
СОДЕРЖАНИЕ

Том 66, номер 9, 2021

Перитектическая реакция оливина при 6 ГПа в cистеме 
оливин–жадеит–диопсид–гранат–(С–О–H) как ключевой механизм
эволюции магматизма верхней мантии

Ю. А. Литвин, А. В. Кузюра 771
Состав летучих компонентов, захваченных алмазами при росте 
в металл-углерод-силикатной системе при высоком давлении и температуре

А. А. Томиленко, А. А. Чепуров, В. М. Сонин, Т. А. Бульбак,
А. М. Логвинова, Е. И. Жимулев, Т. Ю. Тимина, А. И. Чепуров 799

Термодинамический анализ реакций CO2-флюида с гранатами и клинопироксенами
при 3–6 ГПа

Ю. Г. Виноградова, А. Ф. Шацкий, К. Д. Литасов 811
Геохимические особенности и условия накопления марганценосных отложений 
комплексного (Fe–Mn и BaSO4–Pb) месторождения Ушкатын-III, 
Центральный Казахстан

А. И. Брусницын, Е. Н. Перова, О. С. Верещагин, М. Н. Ветрова 818
Химический состав компонентов окружающей среды района Белозиминского 
Ta–Nb месторождения (Восточный Саян, Иркутская область)

П. В. Кузнецов, В. И. Гребенщикова 851
Неравновесный уран (234U/238U) водных объектов и климатические вариации: 
океанический резервуар

И. В. Токарев, Е. Ю. Яковлев, С. Б. Зыков, И. А. Зимина 857



 



ГЕОХИМИЯ, 2021, том 66, № 9, с. 771–798

771

ПЕРИТЕКТИЧЕСКАЯ РЕАКЦИЯ ОЛИВИНА ПРИ 6 ГПа В CИСТЕМЕ 
ОЛИВИН–ЖАДЕИТ–ДИОПСИД–ГРАНАТ–(С–О–H) КАК КЛЮЧЕВОЙ 

МЕХАНИЗМ ЭВОЛЮЦИИ МАГМАТИЗМА ВЕРХНЕЙ МАНТИИ1

© 2021 г.   Ю. А. Литвинa, *, А. В. Кузюраa

aИнститут экспериментальной минералогии им. Д.С. Коржинского РАН, 
ул. Академ. Осипьяна, 4, Черноголовка, Московская обл., 142432 Россия

*e-mail: litvin@iem.ac.ru
Поступила в редакцию 10.09.2020 г.

После доработки 11.01.2021 г.
Принята к публикации 08.03.2021 г.

Фазовые отношения при плавлении системы оливин–жадеит–диопсид–гранат–(С–О–H-флюид),
отмеченные метасоматической СО2-карбонатизацией силикатов и растворением Н2О в силикат-
карбонатных расплавах, исследованы в физико-химическом эксперименте при 6 ГПа (условия
верхней мантии). Установлено влияние (С–O–H)-флюида (содержание 5.0 мас. % с эквимолеку-
лярными количествами Н2О и СО2) на состав и температуру квазинонвариантной перитектической
реакции оливина и жадеит-содержащего расплава с образованием граната. Эта реакция является
главным элементом структуры ликвидуса силикат-флюидных магматических и силикат-карбонат-
углерод-флюидных алмазообразующих систем. Это обусловлено тем, что этой реакцией контроли-
руются завершающие эпизоды фракционной ультрабазит-базитовой эволюции магматических и
алмазообразующих расплавов верхней мантии. Режим фракционной кристаллизации способствует
возрастанию концентрации жадеитового и водно-флюидного компонентов в остаточных силикат-
флюидных и силикат-карбонат-флюидных расплавах, чем определяется последовательное измене-
ние общего состава данных систем. Значимость жадеитового компонента в общем составе много-
компонентной магматической системы изменяется с его фракционным накоплением от примесно-
го в ультрабазитовых перидотитах до главного системообразующего в базитовых эклогитах. По экс-
периментальным данным перитектическая реакция оливина сохраняет свое первостепенное
значение, так как (С–О–H)-флюидные компоненты не вносят радикальные качественные измене-
ния в фазовые отношения при плавлении ультрабазит-базитовой системы оливин–жадеит–диоп-
сид–гранат–(С–О–H-флюид) при 6 ГПа. Вместе с тем их участие в составе системы приводит к ко-
личественным топологическим изменениям параметров ее ликвидусной структуры – понижению
температур солидусной и ликвидусной границ, соответственно, на 120 и ~60–80°С, а также смеще-
нию состава перитектической реакции оливина с возрастанием концентрации оливин-содержаще-
го компонента на ~10 мас. %. Значение перитектической реакции оливина обсуждено в контексте
общего сценария процессов ультрабазит-базитовой эволюции верхнемантийного магматизма и ге-
незиса алмаза, при этом учитывается роль перитектической реакции ортопироксена на ее ранних
ультрабазитовых этапах.

Ключевые слова: верхнемантийный магматизм, алмазообразующие расплавы, ультрабазит-базито-
вая эволюция, система оливин–жадеит–диопсид–гранат–(С–O–Н-флюид), перитектическая ре-
акция оливина, роль флюида, фракционная кристаллизация, физико-химический эксперимент,
высокие давления и температуры
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ВВЕДЕНИЕ

Физико-геохимические механизмы и законо-
мерности эволюции магматических и алмазооб-
разующих процессов верхней мантии заложены в
строении ликвидуса их многокомпонентных си-

стем. Экспериментальные исследования фазовых
отношений при плавлении способны раскрыть
ликвидусные структуры силикатных магматиче-
ских систем верхней мантии, если главные ком-
поненты породообразующих минералов предста-
вительно воспроизведены в их граничных соста-
вах. В данном случае, дифференцированные
коренные породы верхней мантии, ксенолиты
которых в кимберлитах доступны для аналитиче-
ских исследований, являются необходимым источ-

