаосадочных последо-
вательностей юга Сибири.

Авторы искренне признательны за ценные сове-
ты и замечания, способствовавшие улучшению ру-
кописи, анонимному рецензенту и М.А. Левитану.
С.А. Дуб оказал нам помощь в подборе необходимой
литературы, а Н.С. Глушкова выполнила все иллю-
страции к данной работе.

Исследования проведены в рамках госзадания
ИГГД РАН и ГИН РАН (темы FMUW-2021-0003 и
0135-2019-0043). Изучение “камуфлированной” пи-
рокластики выполнено в соответствии с планами
работ по гранту Российского научного фонда (про-
ект № 19-17-00099).
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творенный в воде кислород.

Ключевые слова: уранинит, растворенный кислород, окислительно-восстановительный минераль-
ный буфер, кинетика растворения, формы нахождения
DOI: 10.31857/S0016752522090035

ВВЕДЕНИЕ

Термодинамические свойства урановых мине-
ралов, а также U-содержащих водных частиц,
включая комплексные частицы, изучены в широ-
ком диапазоне температур, давлений и окисли-
тельно-восстановительных условий (Grente et al.,
2004; Guillaumont et al., 2003). Эти данные явля-
ются хорошей основой для геохимического моде-
лирования. Для термодинамического моделиро-
вания поведения урана в окружающей среде и в
геологических условиях наиболее предпочти-
тельно использование данных (Shock et al., 1997),
интегрированных в пакет SUPCRT92 (Johnson
et al., 1992; Oelkers et al., 1995). Эти величины бы-
ли получены на основе фундаментальных экспе-
риментальных результатов и обработаны с исполь-
зованием уравнения состояния HKF (Helgeson,
Kirkham, Flowers) (Helgeson et al., 1981). Они
обеспечивают возможность адекватного описа-
ния урановых равновесий в многокомпонент-
ных гетерогенных геохимических системах в
диапазоне от низкотемпературных до гидротер-
мальных условий.

Принципиальная концепция распределения
форм нахождения урана при его умеренных кон-
центрациях (не учитывая коллоиды) в системе
грунтовые воды–порода следующая: основными
водными формами урана даже при относительно
восстановительных условиях являются, в зависи-
мости от кислотности и содержания растворен-
ной CO2, различные карбонатные и гидроксид-

ные комплексы  которые находятся в рав-
новесии с более восстановленными твердыми
оксидами UO2.0–UO2.25–UO2.33 в зависимости от
окислительно-восстановительных условий. В со-
временной литературе имеется довольно много
публикаций по термодинамическому моделиро-
ванию мобилизации урана из пород природными
водами. Например, в работе (Малов и др., 2017)
приведены результаты расчета форм нахождения
урана в природных водах района Ломоносовского
месторождения алмазов. В работе (Dutova et al.,
2017) представлены результаты термодинамиче-
ского моделирования системы U-содержащие
гранитоиды – подземные воды, приведены рас-
четные оценки содержания урана в водном рас-

+2
2UO ,

EDN: WNGSRE
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творе в зависимости от общей солености воды и
степени вторичного преобразования породы при
различных заданных парциальных давлениях CO2
и различных Eh.

Химические равновесия в низкотемператур-
ных природных водах вполне корректно описы-
ваются равновесной термодинамикой. Однако
гетерогенные химические реакции растворения
минералов при низких температурах протекают
довольно медленно и с разной скоростью (Brant-
ley, 2004). Это определяет постепенную эволю-
цию кислотно-основного и окислительно-вос-
становительного потенциалов, от которых и зави-
сит концентрация урана в водном растворе. В
настоящем исследовании нами проведено моде-
лирование химической эволюции системы вода-
урансодержащая порода с учетом скорости рас-
творения минералов.

КРАТКОЕ ОПИСАНИЕ 
ОБЪЕКТА ИССЛЕДОВАНИЙ

Мезенская синеклиза расположена на севере
Русской плиты, ограничена на западе Балтий-
ским щитом, на востоке – Канинско-Тиманским
складчатым поясом, на юге через Среднерусский
авлакоген сочленяется с Московской синекли-
зой. В осадочном чехле Мезенской синеклизы
присутствуют образования среднего и верхнего
рифея, верхнего венда, палеозоя, мезозоя и кай-
нозоя. Мощность осадочного чехла значительно
снижается вблизи побережья Белого моря. Здесь
вендские отложения залегают на глубине от 0 до
50–300 м (Малов, 2004). В составе вендских отло-
жений выделяют усть-пинежскую, мезенскую и
падунскую свиты. Падунская свита состоит в ос-
новном из песчаников и алевролитов с прослоя-
ми аргиллитов. Отложения палеозоя, мезозоя и
кайнозоя в западной части Мезенской синеклизы
имеют небольшую мощность либо отсутствуют.

Источниками урана Мезенской синеклизы яв-
ляются, вероятно, породы Балтийского щита. В
настоящее время в пределах Карельской урано-
вой провинции открыто 8 небольших месторож-
дений урана, свыше 200 рудопроявлений и не-
сколько тысяч точек урановой минерализации
(Металлогения…, 1999). Высокие содержания
урана отмечаются в породах и подземных водах
венда падунской свиты.

В гидрогеологическом отношении изучаемая
территория относится к Северо-Двинскому арте-
зианскому бассейну (Петров, Семенчук, 2017). Рас-
сматриваемая нами часть разреза относится к зоне
активного водообмена. Время полного водообмена
здесь составляет 100–1000 лет (Малов, 2004).

Изучение поведения урана в подземных водах
падунской свиты венда является актуальной зада-
чей, поскольку эти воды могут использоваться в
питьевых и бальнеологических целях. Кроме это-
го, на изучаемой территории ведется разработка
полезных ископаемых карьерным методом, кото-
рая приводит к изменению гидродинамического
режима подземных вод зоны активного водооб-
мена. Это может быть следствием откачки вод из
карьеров и скважин. При вскрышных работах
происходит обнажение горных пород, они стано-
вятся доступны для воздействия атмосферным
осадкам и воздуху. В совокупности эти условия
интенсифицируют протекание процессов взаи-
модействия воды и горных пород.

ИСХОДНЫЕ ДАННЫЕ
В качестве данных об исходном химическом

составе воды использован состав подземных вод
четвертичного водоносного горизонта изучаемо-
го района. Подземные воды этого горизонта явля-
ются ультрапресными с величиной pH 7.8, имеют
гидрокарбонатный кальциево-магниевый состав.
Для целей моделирования химические концентра-
ции растворенных частиц (Malov, 2018), включая

Таблица 1. Химический состав воды из четвертичного водоносного горизонта изучаемой территории

Компонент Содержание, мг/л
(Malov, 2018; Малов и др., 2009)

Содержание, моль/кг H2O 
(пересчет авторов)

Ca2+ 66.5 0.0017

Mg2+ 33.6 0.0014

Na+ 9.15 0.0004

K+ 2.28 0.000058

HC 353 0.006

S 26.3 0.00028

Cl– 3.26 0.000093
O2 aq 1.8 0.00005625

−
3O

−2
4O
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концентрацию растворенного кислорода O2 aq (Ма-
лов и др., 2009), мы пересчитали в моляльности
(табл. 1).

За исходную вмещающую породу принят со-
став зеленовато-серых алевролитов падунской
свиты венда. Эта свита частично состоит из алев-
ролитов, но в нашей модели мы приняли весь со-
став свиты за алевролиты, поскольку целью на-
шей работы было изучение поведения урана, а
именно условий его мобилизации из пород, форм
нахождения в воде и трансформации минералов.
Мы выбрали зеленовато-серый алевролит, харак-
теризующийся более высокими, по сравнению с
красноцветными алевролитами, содержаниями
урана. Это, по-видимому, свидетельствует о его
меньшей промытости и преобразованности.

С использованием данных рентгенофазового
анализа химический состав зеленовато-серых
алевролитов (Malov, Zykov, 2020) был пересчитан
в минеральный (табл. 2). Содержание урана в по-
роде определено альфа-спектрометрическим ме-
тодом. Полагалось, что он находится в виде рас-
сеянного уранинита (β-UO2cr).

Для целей моделирования размер зерен всех
минералов был принят равным 0.1 мм, степень
доступности поверхности зерен минералов филь-
трующейся подземной воде F = 0.001.

МЕТОДИКА МОДЕЛИРОВАНИЯ
В работе предпринята попытка рассчитать пе-

рераспределение урана между водным раствором
и алевролитом в верхних участках разреза падун-
ской свиты. Обычно при термодинамическом мо-
делировании подобных систем полагается, что
насыщенная концентрация урана в водном рас-
творе определяется окислительно-восстанови-
тельным минеральным буфером вмещающих по-
род (в нашем случае равновесием железистый
хлорит-гематит). Однако, в условиях достаточно

низких температур и быстрого водообмена, хими-
ческое равновесие между подземной водой и по-
родой, по-видимому, не успевает установиться.
Поэтому помимо расчета равновесного состава
системы вода–исходный алевролит, мы исполь-
зовали равновесно-кинетическую модель взаи-
модействий, учитывающую величины скоростей
растворения различных минералов, зависящие от
температуры, кислотности водного раствора и
степени насыщения раствора относительно этих
минералов.

Примененная здесь равновесно-кинетическая
модель необратимых химических взаимодей-
ствий в системе раствор-порода описана в (Ми-
роненко, Золотов, 2012; Zolotov, Mironenko,
2007). Модель основана на принципе частичного
равновесия (Helgeson et al., 1968), который сво-
дится к следующим допущениям: (1) образование
вторичных минералов осуществляется через ста-
дию растворения первичных, (2) все компоненты
раствора находятся в равновесии друг с другом,
(3) осаждение вторичных минералов контролиру-
ется растворимостью минералов и происходит
быстрее, чем растворение минералов, которое яв-
ляется лимитирующем этапом в процессе. Другими
словами, состав раствора определяется скоростью
растворения первичных и вторичных минералов,
равновесием между растворенными веществами и
равновесием между растворенными веществами и
вновь осажденными твердыми веществами. Таким
образом, инконгруэнтное растворение минера-
лов описывается через конгруэнтное растворение
первичных минералов и осаждение вторичных
минералов. На каждом временном шаге мине-
ральная ассоциация состоит из неизмененных
первичных минералов, ранее образованных вто-
ричных фаз и вновь выпавших минералов, нахо-
дящихся в равновесии с раствором.

Моделирование заключается в последователь-
ном расчете серии частичных равновесий в систе-
мах, валовый химический состав которых рассчи-
тывается из состава водного раствора на предыду-
щем временном шаге с учетом масс и состава
минералов, растворившихся в течение данного ша-
га за время Δt. Кинетика растворения большинства
минералов при постоянном рН достаточно хорошо
описывается реакциями псевдо-нулевого порядка
(Brantley, 2004) с соответствующим замедлением
при приближении к насыщению (Lasaga, 1981).
Для того, чтобы изменение рН в течение каждого
шага по времени не приводило к существенным
изменениям в скоростях растворения, продолжи-
тельность временного шага Δt должна быть доста-
точно малой, в ходе расчётов она регулируется ав-
томатически.

Равновесно-кинетическая модель реализована
на основе комплекса GEOCHEQ_M (Мироненко
и др., 2008). Основу базы термодинамических

Таблица 2. Модельный минеральный состав образца
зеленовато-серых алевролитов падунской свиты венда
Мезенской синеклизы

Минерал Весовые % Моль/кг породы

Кварц 65.95 10.991
Микроклин 0.92 0.0331
Альбит 0.49 0.02644
Мусковит 11.38 0.331
Каолинит 13.39 0.519
Флогопит 4.65 0.112
Гематит 1.99 0.124
Хлорит (дафнит) 0.54 0.00821
Кальцит 0.70 0.0696
Уранинит 0.00035 0.000058
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данных составляет известная база SUPCRT92
(Johnson et al., 1992) с многочисленными допол-
нениями. Для наиболее важных силикатов, алю-
мосиликатов, карбонатов, оксидов, гидроксидов
в ней также содержатся значения кинетических
параметров для расчета скоростей конгруэнтного
растворения минералов в зависимости от рН для
25°С, а также энергии активации этих реакций.
Для расчета скорости растворения гематита в
этой работе использованы кинетические кон-
станты гетита. Для оксидов урана и гетита были
взяты кинетические уравнения конгруэнтного
растворения в близнейтральных растворах из
компиляции (Palandri, Kharaka, 2004):

где r – скорость растворения, mol m–2 s–1. Для ок-
сидов урана  = –7.98, Eneut = 32.0 kJ/mol и

для гетита  = –7.94, Eneut = 86.5 kJ/mol. При
этом полагалось, что оксиды урана растворяются
конгруэнтно, а последующее окисление или вос-
становление урана в растворе происходит доста-
точно быстро.

Кинетические данные растворения кварца
взяты из (Brady, Walther, 1990), для хлорита и ил-
лита из (Алексеев, 2007), для альбита и микрокли-
на из (Brantley, 2004; Blum, Stillings, 1995), для му-

( )
−

−
=

1 1    298.15K      298.15 , 

neutE

R
T

neutralr K e

298.15K
neutralK

298.15K
neutralK

сковита и биотита аппроксимированы из (Алек-
сеев, 2005), для каолинита из (Алексеев, 2005),
для кальцита из (Покровский и др., 2009).

СХЕМА ПРОВЕДЕНИЯ РАССЧЕТОВ

Моделирование проведено по следующему
сценарию. Нисходящий поток пресных метеор-
ных вод из четвертичного горизонта дискретны-
ми порциями поступает в падунскую свиту. Ее
верхняя часть была схематично разделена на три
последовательных блока. Соотношение вода/по-
рода, исходя из значений активной пористости
10%, было принято равным 1 : 10. Рассчитывалось
взаимодействие каждого блока породы с тремя
последовательными порциями воды. Каждая
порция находилась в каждом блоке 100 лет, хими-
чески взаимодействуя с породой, затем замеща-
лась следующей порцией, а сама вытеснялась в
следующий блок. Таким образом, продолжитель-
ность взаимодействия воды с породой в каждом
блоке составляла 300 лет, или всего, отсчитывая
от начала взаимодействий в первом блоке, около
500 лет. По оценке (Малов, 2004) полный водооб-
мен в рассматриваемой зоне может происходить в
пределах 1000 лет. Схема расчетов приведена на
рис. 1. Моделирование проведено для пластовой
температуры 4°С (Malov, 2018).

Рис. 1. Схема проведения расчетов. Условные обозначения: 1 – направление движения воды в зоне активного водооб-
мена, 2 – порции воды, поступающие из четвертичного горизонта, 3 – последовательные блоки породы.
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В качестве возможных твердых фаз рассматри-
вались 17 минералов: альбит, аннит, кальцит,
клинохлор, дафнит, гетит, магнетит, микроклин,
мусковит, флогопит, иллит, кварц, каолинит,
уранинит, β-UO2.25, β-UO2.333, β-UO2.666.

В водном растворе рассматривались 69 частиц:

H2O(aq), OH–, H+, H2(aq), O2(aq),  

CO2(aq), CH4(aq),  HS , HS–, H2S(aq), Cl–,

Ca+2, CaOH+,  CaCl+, 

CaCO3(aq), Mg+2,   MgOH+,

MgCl+, Na+, K+, SiO2(aq),  Al+3, AlO+, 

AlOH+2, HAlO2(aq), Fe+3, FeCl+2, FeO+, 

FeOH+2, HFeO2(aq), Fe+2, FeCl+, FeCl2(aq),

FeO(aq), FeOH+,  UO2CO3(aq),

  UO2SO4(aq), 

UO3(aq),   UO2OH+, 

 (UO2)2OH+3, U+4, UO+2, UO2(aq),

 UOH+3,    UO2OH(aq),

HUO2(aq), UOH+2.

РЕЗУЛЬТАТЫ МОДЕЛИРОВАНИЯ

Равновесное моделирование
Вначале мы рассчитали равновесный состав

системы, соответствующей 1 кг исходного алев-
ролита плюс 1 кг воды из четвертичного водонос-
ного горизонта. Для равновесного моделирова-
ния был использован программный комплекс
GEOCHEQ (Мироненко и др., 2008). Равновесия
в нем рассчитываются методом минимизации
свободной энергии Гиббса системы.

Рассчитанная равновесная минеральная ассо-
циация (табл. 3) отличается от исходного мине-
рального состава (табл. 2).

−
3HCO ,

−2

3CO ,

−2

4SO ,
−
4O

+
3CaHSiO ,

+
3CaHCO ,

+
3MgHCO ,

+
3MgHSiO ,

−
3HSiO ,

−
2AlO ,

−
2FeO ,

−
2HFeO ,

−
2 3

2

2( )UO CO , ( )−
2 3

4

3
UO CO ,

+2

2UO ,

−2

4UO ,
−
4HUO ,

−
32UO OH( ) ,

−
42

2
UO OH( ) ,

−
3HUO ,

+
2HUO ,

+
2UO ,

−
3UO ,

Основные изменения следующие: иллит и
клинохлор образовались вместо микроклина, му-
сковита и флогопита, количество каолинита
уменьшилось, вместо гематита образовался гетит.
Уранинит преобразовался в UO2.25(cr). Количе-

ство альбита незначительно уменьшилось.

Что касается водного раствора, то его минера-
лизация существенно не изменилась. Несколько
уменьшилось содержание кальция, возросла кон-
центрация натрия. Концентрация урана состави-

ла 1.26 × 10–8 моль/кг H2O (3 мкг/л). 

Равновесно-кинетическое моделирование
Что касается равновесно-кинетического моде-

лирования, то вследствие очень малых скоростей
взаимодействия минералов с водным раствором
рассчитанный макроминеральный состав вмеща-
ющей породы практически не изменяется. На-
пример, исходное содержание железистого хло-
рита дафнита в неизмененной породе составляло
0.008214 моль/кг, а его рассчитанное количество в
первом блоке породы после прохождения трех
порций раствора составило 0.008210 моль/кг. Ко-
личество кальцита в этом же блоке увеличилось
от 0.069643 до 0.070036 моль/кг. Изменения в со-
держаниях таких минералов как каолинит, кварц,
мусковит, альбит, микроклин, флогопит, гематит
еще менее заметны. Среди новообразованных
минералов следует отметить иллит в количестве
0.0000015 моль/кг. Несмотря на явно завышен-
ную скорость растворения гематита (мы брали
кинетические константы для гетита), его влияние
на окисление урана меньше, чем влияние раство-
ренного кислорода. Его количество, за счет окис-
ления дафнита, увеличилось незначительно – от
0.124375 до 0.124450 моль/кг.

Изменение содержания урана в растворе (рис. 2)
и породе (рис. 3) проявлено более заметно. Ос-
новным фактором окисления урана выступает
растворенный в воде кислород (рис. 2а–2в).
Рассчитанное содержание урана в водном рас-
творе возрастало в каждой порции воды до

1.13 × 10–4 моль/кг Н2О (27 мг/л) до тех пор, пока

не был израсходован растворенный кислород. В
каждой новой порции воды максимальная кон-
центрация урана достигается несколько позже,
чем в предыдущей. Далее концентрация урана на-
чинает плавно падать, но остается достаточно вы-
сокой; при этом, на фоне продолжающегося рас-
творения уранинита, в породе появляется новый
минерал урана – β-UO2.25 (рис. 3).

Практически весь уран в растворе находится в
виде U(VI). Основными его формами являются
карбонатные комплексы уранила (рис. 2г–2е). До-

ля  составляет около 0.79 от общего

содержания урана. Доля комплекса 
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3UO CO

−
22 3

2
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Таблица 3. Рассчитанный равновесный минеральный
состав

Минерал Моли

Дафнит 0.0082

Иллит 0.53

Клинохлор 0.051

Кальцит 0.071

Каолинит 0.35

UO2.25(cr) 0.000058

Кварц 10.9

Альбит 0.025

Гетит 0.22
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составляет 0.20–0.22. Комплексы UO2(CO3)aq и

UO3aq составляют 0.0017–0.0019 и 0.0014–0.0016

соответственно. Другие комплексы имеют резко
подчиненное значение. Распределение урана по
формам практически не изменяется в ходе взаи-
модействий.

Макрокомпонентный состав воды изменяется
слабо. Она остается гидрокарбонатной кальцие-
во-магниевой.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Проведенное равновесно-кинетическое моде-
лирование показывает, что в условиях достаточно
быстрой фильтрации холодных метеорных вод
через уранинит-содержащие породы существен-
ное накопление урана в воде происходит до тех
пор, пока в растворе есть растворенный кисло-

Таблица 4. Равновесный состав раствора

Компонент
Содержание, 

моль/кг H2O
Содержание, мг/л

Ca2+ 0.000148 5.9

Mg2+ 0.00146 35.04

Na+ 0.00188 43.2

K+ 0 0

HC 0.00428 261

S 0.000329 31.6

Cl– 0.00009 3.2

Fe 6.25 ×10–9 0.00035

U 1.26 ×10–8 3 ×10–3

−
3O

−2
4O

Рис. 2. Рассчитанное изменение концентрации урана, растворенного кислорода, величины pH и форм нахождения

урана в первой (а, г), второй (б, д) и третьей (в, е) порциях воды во времени по мере фильтрации. Условные обозна-

чения: 1 – pH, 2 – O2(aq), 3 – ∑U(aq), 4 –  5 –  6 – UO3(aq), 7 – UO2CO3(aq), 8 – UO2OH–, 9 –
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род. В отсутствии растворенного кислорода ура-

нинит продолжает растворяться, хотя и в мень-

шей степени и частично переоткладывается в ви-

де β-UO2.25. Равновесный расчет показал, что

минеральной ассоциации гематит–дафнит параге-

нен β-UO2.25. Вследствие низких скоростей раство-

рения гематита, Fe(II)-содержащих алюмосилика-

тов и уранинита, а также большей растворимости

более окисленных оксидов урана, приближение к

равновесию в отношении урана начинает заметно

проявляться лишь после прекращения стадии

конгруэнтного растворения уранинита и исчер-

пания растворенного кислорода. Сравнение ре-

зультатов равновесного и равновесно-кинетиче-

ского моделирования показало, что для изучаемых

условий учет скорости растворения минералов яв-

ляется необходимым условием для адекватного

описания химических взаимодействий, протека-

ющих в далекой от равновесия системе.

Изменения гидродинамического режима, про-

исходящие вследствие активной разработки ме-

сторождений алмазов, заключаются в ускорении

водообмена в верхней зоне разреза. Иными сло-

вами, будет происходить более интенсивное про-

мывание пород, которое будет способствовать
мобилизации урана.

Работа выполнена при финансовой поддержке
гранта РФФИ 20-05-00045 и Министерства обра-
зования и науки РФ (проект № AAAA-A19-
119011890018-3). Работа в части пополнения базы
данных GECHEQ M кинетическими константами
выполнена по госзаданию лаборатории моделирова-
ния гидрогеохимических и гидротермальных процес-
сов ГЕОХИ РАН.
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В четырех районах эстуарной зоны реки Черной ловушечным методом проведены измерения пото-
ков флюидной метановой разгрузки из донных осадков. Станции отбора характеризовались различ-
ными гидролого-гидрохимическими условиями: пробы воды отличались соленостью, содержанием
в ней биогенных элементов азотного и фосфорного комплексов (  от 12.2 до 29 мкг л–1;  от
294 до 869 мкг л–1;  от 57.9 до 130 мкг л–1;  от 28.2 до 127.8 мкг л–1), и геохимическими ха-
рактеристиками донных отложений. Уменьшение содержания СН4 в донных осадках и воде так же,
как минеральных форм азота и фосфора, пористости и влажности осадка происходило против гра-
диента солености – в направлении от истока реки к устью. Концентрация СН4 в толще донных
осадков на солоноватоводных ст. 1 и ст. 2 была на 2 порядка ниже по сравнению с пресноводными
ст. 3 и ст. 4, где достигала 1.1 ммоль дм–3. Содержание СН4 в поровой воде донных осадков не пре-
вышало рассчитанные значения растворимости (от 1.53 до 1.68 ммоль л–1). Диапазон средних кон-
центраций СН4 в воде на исследованных станциях составлял от 285 до 813 нмоль л–1. В воде отмечен
колебательный характер изменения концентраций СН4, что предположительно связано с волновы-
ми процессами в эстуарии. Тренд изменения концентрации СН4 во флюидных ловушках во време-
ни соответствовал линейной зависимости. Для ст. 3 и ст. 4, расположенных выше по течению
р. Черной, рассчитанный флюидный поток из дна составил 4 и 293 ммоль м–2 сут–1 соответственно.
Более низкие потоки были получены для солоноватоводных ст. 1 и ст. 2 (0.3 и 0.4 ммоль м–2 сут–1),
что, вероятно, связано с жизнедеятельностью метанотрофных бактерий, где в верхнем слое донных
осадков при наличии сульфат-иона осуществляется окисление метана.

Ключевые слова: метан, флюидные потоки, растворимость, газовые ловушки, эстуарий реки Чер-
ной, Севастопольская бухта
DOI: 10.31857/S0016752522080040

ВВЕДЕНИЕ
Оценка эмиссии природных парниковых газов

является одним из важных вопросов в контексте
проблемы глобального потепления климата. Осо-
бый интерес представляет изучение флюидных
потоков из толщи осадков для определения их
вклада в общий поток растворенных средообразу-
ющих газов и влияния на биологические и геохи-
мические процессы на границе раздела сред. Ко-
личественные данные о поступлении метана из
донных осадков в виде флюидной разгрузки или
диффузионных потоков в настоящее время недо-
статочно полны, особенно это касается прямых in
situ измерений (Torres et al., 2002; Linke et al., 2005;
Малахова и др., 2020a).

Для оценки потоков растворенных газов из
донных отложений многие исследователи ис-
пользуют расчетные методы на основе данных о

концентрациях СН4 в донных осадках и придон-
ном слое воды (Luff, Wallmann, 2003; Riedinger N.,
2010; Treude et al., 2003; Малахова и др., 2012). По-
казано, что расчетные методы имеют ряд недо-
статков по сравнению с контактными, т. к. не
учитывают всего комплекса параметров, которые
могут влиять на искомую величину: изменчи-
вость потоков во времени, пульсирующий харак-
тер газовыделений и биологические фильтры на
границе дно-вода. Тогда как метод ловушек, как
in situ метод, позволяет получить результирующую
величину потока, которая суммирует все процессы
метанового цикла, такие как молекулярный пере-
нос, микробные процессы поглощения и продук-
ции на границе раздела сред (Abril, 2002; Zhang
et al., 2008; Sansone, 1998; Малахова и др., 2020а).