1 Данная статья и две последующие работы (Томиленко с
соавторами и Виноградовой с соавторами) завершают спе-
циальный выпуск “Геохимия мантии Земли: эксперимент
и природные данные” (номер 8, 2021).
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ником информации. Преимущественно ультраба-
зитовые оливин-содержащие перидотит-пироксе-
нитовые породы (в основном, гранатовые дуниты,
гарцбургиты, верлиты и лерцолиты) и менее 6%
пироксенитов (гранат-оливиновых и гранатовых
ортопироксенитов, вебстеритов и клинопироксе-
нитов) транспортированы кимберлитовыми маг-
мами из верхней мантии в трубки взрыва сов-
местно с базитовыми кремнезем-насыщенными
биминеральными омфацит-гранатовыми эклоги-
тами, кианит-коэситовыми и коэсит-ортопирок-
сеновыми эклогитами, а также гроспидитами
(Бобриевич и др., 1960; MacGregor, Carter, 1970;
Mathias et al., 1970; Соболев, 1970; Smith, Hatton,
1977; Dawson, 1980). В целом, ультрабазитовые пе-
ридотит-пироксенитовые породы среди ксеноли-
тов, перемещенных кимберлитовыми магмами из
верхней мантии в земную кору, являются более
многочисленными (до 95%) по сравнению с бази-
товыми эклогит-гроспидитовыми породами (око-
ло 5%). Это позволило рассматривать совокуп-
ность ксенолитов в кимберлитах как свидетель-
ство преимущественно перидотитового состава
верхней мантии (Ringwood, 1975), тогда как экло-
гиты отнесены к достаточно распространенным,
но количественно подчиненным породам. Вместе
с тем повсеместное сосуществование ксенолитов
перидотитов и эклогитов в кимберлитах показа-
тельно в отношении возможной ультрабазит-ба-
зитовой магматической эволюции коренного ве-
щества верхней мантии.

Граничные составы алмазообразующих сили-
кат-карбонатных систем определяются по герме-
тическим минеральным включениям в алмазах,
при этом минералы включений отнесены к
ультрабазитовому перидотит-пироксенитовому и
базитовому эклогит-гроспидитовому парагенези-
сам (Соболев, 1970; Prinz et al., 1975). К этим па-
рагенезисам принадлежат также породообразую-
щие минералы относительно немногочисленных
ксенолитов алмазоносных перидотитов, пирок-
сенитов, эклогитов и гроспидитов, обнаруживае-
мых совместно с коренными породами верхней
мантии в кимберлитах (Бобриевич и др., 1969;
Соболев и др., 1969, 1976, 2009; Reid et al., 1976;
Rickwood, Mathias, 1970; Aulbach et al., 2011; По-
хиленко и др., 2014; Специус и др., 2015; Логвино-
ва и др., 2015). Алмазы с парагенными минераль-
ными включениями, как и алмазоносные поро-
ды, образованы в локализованных глубинных
очагах материнских силикат-карбонат-углеродных
расплавов в соответствии с мантийно-карбонатито-
вой теорией генезиса алмазов (Литвин и др., 2016,
2020; Litvin, 2017). При этом вмещающими для ал-
мазообразующих очагов являются дифференциро-
ванные породы верхней мантии. В этой ситуации
стал возможным вынос восходящими кимберлито-
выми магмами содержимого разрушенных ими ал-
мазообразующих очагов вместе с вмещающими ко-
ренными породами верхней мантии к поверхности

земной коры. Вместе с тем обосновано, что на ран-
ней стадии формирования силикат-карбонат-угле-
родных алмазообразующих расплавов в их соста-
вы было вовлечено коренное силикатное вещество
верхней мантии. Таким образом, минеральные
включения в алмазах находятся в генетической
связи с коренными минералами мантии и пред-
ставляют собой их модальные аналоги. Немало-
важно, что, подобно коренным породам верхней
мантии, минеральные включения в алмазах и
минералы алмазоносных пород также свиде-
тельствуют о возможной ультрабазит-базитовой
эволюции их материнских силикат-карбонат-
углеродных расплавов.

Аналитические исследования ксенолитов по-
род верхней мантии в отношении взаимосвязан-
ных концентрационных изменений компонентов
системы MgO–(FeO + Fe2O3 + TiO2)–Al2O3 (Ма-
ракушев, 1984) установили постепенные перехо-
ды между составами ультрабазитовых и базито-
вых пород (рис. 1), что косвенно свидетельствует
о возможном едином эволюционном развитии
мантийного магматического процесса. Отмечено
также постепенное изменение взаимосогласо-
ванного распределения железистости между кли-
нопироксенами/омфацитами и гранатами вклю-
чений перидотитового и эклогитового парагене-
зисов в алмазах (также с учетом данных для
алмазоносных эклогитов) (Соболев, 1970). Эти
соотношения позволяют предположить, что за-
кономерности ультрабазит-базитовой эволюции
алмазообразующих силикат-карбонат-углеродных
расплавов определяются ведущей ролью их сили-
катной составляющей в формировании ликви-
дусной структуры гетерогенных ростовых распла-
вов алмазов и ассоциированных фаз.

Возможность ультрабазит-базитовой эволю-
ции верхне-мантийных магм и происхождения эк-
логитов как дериватов ультрабазитовых перидоти-
тов интенсивно исследовалось прежде (O’Hara, Yo-
der, 1967). Однако эволюционный механизм не
мог быть раскрытым в отсутствие понимания, как
могут исчезнуть оливин и ортопироксен из ассо-
циации минералов гранатового лерцолита, чтобы
оставались только клинопироксен и гранат как
основа эклогитовых пород (Yoder, 1976). В даль-
нейшем экспериментальные физико-химические
исследования многокомпонентных многофазо-
вых систем верхней мантии поволили раскрыть
перитектические реакции ортопироксена и рас-
плава с образованием клинопироксена (Литвин,
1991; Litvin, 2017), а также оливина и жадеит-со-
держащего расплава с образованием граната
[Литвин и др., 2016, 2019, 2020] как главные меха-
низмы ультрабазит-базитовой эволюции верхне-
мантийных магм и алмазообразующих расплавов.
Перитектическая реакция ортопироксена являет-
ся определяющим физико-химическим механиз-
мом на стадии фракционной ультрабазитовой
эволюции магматических и алмазообразующих
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расплавов. Эта реакция создает также возможно-
сти для формирования ультрабазитовых оливин-
нормативных эклогитов, которые, тем не менее,
обнаруживаются в единичных случаях (O’Hara,
1968), в том числе и как ассоциированные минера-
лы включений в алмазах (Wang, 1998). Вместе с тем,
важная роль перитектической реакции оливина со-
стоит в создании ключевого эпизода фракционной
ультрабазит-базитой эволюции магматических и
алмазообразующих расплавов верхней мантии,
включая генезис базитовых кремнезем-норма-
тивных эклогитов и гроспидитов, вплоть до коэ-
сит-содержащих разновидностей (Литвин и др.,
2020). При этом, обе задачи эволюционного пере-
хода для составов ультрабазитовых перидотитов
как к ультрабазитовым, так и базитовым эклоги-
там нерешаемы на основе равновесных физико-
химических систем.