Раннее в Севастопольской акватории диффу-
зионные потоки метана из дна были получены

−
2NО −

3NО
+
4NH −

2 4H PO

EDN: YSNBSC
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расчетным методом (Малахова и др., 2012). Было
показано, что потоки направлены из донных от-
ложений в воду: для открытых районов они не
превышали 1.5 мкмоль м–2 сут–1, для внутренней
части бухты величины потока изменялись от 10 до
544 мкмоль м–2 сут–1 (Малахова и др., 2012).

Исследования содержания метана в поверх-
ностном слое воды Севастопольской бухты пока-
зали, что во все сезоны в кутовой части бухты на-
блюдались повышенные концентрации, которые
осенью достигали 200 нмоль л–1 (рис. 1б, 1в) (Ма-
лахова и др., 2020б). Такое распределение типично
для акваторий эстуарного типа, к которым также
относится Севастопольская бухта (Малахова и др.,
2020б). Считается, что для мелководных районов
на содержание метана в воде значительное влия-
ние могут оказывать его потоки из донных осад-
ков (Borges et al., 2018; Малахова и др., 2020г; Ма-

лахова и др., 2012). Однако содержание метана в
донных осадках показало, что максимальные
концентрации определены в центральной части
бухты, тогда как в месте впадения реки значения
были на несколько порядков ниже во все сезоны
года (рис. 1а) (Малахова и др., 2018). Это свиде-
тельствует о том, что высокие концентрации ме-
тана в воде кутовой части бухты могут быть обу-
словлены поступлением с водой реки Черной.

В зонах эстуарного типа биогеохимические
процессы трансформации веществ и формирова-
ние определенного гидрохимического режима
протекают не равномерно, а локализуются в ак-
тивных зонах, слоях или активных поверхностях,
получивших название геохимических барьерных
зон (Перельман, 1961). Как показано в работе
(Орехова, 2018) предполагаемая граница зоны
биогеохимического барьера р. Черной находится
на расстоянии 1.2 км от места впадения в бухту

Рис. 1. Содержание метана в донных осадках в феврале (черные столбцы), мае (серые столбцы) и октябре (белые столб-
цы) 2016 г. (а); (Малахова и др., 2018); распределение метана в поверхностном слое воды Севастопольской бухты в ав-
густе 2017 г. (б) и в феврале 2018 г. (в) (Малахова и др., 2020б). Кружками отмечены районы отбора донных осадков.

103

102

101

100

0
ГХ7 ГХ1 ГХ8 ГХ3 ГХ5

C
H

4 в
 2

5-
см

 с
ло

е,
 м

м
ол

ь 
м

–
2

CH4,
нмоль л–1с.ш.

44.62�

44.61�

44.60�

с.ш.
44.62�

44.61�

44.60�

(а)

(б)

(в)

40
30
20
10
0

60
50

70
80
90

110

40

40

40

30
20

60

60

60

50 50

50

50

70
70

70

70

70

70
80

80

80

80 80

80

90
90

90

110

11
0

12
0

15
0

10
0

200
190
180
170
160
150
140
130
120

100

33.51� 33.52� 33.53� 33.54� 33.55� 33.56� 33.57� 33.58� 33.59� в.д.



874

ГЕОХИМИЯ  том 67  № 9  2022

МАЛАХОВА, МУРАШОВА

вверх по течению. Цель работы заключалась в
оценке потоков флюидной метановой разгрузки
ловушечным методом из осадков мелководных
районов с различной геохимической обстановкой
в зоне биогеохимического барьера р. Черной.

МАТЕРИАЛЫ И МЕТОДЫ
Исследования проводились 25 мая 2020 г.

В направлении от устья вверх по течению р. Чер-
ной на 4 станциях были установлены флюидные
ловушки (рис. 2). Расстояние между крайними
станциями составляло около 1.5 км, соленость
воды на станциях уменьшалась вверх по течению
от 1 до 4 станции и была равна 14.7; 12.6; 3.9 и
0 PSU соответственно.

Ловушки представляли собой пластиковые
цилиндрические контейнеры объемом 1.6 л с
нижним открытым основанием, укомплектован-
ные в верхней части шлангом и краном для отбо-
ра аликвоты воды (рис. 3). Ловушки были погру-
жены открытым основанием в донные осадки,
рабочий объем ловушки составлял 1 л. Для отбора
аликвоты воды из ловушки к соединительному
шлангу прикрепляли шприц объемом 60 мл, по-
сле чего кран открывали и проводили отбор 50 мл
воды, которую тут же перемещали в две 25 мл ви-
алы. Для всех ловушек первый пробоотбор был
выполнен сразу после установки, затем еще 4 раза
через каждый час. Таким образом, время экспо-
зиции флюидных ловушек составило около 5 ча-
сов. Одновременно на каждой станции были ото-
браны фоновые пробы воды вне ловушки также в
двух повторностях. Отбор проб донных осадков и
придонной воды проводили на каждой станции
акриловой грунтовой трубкой с вакуумным затво-
ром. Керны донных осадков длиной до 13 см были

разрезаны послойно в полевых условиях при помо-
щи поршневого экструдера и в каждом слое была
отобрана проба донных осадков объемом 2.5 мл для
определения концентрации метана.

Содержание CH4 измерялось газохроматогра-
фическим методом после фазово-равновесной
дегазации в ЦКП “Спектрометрия и Хроматогра-
фия” ФИЦ ИнБЮМ на газовом хроматографе
Хроматэк Кристалл 5000.2 с пламенно-ионизаци-
онным детектором и набивной колонкой. Пара-
метры хроматографической системы были следую-
щими: температура испарителя 120°С, колонки –
50°С, детектора 200°С, газ носитель – азот. Ошиб-
ка определения метана не превышала 7%.

Флюидные потоки рассчитывали как отноше-
ние объема поступившего в ловушку газа за время
экспозиции ловушки по формуле (1) (Abril, 2002;
Zhang et al., 2008, Sansone, 1998, Малахова и др.,
2020а).

(1)

где  – поток флюидной разгрузки СН4

(ммоль м–2 сут–1);  – объем СН4 (ммоль); S –
площадь сечения ловушки (1.3 × 10–3 м2); T – вре-
мя экспозиции (0.21 сут).

Объем газа рассчитывался по формуле (2):

(2)

где  – концентрация СН4 в конечный мо-
мент (ммоль л–1);  – концентрация СН4 в на-
чальный момент (ммоль л–1); Vinst – объем уста-
новки (л).

= 4
4

CH
CH  ,

T
V

F
S

4CHF

4CHV

( )= −
4 44 CHH CHC 2 1 ,instC C VV

4CH2C

4CH1C

Рис. 2. Карта-схема станций отбора проб и установки флюидных ловушек в зоне геохимического барьера р. Черной.
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Время оборота метана рассчитывалось как от-
ношение интегрального содержания метана в
опробованном слое донных осадков к соответ-
ствующему флюидному потоку из дна (3):

(3)

Растворимость метана в поровых водах оцени-
вали из расчета коэффициента растворимости
Бунзена, который зависит от температуры и соле-
ности окружающей среды (4):

(4)

где β – коэффициент Бунзена, мл мл–1; Т – тем-
пература воды, К; S – соленость воды, ‰; А и В –
эмпирические коэффициенты.

В расчет растворимости метана также была
введена поправка на давление in situ в соответ-
ствии с первым законом Генри. Соленость и тем-
пературу поровой воды для всех слоев исследо-
ванных колонок принимали равной значениям в
придонной воде на соответствующих станциях.

Для сравнения с растворимостью метана в по-
ровой воде  его концентрация в донных
осадках  была пересчитана на объем поро-
вой воды по формуле (5):

(5)

= 4

4

CH

CH

Т .sed
V
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β = + + +
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Для этого была рассчитана пористость осадка
ε (6):

(6)

где Vpw – объем, занимаемый поровой водой, л;
Vsed – объем, занимаемый осадком, дм3.

Содержание биогенных элементов (  
 ) в воде и соленость определяли в со-

ответствии с опубликованными методиками (Ру-
ководство, 1977).

РЕЗУЛЬТАТЫ И ОБСУЖДЕНИЕ
Гидро- и геохимические характеристики 

исследованных районов
По химическому составу вода р. Черной отно-

сится к гидрокарбонатному классу группы кальцие-
вых (HCO3 → Ca2+ + Mg2+) средней (0.3–0.5 г дм–3),
иногда повышенной (>0.5–1.0 г дм–3) минерали-
зации, слабощелочному (рН 6.8–8.5) типу (Овся-
ный, 2018).

Основные гидрохимические характеристики
воды на исследованных станциях представлены в
табл. 1. Изменение концентраций минеральных
форм азота и фосфора по градиенту солености
имеют сходный характер, уменьшаясь в направ-
лении к устью. Исключение составляет ст. 3, на
которой концентрации нитритных ионов, аммо-
нийных и дигидрофосфат ионов (  N ,

) значительно выше по сравнению как со
ст. 2 так и ст. 4. Это может быть связано с допол-

ε = ,pw

sed

V
V

−
4NО , −

3NО ,
+
4NH , −

2 4H PO

−
2NO , −

4H
−

2 4H PO

Рис. 3. Флюидная ловушка: (а) схема: 1 – цилиндрический контейнер, 2 – соединительный шланг, 3 – кран для отбора
проб, (б) подводное фото установленной на ст. 4 ловушки (в верхней части ловушки собрался пузырьковый газ).
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нительным источником поступления биогенных
элементов, который расположен ниже по тече-
нию относительно ст. 4.

Температура воды на исследованных станциях
составляла около 14°С. Пористость осадков изме-
нялась от 63 до 85% (табл. 1) вверх по течению ре-
ки, что свидетельствует о изменении грануломет-
рического состава донных осадков. С удалением
от устья реки осадки характеризовались большим
содержанием мелкодисперсной фракции и боль-
шей обводненностью. Известно, что пористость
и влажность осадка характеризует его грануло-
метрический состав (Гавшин, 1988). Осадки с вы-
соким значением влажности (до 90 и более %) обра-
зованы, как правило, тонкодисперсной взвесью
биогенного происхождения (например, фрагмента-
ми отмирающих планктонных организмов), и, на-
оборот, низкие значения влажности (менее 40%)
характерны для крупнодисперсных донных осад-
ков, сформированных литогенным материалом,
поступающим в водоемы в результате эрозии бе-
реговой зоны и со склоновым стоком воды. Полу-
ченные в данной работе величины влажности
донных осадков от 49 до 75% (табл. 1) имеют про-
межуточные значения, что может свидетельство-
вать о примерно равном содержании в них био-
генной и литогенной фракции.

Метан в донных осадках

Концентрация СН4 в толще донных осадков на
ст. 1 и ст. 2 была на 2 порядка ниже по сравнению
со значениями на ст. 3 и ст. 4, которые достигали
1.1 ммоль дм–3 (ст. 3 – горизонт 8 см, рис. 4). Рас-
считанные значения интегрального содержания
метана для верхних 12 см донных осадков соста-
вили 0.9; 0.4; 102 и 76 ммоль м–2, соответственно
для 1 – 4 ст. Проведенные ранее исследования в
Севастопольской бухте также показали, что по
содержанию СН4 в толще донных осадков выде-

ляются 2 группы станций: с низким и высоким
содержанием метана. К первой группе относятся
станции в мористой и в устьевой части Севасто-
польской бухты, где концентрации не превышали
10 мкмоль дм–3, тогда как в центральной части
бухты концентрации достигали 3.4 ммоль дм–3.
Была показана зависимость концентрации СН4
от содержания Сорг (Малахова и др., 2018).

Невысокие концентрации солоноватоводных
ст. 1 и ст. 2 вероятно связаны с жизнедеятельно-
стью метанотрофных бактерий, где при наличии
сульфат-иона осуществляется сульфатзависимое
окисление метана (Пименов и др., 2013; Малахова
и др., 2018). По данным предыдущих исследований
скорости микробного метанокисления в устьевой
части бухты достигали 0.122 ммоль м–2 сут–1 (Ма-
лахова и др., 2018). Тогда как для опресненных
ст. 3 и 4 предположительно продукция метана
превалирует над окислением.

С другой стороны, в донных осадках исследо-
ванных станций могут присутствовать различные
типы органического вещества, отличающиеся ла-
бильностью. Компонентный состав осаждающего-
ся вещества из речной воды весьма разнообразен и
отличается от состава морской воды. Органическая
составляющая осаждающегося материала рек
включает в себя биополимеры, полученные от раз-
рушения растений, и геополимеры (гумусовые
вещества). Установлено, что основное отложение
почвенного материала происходит в районе био-
геохимического барьера на границе пресная –
морская вода. (Хорошевская, 2010). Состав автох-
тонного взвешенного вещества открытых мор-
ских вод в основном определяется величиной
первичной продукции. Поступления биогенного
материала в состав взвеси связывают обычно с
пиком цветения кремнистых (диатомовых) и кар-
бонатных (кокколитофорид) микроводорослей
(Klyuvitkin et al., 2018). Было показано, что пони-
жение концентрации растворенного аллохтонно-

Таблица 1. Содержание биогенных элементов в воде, соленость воды, влажность и пористость донных осадков
на исследованных станциях в эстуарии р. Черной

№ ст Координаты

Вода Донные осадки

N ,
мкг л–1

N ,
мкг л–1 мкг л–1

,
мкг л–1

S,
PSU влажность, % пористость, %

1 44°36′06.03 N
33°36′18.45 Е

12.2 294 85.6 28.2 14.7 49 63

2 44°36′00.94 N
33°36′21.66 Е

18.6 365 77.5 49.6 12.58 55 61

3 44°35′45.94 N
33°36′32.61 Е

29 682 130 127.8 3.98 68 78

4 44°36′06.03 N
33°36′18.45 Е

27.6 869 57.9 48.3 0 75 85

−
2O −

3O +
4NH , −

2 4H PO
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го легкоокисляемого органического вещества в
барьерных зонах смешения “река-море” сопро-
вождается увеличением концентраций метана в
результате жизнедеятельности бактерий (Хоро-
шевская, 2010).