Состав ультрабазит-базитовой системы верхней
мантии как единого физико-геохимического объек-
та представлен на рис. 2 в виде координатного осто-
ва комплексной диаграммы составов многокомпо-
нентной многофазовой системы оливин (Ol)–ом-
фацит/клинопироксен (Omph/Cpx)–корунд (Crn)–
коэсит (Coe) ± (C–O–H) (Литвин, 1991; Litvin,
2017). Диаграмма-комплекс состоит из простей-
ших диаграмм-симплексов, в числе которых два
ультрабазитовых: перидотит-пироксенитовый Ol–
ортопироксен (Opx)–Cpx–гранат (Grt) и оливин-
эклогитовый Ol–Crn–Cpх–Grt, а также три базито-
вых эклогитовых: Crn – кианит (Ky)–Omph–Grt,
Ky–Coe–Omph–Grt и Coe–Opx–Omph–Grt. Дан-
ный координатный остов сохраняется и при уча-

стии в веществе верхней мантии (C–O–H)-лету-
чих компонентов с содержаниями, по меньшей
мере, менее 5.0 мас. %. При этом место погра-
ничного раздела между симплексами с ультраба-
зитовыми и базитовыми составами занимает си-
стема Opx-Omph/Cpx–Crn ± (C–O–H).

Равновесная структура ликвидуса комплекс-
ной диаграммы составов системы оливин Ol–ом-
фацит/клинопироксен Omph/Cpx–корунд Crn–ко-
эсит Coe, объединяющая структуры ликвидусов
ультрабазитовых и базитовых симплексов, пред-
ставлена на рис 3. Наиболее важным элементом
равновесного ликвидуса в отношении механиз-
ма ультрабазит-базитовой эволюции является пе-
ритектическая точка (P1) L + Ol + Opx + Cpx + Grt
из-за реакционного исчезновения в ней ортопи-
роксена (перидотит-пироксенитовый симплекс А).
Перитектическая точка P1 сопряжена посред-
ством регрессивной моновариантной котектики
L + Ol + Cpx + Grt с эвтектической точкой Е1 (L +
+ Ol + Cpx + Grt + Crn) смежного ультрабазитово-
го оливин-корунд-эклогитового симплекса (В).
Однако эволюционные изменений общего соста-
ва равновесной системы ограничены пределами
единственного симплекса, т.е. равновесное пере-
мещение фигуративной точки любого исходного
состава от ортопироксеновой перитектики сим-
плекса A вдоль регрессивной котектики L + Ol +
+ Cpx + Grt до оливин-эклогитовой эвтектики
симплекса В невозможно (своеобразный равно-
весный физико-химический барьер). Перитекти-
ческая точка P1 (L + Ol + Opx + Cpx + Grt), в которой
исчезает ортопироксен, ультрабазитового симплек-

Рис. 1. Петрохимические отношения ультрабазитовых и базитовых пород верхней мантии по составам системы MgO–
(FeO + Fe2O3 + TiO2)–Al2O3 (Маракушев, 1984). Светлые значки для Mg–Al-пород: кружки – гранатовые дуниты и
перидотиты, треугольники – гранатовые пироксениты, квадраты – биминеральные и кианитовые эклогиты. Черные
значки для Fe–Ti-пород: кружки – флогопит-ильменитовые перидотиты, треугольники – флогопит-ильменитовые
пироксениты, квадраты – рутиловые эклогиты.

FeO + Fe2O3 + TiO2

MgO
мас. %

Al2O320 40 60 80
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са А также сопряжена посредством моновариант-
ной котектики L + Opx + Omph/Cpx + Grt с перитек-
тической точкой Р2 (L + Coe + Opx + Omph + Grt)
смежного базитового коэсит-ортопироксен-эк-
логитового симплекса Е. Однако в плоскости по-
граничной системы Opx-Omph/Cpx–Grt монова-
риантная котектика имеет высокотемпературный
термальный максимум, известный как “эклоги-
товый барьер” (O’Hara, 1968). Это делает данное
направление невозможным для ультрабазит-ба-
зитовой эволюции (к тому же, это препятствие
совмещено с равновесным физико-химическим
барьером на границе двух симплексов А и Е).
Между тем, примечательно, что ультрабазитовые
оливиновые эклогиты редки, тогда как базитовые
кремнезем-насыщенные распространены повсе-
местно, что свидетельствует о преимущественном
значении сценария ультрабазит-базитовой эволю-
ции магматизма в условиях верхней мантии.

Показательно, что в равновесной структуре
ликвидуса ультрабазит-базитовой системы оливин
(Ol)–омфацит/клинопироксен (Omph/Cpx)–ко-
рунд (Crn)–коэсит (Coe) ± (С–О–Н) перитекти-
ческая реакция оливина отсутствует вообще, что
делает невозможным ультрабазит-базитовую эво-
люцию в этих условиях. Между тем, эксперимен-
тальное открытие реакционного взаимодействия
форстерита и жадеита при давлении более 4.5 ГПа с