Рассчитанные с учетом температуры, солено-
сти, пористости и глубины залегания осадка и
глубины станции значения растворимости нахо-
дились в диапазоне 1.53–1.68 ммоль л–1 (рис. 4б).
Максимальные измеренные концентрации мета-
на в поровой воде, которые достигали величины
1.4 ммоль л–1, были близки к значениям раствори-
мости, однако же не превышали ее. При этом на
ст. 3 и 4 в момент отрыва ловушек от дна наблю-
далось интенсивное пузырьковое газовыделение.
Также было отмечено, что во флюидной ловушке
на ст. 4 за время 5-часовой экспозиции под верхней
частью ловушки собралось 10 мл газа (рис. 3б). Ве-
роятно, объем газа, превышающий величины
растворимости, высвобождался из осадка во вре-
мя механического воздействия в процессе отбора
колонок.

То же самое наблюдалось в процессе акустиче-
ских исследований осадочной толщи в Севасто-

польской бухте, проведенных в 2015 г. во время
пробоотбора колонок донных осадков на эхо-
граммах в точке входа пробоотборника наблюдались
акустические аномалии, идентифицированные как
пузырьковые газовыделения (Ulyanova еt al., 2021,
Малахова и др., 2020в), что свидетельствует о га-
зонасыщенности верхних слоев осадка Севасто-
польской бухты. Исследования, проведенные в
Севастопольской акватории в 2011 г., показали,
что содержание метана в верхних 50 см донных
отложений внутренней части бухты достигало не-
скольких ммоль л–1 и для некоторых районов пре-
вышало значения его растворимости в поровой
воде (Малахова и др., 2012).

Флюидные потоки

Линейный рост концентрации метана во вре-
мени во флюидных ловушках на ст. 3 и 4 (R2 = 0.81
и 0.79 соответственно) свидетельствовал о посто-
янном подтоке растворенного метана. На ст. 1 и 2
также наблюдался рост концентрации СН4 в ло-
вушках, однако с меньшим градиентом и с низкими
коэффициентами детерминации (рис. 5а). Концен-

Рис. 4. Профили распределения концентрации метана в донных осадках (а) и в поровой воде донных осадков в срав-
нении с растворимостью метана (б) на исследованных станциях в эстуарии р. Черной. Стрелками на рисунке (б) отме-
чен диапазон значений растворимости метана.
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Таблица 2. Рассчитанное значение растворимости метана, интегральное содержание метана, его удельный по-
ток, а также рассчитанное время оборота в верхнем 10-см слое донных осадков для 4 исследованных станций в
эстуарии р. Черной

Станция
Растворимость, 

ммоль л–1
Поток СН4 из дна, 

ммоль м–2 сут–1
Содержание метана 

в 10-см слое осадка, ммоль м–2
Время оборота,

сут

1 1.53 0.3 0.4 1.3
2 1.56 0.4 0.9 2.3
3 1.64 4 102 25
4 1.68 293 76 0.3
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трации метана вне ловушек, измеренные для всех
временных точек, представлены на рис. 5б. Средние
значения составили 285, 323, 678, 813 нмоль л–1 для
1 – 4 ст. соответственно. Рассчитанные величины
потоков составили 4 и 293 ммоль м–2 сут–1 для
ст. 3 и 4, соответственно (табл. 2). Предполагает-
ся, что невысокие концентрации и потоки метана
для солоноватоводных ст. 1 и 2 связаны с жизне-
деятельностью метанотрофных бактерий, где при
наличии сульфат-иона осуществляется сульфат-
зависимое окисление метана в верхнем слое дон-
ных осадков (Пименов и др., 2013; Малахова и др.,
2018).

Из рисунка 5б видно, что изменение концен-
трации СН4 вне ловушек подчиняется некому ко-
лебательному процессу. Особенно это заметно на
верхних по течению станциях, где наблюдался
единый вектор изменения концентраций, а диа-
пазон составлял 230 и 420 нмоль л–1 на 3 и 4 стан-
циях соответственно. На мористых станциях 1 и 2
колебания были менее выражены по амплитуде, и
находились в противофазе по отношению к ст. 3 и
4. Причиной таких цикличных изменений кон-
центрации СН4 в воде могут быть сейши, наблю-
давшиеся во время пробоотбора. Ранее было от-
мечено, что сейши наряду с паводками и сгонно-
нагонными ветрами могут значительно влиять на
термохалинные параметры вод кутовой части Се-
вастопольской бухты (Болтачев и др., 2010). Мас-
штаб времени таких процессов может составлять
от нескольких десятков минут или часов до не-
скольких суток, а амплитуда колебания при этом
в эстуариях рек варьирует от нескольких санти-
метров до метра и более.

Судя по рис. 5б период такой волны в эстуарии
р. Черной составил около 4 часов. Вероятно зна-
чительное изменение концентрации метана в во-
де связано с тем, что вследствие волновых про-

цессов в эстуарии вверх по течению реки с часто-
той сейшевых колебаний приносятся воды с
меньшим содержанием метана. Важно отметить,
что внутри флюидных ловушек на ст. 3 и ст. 4 так-
же было отмечено снижение концентраций СН4
относительно общей линии тренда в промежуток
с 13 до 15 ч, в то же самое время, когда наблюдал-
ся тренд снижения концентраций вне ловушек
(рис. 5б). Это свидетельствует о том, что не только
процессы “разбавления” влияют на содержание ме-
тана в воде, но также возможно и флюидный поток
метана изменяется в зависимости от фазы волны в
эстуарии. Показано, что для мелководных районов
значимым фактором, влияющим на эмиссию газа
из донных осадков, является атмосферное и гидро-
статическое давление (Strack M. et al., 2016). Паде-
ние атмосферного давления (для приливных зон
также снижение уровня воды) приводит к сниже-
нию давления на глубине, что в свою очередь вле-
чет увеличение объема газовой фазы за счет рас-
ширения пузыря и, как следствие, последующее
выделение газа.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Проведена оценка потоков флюидной метано-
вой разгрузки ловушечным методом из осадков
мелководных районов с различной геохимиче-
ской обстановкой в барьерной зоне р. Черной.
Показано, что уменьшение концентрации метана
в воде, донных осадках и флюидных потоков СН4
происходит в направлении от истока реки к
устью. Концентрация СН4 в толще донных осад-
ков на солоноватоводных станциях была на 2 по-
рядка ниже по сравнению с распресненными
районами, где концентрация СН4 достигала
1.1 ммоль дм–3. Содержание СН4 в поровой воде
донных осадков не превышало рассчитанные

Рис. 5. Изменение концентрации метана во флюидных ловушках (а) и в воде вне ловушек (б) во время проведения
in situ эксперимента на 4 станциях в эстуарии р. Черной.
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значения растворимости, которые находились в
диапазоне 1.53–1.68 ммоль л–1. Диапазон средних
концентраций СН4 в воде на исследованных
станциях составил 285–813 нмоль л–1. Для рас-
пресненных станций отмечен значительный диа-
пазон концентраций СН4 в воде. Временная ди-
намика содержания СН4 в воде на этих станциях
имела колебательный характер, что предположи-
тельно связано с волновыми процессами в эстуа-
рии. Тренд изменения концентрации СН4 во
флюидных ловушках соответствовал линейной
зависимости, что позволило рассчитать поток
растворенного СН4 из донных осадков. Для рас-
положенных выше по течению реки станций 3 и 4
рост концентрации СН4 в ловушках был более
выражен по сравнению со станциями 1 и 2 в устье
реки. Диапазон значений флюидных потоков со-
ставил 0.3–293 ммоль м–2 сут–1. Низкие значения
потоков на ст. 1 и 2, вероятно, связаны бактери-
альным фильтром, за счет которого осуществля-
ется сульфатзависимое окисление метана в верх-
нем слое донных осадков.

Новые данные, полученные по флюидным по-
токам метана из дна и его эмиссии в атмосферу в
эстуарии реки Черной, показывают его значи-
тельный вклад в общий атмосферный поток, со-
поставимый со вкладом источников на конти-
ненте. Дальнейшие исследования будут нацелены
на исследование влияния волновых процессов на
закономерности и скорости изменения концен-
трации метана в воде эстуарного района р. Чер-
ной для оценки суточных колебаний потоков ме-
тана в атмосферу.

Мы благодарим сотрудника отдела радиацион-
ной и химической биологии ФГБУН ФИЦ ИнБЮМ
Д.Б. Евтушенко за помощь в создании флюидных ло-
вушек, а также мы выражаем особую благодар-
ность рецензентам за конструктивные замечания.
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В сентябре–октябре 2019 г. проведены геохимические исследования трех мелководных бассейнов
залива Петра Великого: б. Воевода, б. Новгородская, зал. Угловой. На двух станциях каждого бас-
сейна были выполнены: отбор проб воды в 10 см от дна с последующим измерением гидрохимиче-
ских параметров, анализ состава поровой воды в кернах, а также процентное содержание органиче-
ского углерода (ОУ), гуминовых, фульвовых кислот, хлорофилла а в твердой фазе осадков. Коэф-
фициенты биотурбации были оценены из данных о концентрации хлорофилла в донных осадках.
Проведены модельные расчеты потоков биогенных веществ (аммония, общего азота, фосфора, об-
щего фосфора, кремния) и растворенного органического углерода (РОУ). Установлено, что потоки
биогенных веществ и РОУ из донных осадков в морскую воду, оцененные с учетом биотурбации,
примерно на порядок больше потоков, рассчитанных по закону Фика. Наибольшие концентрации
ОУ в твердой фазе осадка, 6.5 и 5.5%, соответствовали верхнему слою в кернах, отобранных в ме-
стах, покрытых зостерой морской в б. Воевода и Новгородская, соответственно. Самые высокие по-
токи биогенных веществ и РОУ на границе раздела вода–дно были получены для станции в б. Нов-
городская, где содержание ОУ в верхнем слое осадка составляло 2.8%. Величины годовых потоков
биогенных веществ на границе раздела вода–дно были соизмеримы со средними годовыми потока-
ми этих соединений, приходящимися на единицу площади Амурского залива от суммарных стоков
реки Раздольной и коммунальных впусков г. Владивостока.

Ключевые слова: ранний диагенез, потоки биогенных веществ, органическое вещество, геохимия
донных отложений, зостера морская, залив Петра Великого
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ВВЕДЕНИЕ

В 70-х годах прошлого века в результате вы-
полнения международной программы глубоко-
водного бурения (Deep-Sea Drilling Project) было
установлено, что донные осадки морей и океанов
пропитаны морской водой, химический состав
которой отличается от химического состава мор-
ской воды (Gieskes, 1975). Как правило, поровая
вода донных осадков обогащена ионами натрия,
кальция, щелочным резервом и обеднена ионами
магния и калия по отношению к морской воде
(Sayles, 1979). Процессы, приводящие к измене-
нию химического состава поровой воды, были
названы диагенезом донных осадков (Berner,
1980). Движущей силой химических преобразова-

ний в поровой и морской водах является органи-
ческое вещество (ОВ), которое образуется в эвфо-
тическом слое, а затем через пищевую цепь в фор-
ме детрита поступает в донные осадки морских
бассейнов (de la Rocha, 2006). Результатом диаге-
неза ОВ является не только изменение макроком-
понентного состава поровой воды, но и ее обога-
щение биогенными веществами (растворенными
формами азота, фосфора, кремния, углерода)
(Lerman, 1978; Emersen, Hedges, 2006). Различия в
химических составах поровой и морской вод фор-
мируют разнонаправленные потоки растворен-
ных веществ на границе раздела вода–дно. Вели-
чина этих потоков зависит от многих факторов,
однако наиболее важным из них, является интен-
сивность диагенеза ОВ, которая, в свою очередь,

EDN: ILJBJX
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зависит от величины потока взвешенной формы
ОВ из эвфотического слоя в донные осадки. Для
глубоководных бассейнов (более 1000 м) 90% от
общей биомассы ОВ, синтезированного в эвфо-
тическом слое, окисляется в водной толще в про-
цессе осаждения детрита, и лишь небольшая его
доля достигает дна, где происходит захоронение с
последующим его разложением (Волков, 1979;
Emersen, Hedges, 2006). Для шельфовых вод ситу-
ация противоположная: 80–90% синтезирован-
ной в эвфотическом слое биомассы ОВ достигает
дна и обогащает собой осадки. В настоящее время
проводятся широкомасштабные исследования по
изучению обменных процессов на границе разде-
ла вода-дно для открытых морей, океанов и шель-
фа (например, Вершинин, 1999; Лейн и др., 2007;
Романкевич и др., 2009; Rullkotter, 2006; Shults,
2006). Гораздо меньше внимания уделено мелко-
водным бассейнам, в которых фотосинтетически
активная радиация (ФАР) достигает дна. В этом
случае поток продуктов диагенеза ОВ – биоген-
ных веществ можно рассматриваться как эвтро-
фикация бассейна, поскольку в присутствии ФАР
этот поток будет интенсифицировать первичную
продукцию. Именно этот случай исследуется в
данной работе. Другая важная особенность дон-

ных осадков мелководных бассейнов состоит в
том, что они содержат в себе высокую плотность
живых организмов (двустворчатые моллюски, по-
лихеты, офиуры и т.д.). Жизнедеятельность ин-
фауны обеспечивает перемешивание донных
осадков (биотурбацию) и закачивает придонную
воду во внутрь осадков (ирригацию), тем самым
увеличивает обменные процессы на границе раз-
дела вода-дно (Berner, 1980; Boudreau, 1997).

Цель данной статьи – оценка потоков биоген-
ных веществ на границе раздела вода–дно и уста-
новление их возможного влияния на экосистемы
мелководных бассейнов.

ОБЪЕКТЫ И МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ

Бухта Воевода и залив Угловой являются мел-
ководными бассейнами второго порядка Амур-
ского залива, а б. Новгородская – бассейн второ-
го порядка залива Посьета (рис. 1). Площадь ис-
следуемых бассейнов равна 4, 31 и 42 км2 для бухт
Воевода, Новгородская и залива Угловой, соот-
ветственно. Глубины большей части акваторий
бухт менее 5 м, для залива Угловой максимальная
глубина 3.6 м поэтому работы проводились на ре-

Рис. 1. Географическое положение изучаемого района: а – Японское море; б – залив Петра Великого; в – залив По-
сьета; г – Амурский залив; д – Уссурийский залив. I – бухта Воевода; II – бухта Новгородская; III – залив Угловой.
Пунктирная линия указывает внешнюю границу залива.
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зиновой лодке. Краткое географическое описа-
ние исследуемых бассейнов дано в Лоции (1996),
а более подробное можно найти в работах (Бли-
новская, 2001; Барабанщиков и др., 2015; Тищен-
ко и др., 2021). Бухты Воевода и Новгородская ча-
стично покрыты зарослями зостеры морской
(Zostera marina L.), в заливе Угловой морские тра-
вы отсутствуют. На все бассейны оказывается
сильное антропогенное воздействие. Бухты явля-
ются местом развития марикультур (выращива-
ние мидий, гребешка, трепанга) (Барабанщиков
и др., 2018; Гаврилова, Кондратьева, 2018), а залив
Угловой подвергается сбросу коммунальных сто-
ков (Тищенко и др., 2021). Гидролого-гидрохи-
мические наблюдения проводились 11–12 сен-
тября, 24 сентября и 1–3 октября 2019 г. в б. Воево-
да, б. Новгородская и зал. Угловой, соответственно.

Для общей характеристики состояния экоси-
стем изучали распределение биогенных веществ
(аммоний, общий азот, растворенный фосфор,
общий фосфор, растворенный кремний) в по-
верхностных и придонных горизонтах в – бухтах
Воевода, Новгородская и заливе Угловой. Для
каждого бассейна отбирали керны донных осад-
ков, в которых изучали вертикальное распределе-
ние биогенных веществ. Из вертикального рас-
пределения гидрохимических параметров поро-
вой воды и придонной воды оценивали потоки
биогенных веществ из донных осадков в придон-
ную воду.

На каждой станции осуществляли зондирова-
ние воды зондом Sea-Bird-19 plus V2, и измеряли
глубину видимости диска Секки. Отбор проб по-
верхностной воды производили батометром Нис-
кина, с придонного горизонта с помощью насоса
на расстоянии 10 см от дна. Следующие анализы
в образцах воды были выполнены: содержание
хлорофилла а, концентрации растворенного ор-
ганического углерода (РОУ) и биогенных веществ
(фосфаты, силикаты, ион аммония, общий азот и
фосфор). Также вели подводное фотографирова-
ние дна. Для каждого из бассейнов, отбор донных
осадков осуществляли прямоточной геологиче-
ской трубкой (1 м) в двух местах: в зарослях травы

и в ее отсутствии для бухт Воевода и Новгород-
ская, в северной части залива Угловой, где рань-
ше росла трава (Тищенко и др., 2021), и в южной
части залива, где травы ранее не наблюдалось.
Точные координаты геохимических станций, да-
та отбора кернов, глубина места, длина керна и
наличие морской травы приведены в таблице 1.
На каждой станции отбирали два параллельных
керна. Один из кернов использовали для анализа
влажности осадка. После поднятия керны во
вкладышах помещали в теплоизоляционные ту-
бусы и доставляли в лабораторию, где керны фо-
тографировали, делили на горизонты, с интерва-
лом 10 см. Осадок каждого горизонта отжимали в
прессе для получения поровой воды. В поровой
воде измеряли, концентрации главных биоген-
ных веществ (фосфаты, силикаты, нитриты, ам-
моний, общий азот и общий фосфор), РОУ. В
твердой фазе осадков определяли процентное со-
держание ОУ, концентрации гуминовых и фуль-
вовых кислот и хлорофилла а. Описание методов
анализа дано в работе (Тищенко и др., 2020).

Потоки биогенных веществ через границу раз-
дела вода–дно, обусловленные молекулярной
диффузией и осадконакоплением рассчитывали
по уравнению (Sayles, 1979):

(1)

Первый член в соотношении (1) учитывает поток
растворенных веществ из придонной воды в оса-
док в результате осадконакопления, второй член
является уравнением Фика. Обозначения в урав-
нении (1): х – вертикальная координата с поло-
жительным направлением “вниз” (м);  – кон-
центрация i-го вещества на границе раздела вода-
дно мг/м3;  – поток твердой фазы в осадок
(мг/(м2 год));  – плотность влажного осадка
(мг/м3);  – пористость осадка на горизонте x
и при максимальном уплотнении, соответствен-
но;  – эффективный коэффициент диффузии
вещества i в донном осадке на горизонте х, (м2/c);

 – вертикальный градиент концентраций

∞

=∞

  ∂φ= − φ ρ − φ ∂  0

( ) .
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o
i s i

i x ix
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x

o
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ρs

∞φ φ,x

ixD

∂ ∂iC x

Таблица 1. Координаты геохимических станций и дата отбора донных осадков, выполненных в бухтах Воево-
да (I), Новгородская (II) и заливе Угловой (III)

№ 
бассейна

№ 
керна Дата Широта; долгота Глубина 

места, м
Длина 

керна, см Зостера Цвет
осадка

I 1 16/09/2019 43°00.434′ с.ш., 131°47.149′ в.д. 4.6 68 Да Черный
I 2 18/09/2019 42°59°.882′с.ш., 131°47.558′ в.д. 5.5 73 Нет Черный
II 3 30/09/2019 42°38.132′ с.ш., 130°55.334′ в.д. 4.4 87 Да Черно-серый
II 4 25/09/2019 42°39.323′ с.ш., 130°52.326′ в.д. 5.4 83 Нет Черно-серый
III 5 07/10/2019 43°18.744′ с.ш., 132°00.902′ в.д. 1.7 80 Нет Серый
III 6 10/10/2019 43°14.621′ с.ш., 131°58.650′ в.д. 3.3 83.5 Нет Серый
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через границу раздела вода–дно (мг/м4). Пори-
стость донных осадков рассчитывали из измере-
ний влажности,  по уравнению (Behrens, 1980):

(2)

Здесь   – плотность твердой фазы сухого осад-
ка (принята равной 2.6 г/см3, соответствующая
плотности кварца) и жидкой фазы (1.024 г/см3 –
плотность морской воды), соответственно;  –
весовая доля сухого осадка, определяется из соот-
ношения: 

Потоки растворенного фосфора, аммония и
кремния из поровой воды в морскую придонную
воду были рассчитаны с помощью второго члена
уравнения (1). Градиенты концентраций на гра-
нице раздела вода–дно рассчитывали с использо-
ванием эмпирической зависимости вида:

(3)

Здесь,  – разница между измеренной концен-
трацией в поровой воде для горизонта х и концен-
трацией в придонной морской воде (горизонт –
10 см над осадком). Производная уравнения (3)
при значении х = 0 соответствует градиенту кон-
центрации на границе раздела вода–дно.

Оценка потоков растворенных веществ в осад-
ках, подвергнутых биотурбации, может быть про-
ведена с помощью дополнительного члена в урав-
нении (1) (Berner, 1980):

(4)

здесь  – коэффициент биотурбации. Для оцен-
ки коэффициентов биотурбации используются
разные трассеры, в том числе содержание хлоро-
филла а в донных осадках (Sun et al., 1991). На
временной шкале 1–2 мес., без учета сезонной
изменчивости потока хлорофилла на поверхность
дна бассейна, вертикальный профиль в осадке
может описываться уравнением (Sun et al., 1991):

(5)

здесь,    – концентрации хлорофилла на
заданном горизонте, на поверхности и при ”бес-
конечной” глубине осадка, соответственно;  –
кинетическая константа в скорости разложения
молекулы хлорофилла-а (реакция первого поряд-
ка, Sun et al., 1991). Из соотношения (5) следует, что
угол наклона для зависимости  от (–x) ра-
вен  Приняв значение 
(Sun et al., 1991) и  были получены коэф-
фициенты биотурбации.
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РЕЗУЛЬТАТЫ

В б. Воевода, б. Новгородская и зал. Угловой
было выполнено 28, 20 и 41 гидрохимических
станций, соответственно, где было определено
содержание биогенных веществ (фосфаты, сили-
каты, ион аммония, общий азот, общий фосфор)
и РОУ. Распределение концентрации общего
фосфора в поверхностных и придонных горизон-
тах исследуемых бассейнов показано на рис. 2. В
табл. 2 приведены осредненные гидрохимические
характеристики исследуемых бассейнов. Из рис. 2 и
табл. 2 видны две тенденции: во-первых, концен-
трации биогенных веществ в придонных гори-
зонтах, как правило, выше, чем в поверхностных;
во-вторых, средние концентрации биогенных ве-
ществ, как правило, возрастают в бассейнах в ря-
ду I, II, III (табл. 2). В табл. 2 приведены результа-
ты измерений мутности (FTU – Formazin Turbid-
ity Unit) датчиком для горизонтов, при которых
были отобраны пробы воды. Для характеристики
глубины фотического слоя бассейнов приведена
глубина видимости диска Секки (м). Глубина фо-
тического слоя примерно равна утроенной вели-
чине глубины видимости диска Секки (Pilgrim,
1987). Почти для всех станций исследуемых бас-
сейнов глубина фотического слоя превышает глу-
бину бассейна, т.е. интенсивность фотосинтети-
чески активной радиации (ФАР) на дне бассей-
нов не является параметром, ограничивающим
фотосинтез. Концентрации биогенных веществ
также не ограничивают фотосинтез в исследуе-
мых бассейнах (табл. 2), что подтверждается до-
статочно высокой концентрацией хлорофилла а,
как в поверхностных, так и придонных горизон-
тах (рис. 3).

В связи с оценкой потоков биогенных веществ
на границе раздела вода–дно, особое внимание
уделяется разнице в концентрациях растворен-
ных веществ в поровой воде верхнего горизонта
керна (5 см) и придонного горизонта морской во-
ды (10 см от границы раздела). В табл. 3 приведе-
ны эти результаты, из которых видно, что кон-
центрации продуктов диагенеза в поровой воде
превышают их содержание в придонной воде.
Различия в концентрациях могут быть превыше-
ны более чем в 80 раз (ст. 1, Ntot). Диагенетические
преобразования органического углерода в дон-
ных осадках формируют градиент концентрации
на границе раздела вода–дно и являются причи-
ной потока растворенных биогенных веществ из
поровой воды донных осадков в придонную мор-
скую воду (Berner, 1980). Влажность осадков, как
правило, уменьшалась с глубиной колонки, ми-
нимальная величина была равна 0.37. Предель-
ным значением влажности была принята величи-
на 0.35. С помощью уравнения (2) рассчитали
значение  равное 0.58. Скорость осадконакоп-
ления в акватории Амурского залива (залив Петра

∞ϕ ,
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Рис. 2. Распределение концентрации растворенного общего фосфора (мкмоль/л). В б. Воевода (а, б), б. Новгород-
ская (в, г), зал. Угловой (д, е) (залив Петра Великого, Японское море). Левая панель соответствует поверхностному
слою бассейнов, правая панель – придонному слою. Точки соответствуют положению гидрохимических станций.
Сентябрь, октябрь, 2019 г.
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Таблица 2. Средние концентрации биогенных веществ (растворенный неорганический фосфор – DIP, раство-
ренный общий фосфор – Ptot, растворенный неорганический азот – DIN, растворенный общий азот – Ntot, рас-
творенный кремний – DISi) (мкмоль/л); растворенный органический углерод – РОУ (мгС/л), хлорофилла-а – Chl-a
(мкг/л), мутности – Turb (FTU – Formazin Turbidity Unit), глубина видимости диска Секки (м) в бухтах Воевода
(I), Новгородская (II) и заливе Угловой (III)