образованием пиропа в системах форстерит (Fo)–
жадеит (Jd), энстатит (En)–нефелин (Ne) и форсте-
рит–жадеит–диопсид (Di) (Gasparik, Litvin, 1997;
Литвин и др., 2000) инициировало интерес к экс-
периментальным исследованиям фазовых отно-
шений при плавлении ультрабазит-базитовой си-
стемы оливин–жадеит–диопсид–гранат, в гра-
ничных составах которой повышено содержание
жадеитового компонента (Литвин и др., 2019; Lit-
vin et al., 2020). Это согласуется с аналитическими
исследованиями составов природных минералов,
которые показывают, что содержание Na2O в кли-
нопироксенах ультрабазитовых перидотитов и пи-
роксенитов варьирует в пределах 1.5–4.5 мас. %, но
существенно возрастает в омфацитах эклогитов
(2.5–6.5 мас. %) и гроспидитов (4.5–9.9 мас. %)
(Dawson, 1980). Еще выше содержание Na2O в па-
рагенных включениях омфацита в алмазах (6.4–
10.7 мас. %) (Соболев, 1974). Это свидетельствует
о значительном росте концентрации жадеитового
компонента в ультрабазит-базитовой системе и
его превращении из примесного компонента в
клинопироксенах перидотитов в главный систе-
мообразующий компонент базитовых омфаци-
тов. Такое существенное накопление жадеитово-
го компонента может происходить в режиме
фракционной кристаллизации, в результате чего
формируется новый критически важный сим-
плекс системы Ol–Jd–Di–Grt, который отсут-
ствует в равновесной диаграмме (рис. 2 и 3). По
существу, данный симплекс возникает в услови-
ях фракционной кристаллизации в результате
трансформации тройной пограничной ультраба-
зитовой системы Ol–Cpx–Grt в самостоятельный
симплекс Ol–Cpx–Omph–Grt (в рамках системы
Ol–Jd–Di–Grt), преобразуя при этом равновес-
ный координатный остов в фракционный. Ис-
следование при 6 ГПа фазовых отношений при
плавлении системы Ol–Jd–Di–Grt (рис. 4) позво-
лило раскрыть перитектическую реакцию оливи-
на и жадеит-содержащего расплава с образовани-
ем граната, которая определяет структуру ликви-
дуса данной системы как “физико-химического
мостика” между ультрабазитовыми и базитовыми
составами верхней мантии (Литвин и др., 2019).
Таким образом, реализация всего физико-геохи-
мического сценария эволюции мантийного маг-
матизма на основе перитектических реакций ор-
топироксена и оливина осуществима только в
условиях фракционной кристаллизации.

Первостепенное значение перитектической
реакции оливина состоит в том, что с ее участием
создается ключевой механизм магматизма верх-
ней мантии, обеспечивающий фракционную эво-
люцию коренных магматических систем от
ультрабазитовых к базитовым составам и, соот-
ветственно, генезис серий коренных перидотит-
пироксенитовых и эклогит-гроспидитовых пород
в едином магматическом цикле.

Рис. 2. Координатный остов диаграммы-комплекса
составов многокомпонентной многофазовой систе-
мы верхней оливин Ol–(омфацит Omph ↔ клинопи-
роксен Cpx}–корунд Crn–коэсит Coe ± (С–О–Н)-ле-
тучие (в равновесных условиях) и их элементарные
симплексы – ультрабазитовые: (A) перидотит-пирок-
сенитовый Ol–Opx–Cpx–Grt, (B) оливин-корунд-эк-
логитовый Ol–Crn–Cpx–Grt; базитовые: (C) корунд-
кианит-эклогитовый Crn–Ky–Omph–Grt, (D) кианит-
коэсит-эклогитовый Ky–Coe–Omph–Grt; (E) коэсит-
ортопироксен-эклогитовый Coe–Opx–Omph–Grt.
Внутренняя плоскость Opx–(Omph ↔ Cpx)–Grt диа-
граммы-комплекса представляет пограничный раздел
между ультрабазитовыми и базитовыми составами.
Координатный остов также приложим к равновесной
системе Ol–(Omph ↔ Cpx)–Crn–Coe–(С–О–H).

Omph/Cpx

±(C–O–H)

Opx
Ol

Ky

Crn

A
B

C

D
E

Grt

Coe



ГЕОХИМИЯ  том 66  № 9  2021

ПЕРИТЕКТИЧЕСКАЯ РЕАКЦИЯ ОЛИВИНА ПРИ 6 ГПа 775

В процессах фракционной кристаллизации
активизируются механизмы межфазового мине-
рал–расплав распределения примесных компо-
нентов, чем обусловлено постепенное возраста-
ние их концентраций в определенных минералах
и остаточных расплавах. Так, Na–Al-жадеито-
вый, а также Fe–Al-альмандиновый и Са–Al-
гроссуляровый компоненты, которые являются
примесными, соответственно, в клинопироксе-
нах и гранатах перидотитов, способны распреде-
ляться в остаточные расплавы и кристаллизующие-
ся минералы-хозяева. Повышение их концен-
траций на стадии фракционной ультрабазитовой
эволюции согласуется с минералогическими на-
блюдениями (MacGregor, Carter, 1970; Соболев,
1974); этому способствует и фракционное удале-

ние оливина на ультрабазитовой стадии остаточ-
ных расплавов. На стадии фракционной базито-
вой эволюции жадеитовый, альмандиновый и
гроссуляровый компоненты входят в число глав-
ных в составах, соответственно, омфацитов и гра-
натов эклогитовых и гроспидитовых пород.

В условиях фракционной кристаллизации мож-
но также ожидать накопление (С–О–Н)-летучих
компонентов в остаточных расплавах, поскольку
их растворимость в твердых минеральных фазах
пренебрежимо мала в данном случае. В связи с
этим, представляет интерес особенности пери-
тектической реакции оливина, как ключевого ме-
ханизма ультрабазит-базитовой магматической
эволюции верхней мантии, в среде с (С–О–H)-
флюидом. В РТ-условиях верхней мантии мно-

Рис. 3. Единое равновесное строение ликвидуса ультрабазит-базитовой системы верхней мантии Ol–Cpx/Omph–Crn–Coe
в проекции из вершины Cpx но изотермическое горизонтальное сечение Ol, Cpx–Crn, Cpx/Omph–Coe, Omph; верти-
кальная линия Cpx–Grt, пронизывающая сечение тетраэдра, обозначена маленьким кружком с центральной точкой
внутри. Подобное равновесное строение ликвидуса свойственно условиям гранат-перидотитовой фации на глубинах
верхней мантии 80–410 км в интервале давлений 3.2–14.0 ГПа (Cоболев, 1974; Stachel et al., 2005), включая алмазооб-
разующие системы. Символы для нонвариантных точек с ультрабазитовыми составами: P1 – перидотит-пироксени-
товая перитектика L + Ol + Opx + Cpx + Grt; E1 – оливин-эклогитовая эвтектика L + Ol + Crn + Cpx + Grt; для базитовых
составов: P2 – коэсит-эклогитовая перитектика L + Coe + Opx + Omph + Grt; E2 – корунд-эклогитовая эвтектика L +
+ Crn + Ky + Omph + Grt; E3 – кианит-эклогитовая эвтектика L + Ky + Coe + Omph + Grt. Нумерация моновариантных
кривых ультрабазитовых симплексов: [A] перидотит-пироксенитового – 1: L + Ol + Opx + Cpx, 2: L + Opx + Cpx + Grt,
3: L + Ol + Cpx + Grt, 4: L + Ol + Opx + Grt (как проекция снизу на точку P1); [B] оливин-эклогитового – 5: L + Ol +
+ Cpx + Grt, 6: L + Ol + Cpx + Crn, 7: L + Crn + Cpx + Grt, 8: L + Ol + Crn + Grt (как проекция снизу на точку E1). Нуме-
рация нонвариантных кривых базитовых симплексов: [C] корунд-эклогитового – 9: L + Crn + Omph + Grt, 10: L + Crn +
+ Ky + Omph, 11: L + Ky + Omph + Grt, 12: L + Crn + Ky + Grt (как проекция снизу на точку E2); [D] кианит-эклоги-
тового – 13: L + Ky + Omph + Grt, 14: L + Ky + Coe + Omph, 15: L + Coe + Omph + Grt, 16: L + Coe + Ky + Grt (как
проекция снизу на точку E3); [E] коэсит-эклогитового – 17: L + Coe + Omph + Grt, 18: L + Coe + Opx + Omph, 19: L +
+ Opx + Omph + Grt, 20: L + Coe + Opx + Grt (как проекция снизу на точку P2). Стрелками показаны направления по-
нижения температуры вдоль моновариантных кривых. Данная ликвидусная структура также приложима к равновес-
ной системе Ol–Cpx/Omph–Crn–Coe–(С–О–H).