№ 
бассейна Горизонт DIP Ptot DIN Ntot DISi РОУ Сhl-а Turb Секки

I Пов-ть 0.14 0.92 2.35 14.9 60 3.39 5.80 228 2.5
I Дно 0.40 1.17 2.48 12.4 43 2.43 5.65 234 –
II Пов-ть 0.31 1.21 0.55 15.0 30 2.67 1.78 100 3.9
II Дно 0.51 1.30 1.16 15.6 30 2.36 2.52 171 –
III Пов-ть 1.11 1.92 3.52 20.5 98 3.41 1.87 798 1.0
III Дно 1.13 1.98 3.38 20.2 97 3.38 1.77 867 –
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Таблица 3. Концентрации растворенных веществ в придонной морской воде – мв (10 см от дна) и поровой воде – пв,
верхнего горизонта керна (5 см) – DIP (мкмоль/л), Ptot (мкмоль/л),  (мкмоль/л), Ntot (мкмоль/л), DISi
(мкмоль/л), РОУ (мгС/л), а также отношения (R) этих концентраций в поровой воде к придонной морской воде в
бухтах Воевода (ст. 1, 2), Новгородская (ст. 3, 4) и заливе Угловой (ст. 5, 6)

№ ст. Тип 
воды DIP Ptot Ntot DISi РОУ RDIP RPtot RNH4 RNtot RSi RРОУ

1 мв 0.38 1.07 1.38 6.82 38.64 2.88 18 25 58 89 14 14
1 пв 6.72 26.98 80.16 603.7 539.2 40.04
2 мв 0.84 1.75 3.23 9.84 46.74 1.01 8 10 16 28 7 14
2 пв 6.69 16.83 49.99 278.3 303.8 13.83
3 мв 1.90 3.18 4.92 26.74 39.49 2.28 4 6 19 23 7 12
3 пв 7.56 18.22 92.13 617.2 257.4 27.93
4 мв 1.15 1.73 1.45 13.92 30.54 1.81 4 7 51 22 10 13
4 пв 4.49 12.47 73.22 313.1 299.37 23.52
5 мв 1.50 2.13 2.93 17.90 99.7 3.90 1.4 3 25 12 2 4
5 пв 2.08 5.56 74.23 217.6 213.1 16.91
6 мв 1.66 2.40 3.32 15.90 50.8 1.58 3 4 18 15 3 11
6 пв 5.00 9.88 59.54 238.8 147.6 17.54

+
4NH

+
4NH

Рис. 3. Распределение концентрации хлорофилла а (мкг/л). В б. Воевода (а, б), б. Новгородская (в, г), зал. Угловой (д, е)
(залив Петра Великого, Японское море). Левая панель соответствует поверхностному слою бассейнов, правая панель –
придонному слою. Сентябрь, октябрь, 2019 г.
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Великого), оцененная с помощью радиоизотопа
210Pb, равна 7.2 мм/год (Аникиев и др., 1996). В
выполненных нами расчетах была принята ско-
рость 1 см/год. Для оценки потока растворенных
веществ в донные осадки (первый член уравне-
ния (1)) были приняты концентрации биогенных
веществ морской воды, отобранной в 10 см от дна.
Результаты расчетов потоков,  обусловленных
потоком взвеси, представлены в таблице (4). Гра-
диенты концентраций биогенных веществ, рас-
считанные дифференцированием уравнения (3),
приведены в табл. 4. Эффективные коэффициен-
ты диффузии,  растворенных форм фосфора
(анион  принимался в качестве доминиру-
ющего компонента анионов фосфорной кислоты
для области рН морской воды), аммония и крем-
ния (ортокремниевая кислота, ) рассчиты-
вали, используя соотношение (Shults, 2006):

(6)

Здесь  – коэффициенты диффузии в морской
воде: аниона , катиона аммония,  и ор-
токремниевой кислоты, , значения кото-
рых были взяты из работы (Shults, 2006). Из этой
же работы (Shults, 2006, табл. 3.2) были выбраны
значения параметра  определяемого пористо-
стью осадка. Потоки   и  обусловлен-

,s
iJ

,ixD
−

2 4H PO

4 4H SiO

= θsw 2 .ix iD D
sw
iD

−
2 4H PO +

4NH
4 4H SiO

θ2,
DIP,J +

4NHJ Si,J

ные молекулярной диффузией, представлены в
табл. 4. В таблице указан знак “–” для потоков 
и  что указывает на направленность потока из
донного осадка в придонную воду.

Из полученных результатов следует, что пото-
ки биогенных веществ из придонной воды в дон-
ные осадки, обусловленные осадконакоплением,
более чем на порядок меньше потоков, обуслов-
ленных градиентом концентрации на границе
раздела вода–дно (второй член уравнения (1)),
что согласуется с ранее полученными результата-
ми (Sayles, 1979). Поэтому во многих случаях
вкладом первого члена уравнения (1) можно пре-
небречь, тем более что в наших оценках была взя-
та максимальная скорость осадконакопления.

Наличие хлорофилла а в донных осадках на го-
ризонтах 20–60 см (рис. 4д, 4е) указывает на про-
явление биотурбации, ирригации, т.е. в результа-
те вертикального перемешивания частиц осадка
под действием живых организмов (двустворчатых
моллюсков, червей и т.д.), что ранее обсуждалось
(Sun et al., 1991; Levin et al., 1997). Из соотноше-
ния (5) были получены коэффициенты биотурба-
ции для всех исследованных станций, которые
представлены в табл. 4. Потоки  рассчитанные
с помощью третьего члена уравнения (4), пред-
ставлены в табл. 4. Они, как правило, на порядок

iJ
,iF

,iF

Таблица 4. Характеристики верхнего слоя донных отложений станций 1–6 (влажность –  пористость – 
квадрат извилистости осадка –  коэффициент биотурбации –  см2/сутки); потоки растворенных веществ в
донные осадки, обусловленные потоком взвеси (  ); градиенты (grad) концентраций на границе
раздела “вода–дно”: для РОУ – г/м4, для остальных веществ – ммоль/м4; потоки растворенных веществ из дон-
ных осадков в воду, рассчитанные по закону Фика ( ) и на основе биотурбации ( ), размерность – 

Ст.
№

grad
РОУ

grad
DIP

grad

1 0.72 0.87 1.28 17.67 9.59 0.04 0.11 0.06 0.32 3.61 246 40
2 0.52 0.74 1.6 6.55 3.36 0.09 0.18 0.15 0.46 4.36 59 57
3 0.71 0.86 1.3 12.99 7.61 0.2 0.33 0.23 1.25 3.69 75 20
4 0.6 0.79 1.48 56.22 6.02 0.12 0.18 0.07 0.65 2.85 82 137
5 0.61 0.8 1.45 8.04 12.99 0.15 0.22 0.14 0.84 9.31 49 16
6 0.62 0.81 1.43 4.75 5.27 0.17 0.25 0.15 0.74 4.74 61 41

Ст. №
grad grad grad

1 92 316 2013 0.021 0.16 1.29 137.5 0.69 1.84 2.85 18.18 43.56
2 103 202 1219 0.02 0.07 0.56 10.4 0.31 0.76 0.68 4.08 10.39
3 40 154 1543 0.01 0.07 0.67 30.6 0.25 0.59 1.02 10.24 17.1
4 172 382 1831 0.057 0.15 0.7 133.1 6.89 10.94 10.97 52.6 95.55
5 29 344 825 0.007 0.14 0.29 11.5 0.12 0.26 1.41 3.39 5.46
6 62 365 899 0.018 0.15 0.28 8.6 0.18 0.33 0.89 2.18 3.03

w,w ϕ,
θ2, B,D

,s
iJ 2мг/(м год)

iJ iF 2г/(м год)

ww ϕ θ2
BD s

РОУJ s
DIPJ tot

s
PJ +

4

s
NHJ

tot

s
NJ

tot[P ]

+
4[NH ] tot[N ] [Si] − DIPJ +−

4NHJ − SiJ − РОУF − DIPF −
totPF +−

4NHF −
totNF − SiF
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Рис. 4. Профили содержания разных форм органического вещества в твердой фазе донных отложений в б. Воевода (1, 2),
б. Новгородская (3, 4), зал. Угловой (5, 6): процентное содержание органического углерода (а, б); процентное содер-
жание органического углерода, обусловленного суммой фульвовых и гуминовых кислот (в, г); концентрация хлоро-
филла а (д, е). Донные отложения (1, 3) покрыты зостерой морской. Сентябрь, октябрь, 2019 г.
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больше (по абсолютной величине) в сравнении с
потоками, рассчитанными из закона Фика.

ОБСУЖДЕНИЕ
В результате диагенеза ОВ уменьшается кон-

центрация ОУ в твердой фазе осадков (рис. 4), и
увеличивается концентрации биогенных веществ
и РОУ в поровой воде донных осадков (рис. 5, 6).
Этот факт подтверждает ранее высказанную точ-
ку зрения, что именно ОВ является энергетиче-
ской основой диагенетических преобразований
донных осадков (Богданов и др., 1979; Rullkotter,
2006). Деятельность микроорганизмов является
одним из основных процессов, который приво-
дит к изменению химического состава поровой
воды донных отложений (Иванов, 1979). Основ-
ным процессом микробиологической минерали-
зации ОВ в мелководных бассейнах залива Петра
Великого служит сульфатредукция (Тищенко и др.,
2020). Используя стехиометрию Редфилда (Red-
field et al., 1963) для ОВ, этот процесс формально
можно представить следующей схемой (Emerson,
Hedges, 2006):

(7)

Из рис. 4 видно, что чем больше концентрация
ОУ в твердой фазе, тем большее уменьшение это-
го параметра наблюдается в верхнем 40 см слое
донных осадков. В этом случае следует ожидать
больших градиентов продуктов диагенеза на гра-
нице раздела вода–дно и, соответственно, пото-
ков этих веществ из поровой воды в лежащую над
дном морскую воду.

Оценка диффузионных потоков биогенных
веществ из поровой воды в придонную воду про-
водилась по уравнению (1). Этот расчет содержит
две наиболее важные неопределенности. Одна из
них, теоретическая, состоит в том, что ионы не
могут независимо друг от друга диффундировать,
т.к. должен выполняться принцип электроней-
тральности (Boudreau et al., 2004). Поскольку ми-
грационные способности (коэффициенты диффу-
зии) ионов разные, их диффузия индуцирует диф-
фузионный потенциал, который замедляет быстро
движущиеся ионы и ускоряет медленно движущие-
ся ионы. Авторы работы (Boudreau et al., 2004), при-
менив принцип электронейтральности для расчета
потоков сульфат- и гидрокарбонат-ионов, вызван-
ных сульфатредукцией, установили незначитель-
ность вклада кулоновских сил в потоки этих
ионов и пришли к выводу, что для многих диаге-
нетических моделей этим вкладом можно прене-
бречь. Другая неопределенность расчета диффу-
зионного потока на границе раздела вода–оса-
док, на наш взгляд, связана с оценкой градиента
концентраций на данной границе. Для глубоко-

( ) ( ) −

+ − − −

+ →

→ + + + +

2
2 3 3 4 4106 16

2 4 2 4 3

CH O NH H PO 53SO

38H S 16NH H PO 106HCO 15HS .