Opx,
Omph/Cpx Ol,

Cpx
Coe,

Omph

Ky,
Ompx

Crn, Omph/Cpx

L, Opx,
OmphL, Coe,

Omph

L, Coe,
Omph

L, Opx,
Cpx L, Ol,

Cpx

L, Ol,
Cpx

L, Cpx,
Grt

L, Cpx,
Grt

L, Crn,
Cpx

L, Omph,
Grt

L, Omph,
Grt

L, Ky,
Omph

L, Ky,
Omph

L, Crn,
Omph

L,
Omph,

Grt

Omph/Cpx-Grt

±(C–O–H)

A
B

1

C

D
E

2 3

4

5

6

7

8

9

10

11

12

13

14

15

16

17 18

19

20

E2

E1

P1P2



776

ГЕОХИМИЯ  том 66  № 9  2021

ЛИТВИН, КУЗЮРА

гокомпонентные составы магматических силикат-
оксидных и алмазообразующих силикат-оксид-
карбонат-углеродных систем включают (С–О–Н)-
летучие соединения, главным образом, воду Н2О и
двуокись углерода СО2. Об этом свидетельствуют
жидкие Н2О и газообразные СО2 фазы, которые
диагносцированы при комнатной температуре в
составе летучих соединений герметических вклю-
чений в минералах коренных магматических по-
род верхней мантии (Green et al., 1987). Это нахо-
дится в соответствии с тем, что вода и двуокись
углерода, как летучие соединения, являются глав-
ными компонентами в составе вулканических га-
зов (Symonds et al., 1994). Как жидкая вода, так и
газообразная СО2 определены как самостоятель-
ные фазы в герметических микровключениях в
алмазах при комнатной температуре (Schrauder,
Navon, 1994; Izraeli et al., 2001). Подобные вклю-
чения особенно характерны для центральных зон
волокнистых кубоидных и “оболочечных” кри-
сталлов алмаза, но относительно редки в моно-
кристаллических алмазах октаэдрического габи-
туса (Томиленко и др., 1997; Zedgenizov et al.,
2004, 2007; Титков и др., 2006; Logvinova et al.,
2008). Как в магматических, так и в алмазообразу-
ющих системах физико-химические реакции во-
ды и двуокиси углерода специфичны. В РТ-усло-
виях плавления вещества верхней мантии вода и
двуокись углерода в свободном состоянии долж-

ны существовать в однофазовом сверхкритиче-
ском флюидном состоянии, при этом они полно-
стью смесимы. Водные компоненты Н2О сверх-
критического флюида С–О–H должны быть
полностью растворены как в силикатных, так и в
силикат-карбонатных расплавах, поскольку вода
неограничено смесима с силикатными расплава-
ми (Ellis, Wyllie, 1979; Keppler, Audetat, 2005) и, ве-
роятно, силикат-карбонатными алмазообразую-
щими расплавами (также полностью смесимыми
между собой) (Litvin, 2017). По эксперименталь-
ным данным (Koziol, Newton, 1998) при давлени-
ях 0.6–2.5 ГПа в ультрабазитовой среде двуокись
углерода реагирует с оливином с образованием
энстатита и магнезита.

Главными задачами настоящей работы явля-
ются:

1. Экспериментальные исследования влия-
ния (С–О–H)-летучих компонентов на фазо-
вые отношения при плавлении системы оли-
вин (Mg,Fe)2SiO4–жадеит NaAlSi2O6–диопсид
CaMgSi2O6–гранат (Mg, Fe, Ca)Al2Si3O12–лету-
чие (С–О–Н) при 6 ГПа с анализом физико-хи-
мических изменений в многокомпонентном ве-
ществе под воздействием (С–О–H)-флюида,
которыми сопровождается перитектическая ре-
акция оливина как ключевой механизм фракци-
онной ультрабазит-базитовой эволюции магма-
тизма верхней мантии.

Рис. 4. Экспериментальные фазовые отношения при плавлении для политермического сечения Ol–Omph ультраба-
зит-базитовой системы верхней мантии Ol–Di–Jd с реакционным Grt при 6 ГПа (Литвин и др., 2019). Примечание:
стартовые Ol = Fo80Fa20 и Omph = Jd62Di38 (мас. %), экспериментальные точки показаны черными точками. Символы:
L – фаза расплава, Ol – оливин, Fo – форстерит Mg2SiO4, Fa – фаялит Fe2SiO4, Cpx – клинопироксен, Omph – омфа-
цит, Jd – жадеит NaAlSi2O6, Di – диопсид CaMgSi2O6, Grt – гранат. P – квазинонвариантная перитектика – L + Ol +
+ Omph + Grt.
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2. Обоснование единого физико-геохимиче-
ского сценария фракционной ультрабазит-бази-
товой эволюции магматизма верхней мантии на
основе перитектических реакций ортопироксена
и оливина по данным минералогии дифференци-
рованных пород верхней мантии, а также экспе-
риментальных исследований фазовых отноше-
ний при плавлении многокомпонентной системы
MgO–FeO–CaO–Na2O–Al2O3–SiO2-(С–О–H) для
ее многофазовых составов Ol–(Cpx/Omph)–Crn–
Coe–(C–O–H).

3. Интерпретация природы генетического па-
раллелеизма в фракционной ультрабазит-базито-
вой эволюции магматических и алмазообразующих
процессов верхней мантии как показательных про-
цессов глобального значения в формировании как
коренных пород мантии Земли, так и очагов-резер-
вуаров материнских расплавов алмазов и генетиче-
ски ассоциированных минеральных фаз среди них.

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЙ
Физико-геохимический эксперимент направ-

лен на решение генетических задач минералогии,
петрологии и геохимии. Объектами исследования
становятся многокомпонентные многофазовые
системы, составы которых приближены к реаль-
ному веществу минералов, пород и компонентов
летучих соединений.

Экспериментальные методы
Стартовыми материалами при эксперимен-

тальном исследовании фазовых отношений при
плавлении системы оливин–жадеит–диопсид–
гранат–(С–О–Н) (=Н2О–СО2) служили смеси
аморфных гелей оливина (Mg2SiO4)80(Fe2SiO4)20,
жадеита NaAlSi2O6 и диопсида CaMgSi2O6 (гранат
появляется в системе как реакционный продукт).
В качестве источника Н2О и СО2 использовалась
реакция диспропорционирования гидратирован-
ной щавелевой кислоты С2Н2О4 ∙ 2H2O → 2СО2 +
+ 2H2O + Н2. Щавелевая кислота (5.0 мас. %) в
составе стартовой смеси с силикатными компо-
нентами (95 мас. %) размещалась в герметических
платиновых контейнерах с толщиной стенок
0.2 мм (рис. 5). При нагревании в условиях экспе-
римента при 6 ГПа просходило разложение щаве-
левой кислоты, при этом свободный водород те-
рялся, диффундируя скволь стенки платиновых
контейнеров. Компоненты Н2О и СО2 создавали
полностью смесимую сверхкритическую флюид-
ную фазу (С–О–Н) с их эквимолекулярным соот-
ношением.

Термин “флюид” в настоящей работе отвечает
его физическому определению: состояние веще-
ства на РТ-фазовой диаграмме выше критиче-
ской температуры при данном давлении. Однако,
в геологичесой литературе термин “флюид” ха-

рактеризует любое мобильное состояние веще-
ства, независимо от его состава и состояния, – в
виде жидкости, расплава, газа или сверхкрити-
ческого флюида. Например, по определению в
словаре геологических терминов (Bates, Jackson,
1983): “флюид–любое вещество, способное
течь, – жидкость или газ”. Поэтому использование
термина “флюид” в таком понимании при физико-
химических исследованиях геологического веще-
ства и интерпретации их результатов неоправдано.
К примеру, фазовые состояния жидкой воды, газо-
образной углекислоты или силикатного магматиче-
ского расплава, охарактеризованные как “флюид-
ные”, теряют характерные признаки, заложенные в
физических терминах – жидкость, расплав, газ,
сверхкритический флюид.

Жидкие и газовые фазы Н2О и СО2 выше их
критических точек, соответственно, 374°C при
0.022 ГПа (Saul, Wagner, 1989) и 31°C при
0.0074 ГПа превращаются выше 300–400°С (в за-
висимости от давления) в сверхкритические
флюидные фазы, которые неограниченно смеси-
мы между собой (Kerrick, Jacobs, 1981; Aranovich,
Newton, 1999), т.е. система С–О–Н является од-
нофазовой при достижении смесью Н2О и СО2
критической температуры. Критическая точка
однофазовой бинарной смеси рассчитывается
как среднее арифметическое от индивидуальных
значений, в данном случае для смеси Н2О и СО2
она соответствует 252.5°С при 0.0147 ГПа. Таким
образом, бинарная смесь Н2О и СО2, которая со-
здается в условиях данного эксперимента при
разложения водосодержащего реактива щавеле-
вой кислоты С2О2Н4 ∙ Н2О в герметической Pt ам-
пуле, находится в состоянии сверхкритического
флюида. Также обнаруживалось (Walther, Orville,
1983), что степень растворения силикатов в сверх-
критическом С–О–Н-флюиде заметно понижается
с возрастанием в нем доли СО2-компонента.

Экспериментальные исследования фазовых
отношений при плавлении многокомпонентной

Рис. 5. Схематическое изображение эксперименталь-
ной сжимаемой ячейки аппарата наковальня-с-лун-
кой (тороид). Элементы конструкции: 1 – контейнер
(литографский камень), 2 – трубчатый нагреватель
(графит), 3 – термоизолятор (литографский камень,
пирофилит), 4 – стартовый образец в металлической
капсуле (Pt, Pt70Rh30), 5 – изоляция капсулы (смесь
MgO и гексагонального BN), крестик у капсулы обо-
значает место спая термопары (Pt70Rh30/Pt96Rh04).

10 мм

1

2
3

4
5
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системы MgO–FeO–CaO–Na2O–Al2O3–SiO2–
(С–О–Н) в области представительных переход-
ных ультрабазит-базитовых составов Ol–Jd–Di–
Grt–(С–О–Н) выполнены при давлении 6.0 ГПа
в интервале температур 1000–1700°С в аппарате
“наковальня с лункой – тороид” высоких давле-
ний и температур и расположением герметиче-
ской ампулы с исследуемым веществом в изотер-
мической зоне графитового нагревателя (рис. 5)
(Литвин, 1991). Точность определения давления
±0.25 ГПа, температуры ±20°С. Закалка экспери-
ментального образца осуществлялась со скоростью
300 ± 50°С/с.

Аналитические методы
Микроаналитические рентгеноспектральные

исследования экспериментальных образцов на их
полированных поверхностях с получением изоб-
ражений их текстуры (увеличение 8.5–2500) про-
ведены при ускоряющем напряжении 20 кВ с ис-
пользованием электронного микроскопа CamScan
MV2300 (VEGA TS 5130MM) с энергодисперсион-
ным микроанализатором Link INCA Energy-350 в
Институте экспериментальной минералогии им.
Д.С. Коржинского РАН. Размер электронного
зонда 115–140 нм и до 60 нм в режиме сканирования
при области возбуждения диаметром до 5 мкм.
В качестве стандартных материалов использзова-
ны кварц, альбит, MgO, Al2O3, волластонит, ме-
таллы Mn, Cr, Ti и Fe. Анализы выполнены с уча-
стием Д.А. Варламова (ИЭМ РАН).