водных бассейнов с идеальной горизонтальной
границей раздела вода–осадок, толщина диффу-
зионного слоя оценивается в 1 мм (Berner, 1980).
Очевидно, что диффузионный поток через такую
границу можно регистрировать только с помо-
щью датчиков in situ (Wang et al., 2012), либо с по-
мощью “боксовых” экспериментов (Вершинин,
1999). Для донных отложений на шельфе, обога-
щенных органическим веществом (наш случай), в
переносе продуктов диагенеза через границу раз-
дела вода–осадок важную роль играют морские
организмы (двустворчатые моллюски, полихеты
и др.) (Berner, 1980). Благодаря деятельности ин-
фауны происходит перемешивание верхнего слоя
донных отложений, которое называется биотур-
бацией. Под биотурбацией понимается любое
физическое нарушение седиментационного слоя
донных осадков, вызванное жизнедеятельностью
инфауны (Kristensen et al., 2012). Обычно эти на-
рушения обусловлены физическим вертикаль-
ным и горизонтальным перемещением частиц,
образованием отверстий, поеданием органосо-
держащих частиц и экскрецией продуктов мета-
болизма. Биотурбация затрагивает несколько де-
сятков сантиметров верхнего слоя (Berner, 1980).
Именно биотурбацией объясняется проникнове-
ние хлорофилла в донные осадки (Sun et al., 1991;
Levin et al., 1997). В нашем случае такое проник-
новение достигает 40, 50 и 60 см для зал. Угловой,
бухт Воевода и Новгородская, соответственно
(рис. 4д). Отдельно выделяется биоирригация –
закачивание придонной воды вглубь осадков, что
приводит к одновременному выталкиванию по-
ровой воды к границе раздела вода–осадок. Обыч-
но механизм движения воды связывают либо с ра-
ботой организма по принципу перистальтическо-
го насоса или движением ресничек, например у
полихет, детальное описание разных вариантов
биоирригации можно найти (Kristensen et al.,
2012). Биотурбация и особенно биоирригация мо-
гут увеличивать на порядок потоки обмена на гра-
нице раздела вода–осадок в сравнении с молеку-
лярной диффузией (Berner, 1980). В некоторых
случаях существенное оказывает влияние “пас-
сивная биотурбация”, под которой подразумева-
ется роль приливов и нагонных волн на проник-
новение придонной воды вглубь донных осадков
через отверстия сделанные в осадке морскими ор-
ганизмами (Kristensen et al., 2012). Очень сложно
установить роль каждого механизма в интенси-
фикации обменных процессов на границе раздела
вода–дно. Существуют разные методы моделиро-
вания процессов биотурбации и ирригации, обзо-
ры которых можно найти в работах (Berner, 1980;
Boudreau, 1997). Наипростейший путь – модели-
рование в форме уравнений диффузии, как это
используется при описании конвекции и турбу-
лентности жидких сред. Основной аргумент в
пользу этого подхода состоит в том, что процессы
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Рис. 5. Профили концентраций биогенных веществ в поровой воде донных отложений в б. Воевода (1, 2), б. Новгород-
ская (3, 4), зал. Угловой (5, 6), DIP (а, б), Ptot (в, г), кремния (д, е). Донные отложения (1, 3) покрыты зостерой мор-
ской. Сентябрь, октябрь, 2019 г.
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Рис. 6. Профили концентраций иона аммония (а, б), общего растворенного азота (Ntot) (в, г), РОУ (д, е) в поровой воде
донных отложений в б. Воевода (1, 2), б. Новгородская (3, 4), зал. Угловой (5, 6). Донные отложения (1, 3) покрыты
зостерой морской. Сентябрь, октябрь, 2019 г.
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биотурбации и ирригации направлены на сглажи-
вание (уничтожение) градиентов концентраций
(Boudreau, 1997). Тем не менее, эти процессы
нельзя рассматривать как диффузию, т.к. их ин-
тенсивность зависит от содержания ОУ в твердой
фазе (питание для инфауны), сезона и локальной
заселенности донных отложений инфауной (Ber-
ner, 1980). Указанные выше особенности прояв-
ления биотурбации согласуются с полученными
нами коэффициентами биотурбации (табл. 4),
которые для исследованных бассейнов находи-
лись в пределах 56.2 (ст. 4) – 4.8 см2/сут (ст. 6) и,
как правило, более высокие значения  соответ-
ствовали более высоким значениям концентра-
ций ОУ. Очевидно, что высокое содержание ОУ
оказывает важное влияние на интенсивность по-
движной деятельности инфауны. Ранее нами бы-
ли получены коэффициенты биотурбации 107.6,
14.5 и 3.0 см2/сут для бухт Воевода, Экспедиция и
зал. Угловой, соответственно (Тищенко и др.,
2020). В сравнении с другими литературными
данными (Green et al., 2002), коэффициенты био-
турбации, полученные нами, как правило, в
10 раз выше. Однако, в этой же работе приводятся
“экстремально высокие значения”, полученные
на основе изотопа 234Th – 3.6, 72.6 см2/сут, кото-
рые соизмеримы с нашими результатами. Натур-
ные эксперименты по изучению скорости био-
турбации в области гипоксии в Северном море с
использованием бромид-иона в качестве трассера
дали такой же порядок коэффициента биотурба-
ции, как и наши результаты для ст. 3 (б. Новго-
родская) – 13 см2/сут (Forster et al., 1995).

Также интенсивность деятельности инфауны
оказывает влияние на значения градиентов кон-
центраций в верхнем слое осадков (Berner, 1980).
Градиенты концентраций на границе раздела во-
да–дно рассчитывали с использованием эмпири-
ческих уравнений (3). Производная уравнения (3)
при значении х = 0 соответствует градиенту кон-
центрации на границе раздела вода–дно. Подоб-
ный путь использовался ранее (Sayles, 1979), од-
нако градиенты концентраций в работе (Sayles,
1979) рассчитывались для глубины осадка 5 см
(исследовались осадки открытого Атлантическо-
го океана). В нашем случае, расчет для глубины
осадка в 5 см приводит к уменьшению градиента
концентрации в 1.2–2 раза.

Потоки,  рассчитанные с помощью третьего
члена уравнения (4) представлены в табл. 4. Они,
как правило, на порядок больше (по абсолютной
величине) в сравнении с потоками, рассчитанны-
ми из закона Фика. В литературе опубликовано
много результатов измерения потоков на шельфе
с помощью “боксовых” экспериментов (Верши-
нин, 1999). Эти результаты хорошо согласуются с
рассчитанными нами с помощью третьего члена
уравнения (4). Например, для шельфа Балтий-

BD

,iF

ского моря (Пуцкий залив), для двух станций
А.В. Вершининым были получены потоки DIP –
dissolved inorganic phosphorus: –8.8 и –2.4 г/(м2 год);

 –1.0 и –1.5 г/(м2 год); Si: –17.6 и –21.5 г/(м2 год)
(Вершинин, 1999). Тот же порядок потоков был
получен для эстуарной акватории р. Потомак, DIP:
–0.2…–3.4 г/(м2 год);  –1.1…–33.2 г/(м2 год);
Si: –20.4…–194.2 г/(м2 год) (Callender et al., 1982).
В последней работе авторы объясняют высокие
значения потоков ирригационными способно-
стями инфауны. Мы также полагаем, что биотур-
бационные и ирригационные способности инфа-
уны играют важную роль в обмене веществом
между поровой и придонной водой. В этой связи
следовало бы ожидать более интенсивных пото-
ков в осадках с высоким содержанием ОУ. В ка-
кой-то мере такая тенденция соблюдается. Одна-
ко максимальные потоки биогенных веществ,
обусловленные биотурбацией, были получены
для ст. 4, где верхний слой осадка содержал толь-
ко 2.78% ОУ, что более чем в два раза меньше в
сравнении с кернами для ст. 1, 3. Следует также
отметить, что минеральные формы биогенных ве-
ществ поглощаются корнями зостеры для ее ро-
ста (Romero et al., 2006; Touchette Burkholder,
2000), что приводит к уменьшению градиентов
концентраций между поровой и придонной во-
дой на ст. 1 и 3 (табл. 4). Таким образом, на ст. 4,
где отсутствуют поля зостеры получены самые
высокие потоки биогенных веществ, поскольку
для этой станции характерен высокий коэффи-
циент биотурбации и высокие градиенты концен-
траций.

Известно, что Амурский залив является эвтро-
фированной акваторией. Основными источника-
ми биогенных веществ для Амурского залива слу-
жат река Раздольная и сточные воды города Вла-
дивостока (Звалинский и др., 2013). Потоки
биогенных веществ от этих источников приводят
к сезонной гипоксии Амурского залива (Тищен-
ко и др., 2011). Суммарные годовые потоки био-
генных веществ в Амурский залив в среднем со-
ставляют 0.22, 0.59, 2.5 и 5.35  для DIP,
Ptot, DIN (dissolved inorganic nitrogen) и Ntot, соот-
ветственно (Звалинский и др. 2013). В расчетах
потоков была принята общая площадь Амурского
залива, равная 1000 км2. Из табл. 4 следует, что
потоки DIP и Ptot на границе раздела вода–дно

для ст. 1 – 4,  и Ntot для ст. 1 и 4 выше, в срав-
нении с потоками этих биогенных веществ в
Амурский залив, обусловленных суммой пото-
ков от р. Раздольной и от канализационных сто-
ков г. Владивостока. Для остальных исследуемых
станций значения потоков на границе раздела во-
да–дно соизмеримы с суммарными потоками азота
и фосфора, приходящимися на единицу площади

+
4NH :

+
4NH :

2г/(м год)

+
4NH
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залива и обуславливающими эвтрофикацию Амур-
ского залива. Однако существуют особенности в
потоках биогенных веществ, обусловленных ре-
кой и на границе раздела вода–дно, которые вли-
яют на состояние экосистемы. Потоки биоген-
ных веществ, обусловленные стоком р. Раздоль-
ной, характеризуются чрезвычайной временной
неравномерностью (более чем на два порядка).
Эта временная неравномерность обусловлена
муссонным климатом, который приводит к не-
равномерности стока воды реки Раздольной (Ми-
хайлик и др., 2011). В период паводка, речные воды
покрывают поверхностный слой акватории Амур-
ского залива. Сочетание высоких концентраций
биогенных веществ в эвфотическом слое с ФАР
приводит к высокой интенсивности продукции
фитопланктона, основным видом которого явля-
ются диатомеи (Коновалова, 1972). Осевший на
дно залива фитопланктон подвергается микробио-
логической деструкции. В глубокой части залива, в
центральной котловине, куда не проникает ФАР,
микробиологической деструкции диатомей при-
водит к гипоксии придонных вол (Тищенко, 2013).
Таким образом, продукция в верхнем эвфотиче-
ском слое и деструкция на дне залива, куда не
проникает ФАР дистанционно разделены. В этом
случае эвтрофикация залива речными водами
приводит к гипоксии придонных вод залива.

Эвтрофикация мелководных бассейнов (наш
случай), обусловленная потоками биогенных ве-
ществ на границе вода–дно, в большинстве слу-
чаев не приводит к формированию гипоксии, по-
скольку из-за малых глубин ФАР проникает до дна
бассейна. Продукты деструкции – минеральные
формы биогенных веществ тут же начинают участ-
вовать в образовании биомассы ОВ через их потреб-
ление корнями и листьями зостеры (Romero et al.,
2006), а также фитопланктона. Образование био-
массы ОВ посредством фотосинтеза генерирует
кислород, что предотвращает образование гипо-
ксии/аноксии. Концентрации DIP в мелководных
морских бассейнах, покрытых лугами морских
трав, обычно находятся в диапазоне 0.1–1.7 и 0.3–
20 мкмоль/л в морской и поровой воде, соответ-
ственно (Touchette Burkholder, 2000). Для ионов ам-
мония диапазон концентраций в морской и поро-
вой водах составляет 0–3.2 и 1–180 мкмоль/л. Эти
значения сравнимы с результатами, полученны-
ми нами как для морской воды (табл. 2), так и для
поровой воды (рис. 5, 6). Из полученных нами
концентраций неорганических форм биогенных
веществ и общих форм растворенного фосфора и
азота (табл. 2, рис. 2), а также глубины фотиче-
ского слоя, следует, что лимитирующим фактором
фотосинтеза исследуемых акваторий является вто-
ричное звено пищевой цепи. Оценка эвтрофного
статуса мелководных бассейнов, содержащих мор-
ские травы, является сложной задачей и не может
быть установлена посредством прямых измерений

концентраций биогенных веществ (Burkholder et al.,
2007). В этом случае используется косвенный
признак – увеличение доли фитопланктона в
первичной продукции в сравнении с зостерой
(Burkholder et al., 2007; Ralph et al., 2006). На рис. 3
показаны высокие концентрации хлорофилла в
исследуемых бассейнах. Подводным фотографи-
рованием установлено существенное покрытие
листьев зостеры охристыми нитями диатомей
(эпифитон). Эти факты, а также высокая мут-
ность биологического происхождения исследуе-
мых бассейнов в условиях малых полусуточных
приливов, 20–50 см (Супранович, Якунин, 1976),
указывают на то, что заросли зостеры в бухтах Во-
евода и Новгородская находятся в стадии дегра-
дации, а в зал. Угловой зостера практически ис-
чезла. Основная причина этого – человеческая
деятельность. По нашим оценкам, не менее 50%
акватории б. Воевода занято аквакультурой (раз-
ведение мидии, гребешка, трепангов, устриц).
Также ведется добыча лечебной грязи. В б. Нов-
городской проводится разведение трепанга, гре-
бешка и мидии (Гаврилова, Кондратьева, 2018).
На наш взгляд, для исследуемых бухт существует
вероятность повторения судьбы зал. Угловой, в
котором подводным фотографированием не бы-
ли установлены луга морских трав, хотя в 1980 г.
они были в северной и, частично, центральной ча-
стях залива (Тищенко и др., 2021). Основная причи-
на деградации экосистемы зал. Угловой – эвтрофи-
кация. Эвтрофикация обусловлена ослаблением
водообмена между Амурским заливом и зал. Угло-
вой в результате строительства в южной части зали-
ва дюкера для канализационных стоков и низко-
водного моста на полуостров Де-Фриз. Вторая при-
чина – усиление стока канализационных вод в
связи с развитием жилищного строительства на се-
верном побережье залива (Тищенко и др., 2021).

ВЫВОДЫ

На основе данных о концентрациях биоген-
ных веществ в придонной и поровой водах рас-
считаны потоки биогенных веществ на границе
раздела вода–дно на шести станциях в трех мел-
ководных бассейнах зал. Петра Великого: б. Вое-
вода, б. Новгородская, зал. Угловой, осадки кото-
рых содержат высокие концентрации ОУ. Найде-
но, что потоки биогенных веществ из донных
осадков в морскую воду, оцененные с учетом био-
турбации, примерно на порядок больше потоков,
рассчитанных по закону Фика. Установлено, что
самые высокие концентрации ОУ – 6.5, 5.5% со-
ответствуют верхним горизонтам донных отложе-
ний, отобранных в местах, покрытых зостерой
морской в бухтах Воевода и Новгородская, соот-
ветственно. Самые высокие потоки на границе
раздела вода–дно получены для станции в б. Нов-
городская, где содержание ОУ в верхнем слое
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осадка составляло 2.8%. Величины годовых пото-
ков биогенных веществ на границе раздела вода-
дно соизмеримы с суммарными годовыми пото-
ками от р. Раздольной и коммунальных стоков г.
Владивостока в Амурский залив, приходящимися
на 1 м2. Зостера морская находится в угнетенном
состоянии в бухтах Воевода и Новгородская и
практически исчезла в зал. Угловой.