Методы физико-химических исследований
Методология физической химии многокомпо-

нентных многофазовых систем является эффек-
тивной при экспериментальных исследованиях
магматических и алмазообразующих систем верх-
ней мантии (Rhines, 1956; Палатник, Ландау, 1961).
Физико-химический эксперимент делает возмож-
ным раскрыть фундаментальные закономерно-
сти, как и механизмы плавления и ультрабазит-
базитовой эволюции природных систем, включая
образование алмазов и их парагенных включе-
ний, а также генезис алмазоносных пород. Каж-
дый симплекс диаграммы со сложным природным
составом является носителем единственной 5-фа-
зовой нонвариантной точки, контролирующей его
ликвидусную структуру. Метод двухмерных поли-
термичесих сечений, раскрывающий информа-
цию о фазовых отношениях при плавдении мно-
гокомпонентных систем, является эффективным
в экспериментальных исследованиях. Топологи-
ческая корректность фазовых диаграмм при плав-
лении контролируется правилом фаз Райнза
(Rhines, 1986; Палатник, Ландау, 1961) по соотно-
шению числа фаз в сопряженных фазовых полях.

При построении равновесных диаграмм фазо-
вых отношений при плавлении эксперименталь-

ных систем, раскрывающих строение ликвидуса
многокомпонентного вещества верхней мантии,
важны критическая оценка аналитического изу-
чения продуктов опытов и последовательное ис-
пользование правила фаз Райнза. Среди экспери-
ментальных продуктов, представляющих собой
тесную смесь стабильных и закалочных фаз, важ-
но определить стабильные в условиях экспери-
мента, поскольку расплавы могут закаливаться в
виде смеси стекла, твердых объемных и дендрит-
ных фаз.

ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНЫЕ РЕЗУЛЬТАТЫ
Исследование в физико-химическом экспери-

менте при 6 ГПа строения ликвиуса системы оли-
вин (Mg,Fe)2SiO4–жадеит NaAlSi2O6–диопсид
CaMgSi2O6–летучие (С–О–Н) с реакционным
гранатом (Mg,Fe,Ca)Al2Si3O12 выполнено в ее по-
литермическом сечении Ol95.0(H2O)2.5(CO2)2.5-
Omph95.0(H2O)2.5(CO2)2.5 (мас. %), при этом состав
оливина соответствует (Mg2SiO4)80(Fe2SiO4)20, ом-
фацита -(NaAlSi2O6)62(CaMgSi2O6)38 (мас. %). В
целом заданное содержание в системе ультраба-
зит-базитового минерального вещества равно
95 мас. %, а (С–О–Н)-летучих 5.0 мас. % при эк-
вимолекулярных количествах Н2О и СО2. Экспе-
риментальные данные представлены в табл. 1 и 2,
а также на рис. 6, 7 и 8.

При анализе экспериментальных образцов по-
сле закалки обнаружилось, что расплавные фазы
как при полном, так и частичном плавлении зака-
ливаются в твердые метастабильные фазы, а не в
стеклообразные метастабильные состояния, не-
смотря на достаточно высокие скорости закалки
(~300 ± 50°С/с). Составы экспериментальных
минералов, которые отнесены к термодинамиче-
ски стабильным, представлены в табл. 1. Составы
метастабильных твердых фаз, продуктов закалки
расплавов исследуемой системы, размещены в
табл. 2. Рис. 7 демонстрирует электронномикро-
скопические картины полированных экспери-
ментальных образцов для ультрабазитовых соста-
вов системы, а рис. 8 – для базитовых.

Для ультрабазитовых оливин-нормативных
составов (рис. 7) закалочные продукты их полных
расплавов представлены дендритами с чередую-
щимися светлыми клинопироксеновыми и тем-
носерыми ортопироксеновыми веточками, среди
дендритов обнаруживаются также обособленные
зерна ортопироксенового состава (рис. 7б, 7в,
обр. 3235, табл. 2). О карбонатизации компонен-
тов ультрабазитовых расплавов с участием рас-
творяющихся в них летучих СО2-компонентов
сверхкритического флюида С–О–Н свидетель-
ствуют мелкие зерна закалочных карбонатов на-
трия (Na2CO3). Тестирование обнаруживает мель-
чайшие зерна примесных карбонатов Са, Mg и Fe
в смеси с закалочными ортопироксенами, при



ГЕОХИМИЯ  том 66  № 9  2021

ПЕРИТЕКТИЧЕСКАЯ РЕАКЦИЯ ОЛИВИНА ПРИ 6 ГПа 779

этом суммы анализов Орх понижены в пределах
до 70–90%. Вероятно, что карбонатные вещества
синтезируются в расплавленном состоянии и
сразу же становятся компонентами образую-
щихся полностью смесимых силикатно-карбо-
натных расплавов (преобладающе силикатных).
В результате состав растворенного в них сверх-
критического (С–О–Н)-флюида по мере карбо-
натизации должен смещаться в сторону повышения
содержания компонентов состава H2О. Обособлен-
ные стеклообразные закалочные фазы с повышен-
ными содержаниями Са-компонента свидетель-
ствуют об умеренной арагонитовой карбонатиза-
ции в условиях эксперимента. Они представляют
собой редкие продукты, которые образовались при
закалочном затвердевании полностью смесимых
силикат-карбонатных расплавов с растворенными
флюидными компонентами. Летучие компоненты
Н2О выделяются в самостоятельную водную фазу
после полного последовательного затвердевания
расплавов с кристаллизацией силикатных и карбо-
натных фаз (рис. 7г, 7д, обр. 3234, табл. 2).

В близсолидусных условиях равновесные фа-
зы оливина и граната включены в матрицу зака-
лочных ортопироксена и клинопироксена с низ-
кими содержаниями Na–Al–жадеитового компо-
нента (рис. 7е, 7ж, обр. 3228, табл. 2). На солидусе
определяющей является квазинонвариантная пе-
ритектическая ассоциация L + Ol + Cpx/Omph + Grt
с клинопироксеном, отличающимся повышенным
содержанием жадеитового компонента (рис. 7и,
обр. 3233, табл. 1). Таким образом, карбонатные и
Н2О компоненты полностью растворены в фазе
расплава L. Cубсолидусная ассоциация представле-
на как Ol + Cpx/Omph + Grt + Carb* + H2O. В сим-
воле Carb* обобщены все карбонатные фазы,
кристаллизующиеся последними с условиях суб-
солидуса. Для их образования полностью израс-
ходованы летучие компоненты состава СО2,тогда
как летучие компоненты состава Н2О при темпе-
ратурах выше ~400–600°С (при 6 ГПа) находятся
в состоянии сверхкритического флюида, а ниже
этой температуры вплоть до комнатной являются
жидкими.