Работа была выполнена по инициативе д. г. н.
Петра Николаевича Маккавеева.

Работа была выполнена при финансовой под-
держке грантов РФФИ, № 19-35-50042 ”мол_нр”,
№ 20-05-00381-a.
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ВВЕДЕНИЕ

На Приполярном Урале широко развиты квар-
цевые жилы, формирование которых происходило
на разных этапах геологического развития региона,
в широком возрастном диапазоне. Масштабное
изучение кварцевых жил, метасоматических изме-
нений вмещающих пород и условий их образования
проводилось в связи с определением технологи-
ческих свойств кварца и выявлением в них золо-
то-сульфидной минерализации (Кузнецов, 2012;
Сокерина, 2011 и др.). В то же время, условия об-
разования кварцевых жил с лазулитовой минера-
лизацией до настоящего времени остаются слабо
изученными. Мы предприняли попытку выясне-
ния генезиса таких жил на основе оценки физи-
ко-химических особенностей минералообразова-
ния, установленных при изучении флюидных
включений в кварце и лазулите из жильной мине-
рализации проявления горы Черной, располо-
женного в северной части Желаннинского квар-
цевожильного поля.

Проявление приурочено к зоне крутопадаю-
щего разлома взбросового характера в поле разви-
тия кварцитопесчаников обеизской свиты ниж-

него ордовика. Лазулитсодержащие кварцевые
жилы мощностью до 1 м выявлены в элювиаль-
ных развалах и коренных выходах обеизских
кварцитопесчаников и контролируются многочис-
ленными оперяющими трещинами. Их формиро-
вание связывается с ранней хрусталеносной стади-
ей кварцевожильной минерализации Желаннин-
ского кварцевожильного поля. Кварц в жилах
молочно-белый с участками бесцветного, с парал-
лельно-шестоватой крупнозернистой структурой и
редкими хрусталеносными пустотами, содержит
минеральные включения (Репина, 2016). Наиболее
распространенными минералами являются тур-
малин, лазулит и гематит. Кроме того, присут-
ствуют дистен, хлоритоид, рутил, мусковит, алу-
нит, андалузит, апатит, аугелит, флоренсит и
сванбергит (Литошко, Буканов, 1989; Репина,
2015; Репина, 2016). Лазулит встречается в квар-
цевых жилах, образуя в них рассеянную вкрап-
ленность, гнезда и скопления неправильной фор-
мы. Он имеет ярко выраженный синий цвет, по-
лупрозрачный, местами почти непрозрачный.
Размер зерен и частично ограненных кристаллов
обычно не превышает первых миллиметров, но
есть и более крупные. С.А. Репиной описаны еди-

КРАТКИЕ СООБЩЕНИЯ

EDN: RUPJBZ
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ничные образцы размером в 10 см (Репина, Попо-
ва, 2015). Более подробно с геологическим строе-
нием и минералогическими особенностями про-
явления можно ознакомиться в работах (Ефанова
и др., 2004; Литошко, Буканов, 1989; Никулова и
др., 2003; Репина, Попова, 2015; Репина, 2016).

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ

Изучение флюидных включений в кварце про-
ведено в Институте геологии ФИЦ Коми НЦ УрО
РАН в полированных пластинах методами гомо-
генизации и криометрии с использованием тер-
мо-криостолика THMSG600 фирмы Linkam. По-
грешность измерений ±0.5°С. Соленость раство-
ров во включениях измерялась по температуре
плавления льда (Bodnar, Vityk, 1996). Солевой со-
став включений определялся по температуре эв-
тектики водно-солевой системы (Борисенко,
1977). Газовый состав индивидуальных включе-
ний изучался на высокоразрешающем раманов-
ском спектрометре LabRam HR800 (Horiba Jobin
Yvon) при комнатной температуре. Для регистра-
ции спектров применялась решетка спектрометра
600 ш/мм, размер конфокального отверстия со-
ставлял 300 и 500 мкм, щель – 100 мкм, мощность

возбуждающего излучения He-Ne лазера (длина
волны 632.8 нм) – 20 мВт, Ar+ лазера – 120 мВт
(514.5 нм). Содержания газов подсчитывались по
методике (Burke, 2001).

РЕЗУЛЬТАТЫ ИССЛЕДОВАНИЯ

Для определения условий минералообразова-
ния нами изучены первичные и первично-вторич-
ные включения в лазулите и кварце. К первичным
отнесены те, которые встречаются поодиночке или
небольшими группами, к первично-вторичным – в
мелких трещинах, не выходящих за пределы инди-
видов. За температуру минералообразования услов-
но принята температура гомогенизации флюидных
включений, которая является минимально возмож-
ной температурой минералообразования. Для
определения истинной температуры минерало-
образования необходимо ввести поправку на дав-
ление. Так для кварца месторождения Желанное,
которое расположено в непосредственной близо-
сти и, вероятно, образовано при близких темпе-
ратурах и давлениях, эта поправка не превышает
15°С (Козлов, 1998).

В лазулите изучены первичные включения
(рис. 1а). Они содержат 5–10 об. % газовой фазы.

Рис. 1. Типичные первичные флюидные включения в: а – лазулите; б, в – крупнозернистом кварце; г – на границе
кварца и турмалина.

(a) (б)

(в) (г)

15 мкм 15 мкм

20 мкм10 мкм
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Температура гомогенизации составляет 155–220°С.
Плавление эвтектики происходит при –31…–40°С,
что может свидетельствовать о присутствии в
жидкой фазе солей магния, натрия и железа, со-
леность меняется от 12.5 до 15.0 мас. % NaClэкв.
Включения имеют разнообразную форму, иногда
с элементами огранки, размер включений не пре-
вышает 30 мкм. При охлаждении гетерогенизация
газовой фазы не наблюдается (это касается и ниже
описанных включений). Вместе с лазулитом прак-
тически всегда встречается гематит, что, вероятно,
вызвано близостью условий их образования.

В крупнозернистом кварце изучены первич-
ные и первично-вторичные включения. Первич-
ные включения содержат 5–10 об. % газовой фазы
(рис. 1б, 1в) и характеризуются температурой го-
могенизации 204–235°С. Плавление эвтектики
наблюдается при температурах –31…–40°С, что
может свидетельствовать о присутствии в жидкой
фазе солей магния, натрия и железа. Соленость
меняется от 11.0 до 15.7 мас. % NaClэкв. Форма
включений разнообразная, иногда с элементами

огранки, размер включений не превышает 30 мкм.
Встречены единичные включения, содержащее до
25 об. % газовой фазы с температурой гомогениза-
ции до 393°С, соленостью до 17.7 мас. % NaClэкв и
температурой эвтектики –44, –52°С.

Первично-вторичные включения в крупно-
зернистом кварце содержат 5–10 об. % газовой
фазы, температура гомогенизации равна 147–
182°С. Температура эвтектики колеблется от –31
до –39°С, что характерно для водных растворов
солей магния, натрия и железа. Соленость меня-
ется от 10.7 до 15.7 мас. % NaClэкв. Форма включе-
ний разнообразная, иногда с элементами огран-
ки, размер включений не превышает 30 мкм.

Кварц иногда содержит тонкие игольчатые
кристаллы турмалина. В самом турмалине види-
мые флюидные включения нами не обнаружены.
Но на границе кварц-турмалин нами встречено
единичное флюидное включение (рис. 1 г), кото-
рое содержит 5–10 об. % газовой фазы и гомоге-
низируется при температуре около 130–140°С.
Плавление эвтектики в нем наблюдается при тем-
пературе –23°С, что, вероятно, свидетельствует о
присутствии в составе жидкой фазы хлорида на-
трия. Соленость раствора равна 12.8 мас. % NaClэкв.

Методом рамановской спектроскопии уста-
новлено, что газовый состав флюидных включе-
ний в лазулите и кварце весьма схож и состоит из
углекислого газа и азота приблизительно в рав-
ных пропорциях с незначительными вариациями
(табл. 1, рис. 2).

ОБСУЖДЕНИЕ 
ПОЛУЧЕННЫХ РЕЗУЛЬТАТОВ

Сопоставление результатов изучения флюид-
ных включений в лазулите и кварце выявило их

Таблица 1. Состав газов в флюидных включениях

№
СO2 N2

№
СO2 N2

мол. % мол. %

В лазулите В кварце
1 37.9 62.1 7 47.0 53.0
2 63.8 36.2 8 51.4 48.6
3 40.9 59.1 9 45.1 54.9
4 54.8 45.2 На границе кварц–турмалин
5 48.9 51.1 10 57.7 42.3
6 50.6 49.4

Рис. 2. Типичные рамановские спектры газовой фазы флюидных включений в лазулите и кварце.
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схожесть. Гомогенизация основной массы пер-
вичных включений в лазулите происходит при
155–220°С, в кварце 204–235°С, соленость меняется
в пределах 12.5–15.0 и 11.0–15.7 мас. % NaClэкв соот-
ветственно (рис. 3а). Температура эвтектики вод-
но-солевого раствора в обоих случаях обычно изме-
няется в пределах –31…–40°С (рис. 3б), что свиде-
тельствует о присутствии в минералообразующем
флюиде солей магния, натрия и железа.

Газовый состав минералообразующего флюи-
да также практически постоянен и представлен
углекислым газом и азотом приблизительно в
равных количествах (табл. 1). Все перечисленные
факторы и наличие участков индукционных по-
верхностей совместного роста минералов (Репи-
на, Попова, 2015) доказывают, что формирование
кварцевой и лазулитовой минерализаций проис-
ходило близкоодновременно из одного флюида.
Температура гомогенизации первичных включе-
ний в кварце немного выше, чем в лазулите, это
связано с его более ранним началом кристаллиза-
ции при более высоких температурах.

Вариации температур эвтектик (–31…–40°С)
являются следствием неоднородности солевого
состава в сингенетичных включениях и, скорее
всего, связаны с образованием в условиях колеб-
лющихся концентраций минералообразующих
флюидов.

Лазулит в жилах обычно встречается с гемати-
том, что, вероятно, свидетельствует о близких
условиях образования.

Присутствие единичных первичных включе-
ний с более высокой соленостью, температурой
гомогенизации и отличающиеся по составу рас-
творенных солей в жидкой фазе может указывать
на существование реликтов более ранней генера-
ции кварца. Наличие большого количества рас-

шнурованных включений свидетельствует о пре-
образовании кварцевых жил.

Источником вещества для образования лазу-
лит-гематитовой минерализации могли быть как
вмещающие породы, так и глубинные растворы.
Высокая тектоническая нарушенность данного
района сделала его весьма проницаемым для гид-
ротермальных флюидов различного происхожде-
ния. Фосфор и другие компоненты могли поступать
из отложений алькесвожской толщи, сложенной
переотложенными продуктами кембрийской коры
выветривания по вендским базальтоидам. В эту
толщу железо и фосфор, вероятнее всего, попали
при размыве фосфатоносных кор выветривания
по подстилающим базитам саблегорской свиты
позднерифейско-ранневендского возраста. Да-
лее, при метаморфизме, фосфорсодержащие гид-
роокислы железа могли образовать лазулит-гема-
титовую минерализацию (Юдович и др., 2002).

Изотопные исследования флюидных включе-
ний кристаллов горного хрусталя месторождения
Желанного, расположенного в 5 км к югу от опи-
сываемого проявления, выявили повышенные
содержания радиогенных аргона и гелия, источ-
ником которых считаются породы протерозойско-
го возраста (Козлов и др., 1998). Предположение о
существовании глубинного источника вещества со-
гласуется, также с данными (Никулова и др., 2003),
полученными при изучении сванбергитовой мине-
рализации в обеизских песчаниках, которые вме-
щают изученные нами кварцевые жилы.

Как было показано выше, газовый состав
флюидных включений в жильном кварце и лазу-
лите характеризуется высоким содержанием азо-
та (около 50 мол. %). К сожалению, в литературе
очень мало данных по газовому составу флюид-
ных включений в лазулите других регионов. Так,
например, гималайские лазулиты содержат в ос-

Рис. 3. а – Соотношение между температурой гомогенизации и соленостью жидкой фазы флюидных включений; б – со-
отношение между температурой эвтектики и соленостью жидкой фазы флюидных включений: 1 – первичные включе-
ния в лазулите; 2 – первичные включения в крупнозернистом кварце; 3 – первично-вторичные включения в крупнозер-
нистом кварце; 4 – включение на границе кварц-турмалин.
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новном углекислый газ (Chauhan et al., 2019). Све-
дений не достаточно для выводов, но, возможно,
углекислотно-азотный состав, в близких пропор-
циях, является характерной особенностью лазу-
литов данного проявления.

По температурам гомогенизации флюидных
включений лазулит и кварц похожи на жильный
кварц месторождения Желанное (Сокерина, Ша-
нина, 2001; и др.), что подтверждает предположе-
ние об их близкоодновременном образовании
(Репина, Попова 2015; и др.).

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Кварц-лазулитовая минерализация формиро-

валась при температурах близких 155–235°С из
флюида, содержащего соли магния, натрия и же-
леза в условиях колеблющихся концентраций ми-
нералообразующего флюида, который был обога-
щен углекислым газом и азотом.
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