Рис. 6. Экспериментальные фазовые отношения при плавлении в политермическом сечении Ol95(C–O–H)5–
Omph95(C–O–H)5 ультрабазит-базитовой системы верхней мантии Ol–Jd–Di–(С–О–Н) с реакционным Grt при
6 ГПа. Примечание: Стартовые Ol = Fo80Fa20 и Omph = Jd62Di38 (мас. %), экспериментальные точки показаны черными
точками с номерами опытов. Символы: как для рис. 4 и Carb* – все карбонаты. P – квазинонвариантная перитектика
L + Ol + Omph + Grt. Аналитические данные в табл. 1 и 2.
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Рис. 7. 

(a) 1 mm
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(б) 200 um

Pt

(в) 50 um

L*-Cpx

L*-Opx

(г) 50 um

L-Opx*
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Полные базитовые расплавы в процессе закал-
ки также формируют дендриты с чередованием
светлых клинопироксеновых и темносерых орто-
пироксеновых веточек, но среди них обнаружи-
ваются зерна ортопироксенового состава (рис. 8б,
обр. 3229, табл. 2), а иногда и аналитические
признаки карбонатизации силикатных компо-
нентов. Расплавы, наиболее обогащенные жаде-
итовым компонентом, при закалке создают звез-
дообразные узоры из пластинчатых продолговатых
зерен клинопироксенов с высокими содержания-
ми жадеитового компонента (рис. 8в, обр. 3231,
табл. 2). Ликвидусными минеральными фазами
при плавлении базитовых составов являются же-
лезистый гранат (рис. 8г, 8д, обр. 3238; рис. 8е,
обр. 3237; все в табл. 1) и омфацит (рис. 8ж,

обр. 3236, табл. 1). Фазовые отношения при плав-
лении базитовых составов системы Ol–Jd–Di с ре-
акционным Grt определяются моновариантной
ассоциацией L + + Omph + Grt (рис. 8з, обр. 3227,
табл. 1; рис. 8и, обр. 3223, табл. 1, 2); рис. 8к,
обр. 3221, табл. 1, 2). Обнаружено также влияние
примесных в данном случае компонентов воды и
карбонатов на кинетику роста монокристаллов
гранатов, образующихся как реакционные фазы
по оливину. В ряде поисковых опытов в окресно-
сти солидуса при 1250–1300°С в образцах с бази-
товым составом (Ol20Omph80)95(С–О–Н)5 обнару-
жился рост относительно крупных монокристал-
лов граната порядка 300–350 мк во флюид-
содержащих базитовых расплавах в зоне градиен-
та температур вблизи контакта эксперименталь-

Рис. 7. Экспериментальные полностью и частично расплавленные образцы ультрабазитового вещества, образовав-
шиеся при давлении 6 ГПа и высокой температуре, после закалки и полировки: (а) – закалочный образец #3235
внутри деформированной Pt капсулы; (б, в) – закалочный образец L после полного плавления (образец #3235,
1650°C); (г, д, е, ж) – частично рсплавленная ассоциация L + Ol + Grt после закалки (образцы #3234, 1580°C и #3228,
1330°C); (з, и) – частично расплавленная солидусная ассоциация L + Ol + Cpx + Grt после закалки (образец #3233,
1300°C).

(ж) 100 um

L-Opx*

L-Cpx*

Grt

Grt

Ol

Ol

200 um(и)

L* Grt
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ного образца с платиновой капсулой (рис. 8л, 8м,
обр. 3221). Вероятно, это обусловлено влиянием
водно-карбонатных продуктов флюида, раство-
ренных в ростовых расплавах, на кинетику моно-
кристаллического роста граната в условиях тем-
пературного градиента. Необходимо отметить,
что в центральных изотермических зонах ампул
при множественной спонтанной кристаллизации
реакционных гранатов в ультрабазитовых флю-
ид-содержащих расплавах размеры их монокри-
сталлических зерен около 25–50 мк (рис. 7е, 7ж,
обр. 3228), в базитовых – до 80–100 мк (рис. 8е,
обр. 3237).

Компоненты Н2О в состоянии сверхкритиче-
ского флюида, а также карбонаты, в составе кото-
рых связана СО2, были полностью растворены в
полных или частичных расплавах, т.е. в экспери-
ментальных условиях обособленная самостоятель-
ная сверхкритическая флюидная фаза (С–О–Н) не
существовала. В процессе закалки при затвердева-
нии силикатной составляющей системы летучие
компоненты выделялись в виде самостоятельной
фазы, о чем свидетельствуют характерные кап-
леобразные отпечатки-углубления на твердых за-
калочных фазах расплавов (рис. 8д, обр. 3238 и др.).
В базитовом субсолидусе представлены силикат-
ные минералы омфацит (Omph) и гранат (Grt),
карбонатные Carb* (рис. 8к, обр. 3221, табл. 1) и фа-
за Н2О при температурах выше ~400–600°С в со-
стоянии сверхкритического флюида, а ниже –
как водная жидкость.

В условиях полного и частичного плавления при
6 ГПа системы оливин–жадеит–диопсид–гранат-
(С–О–Н) компоненты воды и формирующихся
карбонатов, которые связывают компоненты СО2
сверхкритического флюида, полностью растворе-
ны в силикатном расплаве. Самостоятельная газо-
во-флюидная фаза не может образоваться в силу ее
полной смесимости как с силикатными, так и си-
ликатно-карбонатными расплавами. В условиях
субсолидуса существуют самостоятельная фаза
Н2О и карбонатная фаза (ее символ Carb* объеди-
няет все возможные карбонатные фазы). На рис. 9
представлена диаграмма фазовых отношений
при плавлении системы Ol–Jd–Di–(С–О–Н) c
реакционным Grt в политермическом сечении
Ol95(C–O–H)5–Omph95(C–O–H)5, соответствен-
но, Ol95.0(H2O)2.5(CO2)2.5–Omph95.0(H2O)2.5(CO2)2.5
(мас. %) при 6 ГПа в интервале 1200–1700°С
(рис. 6). В данной диаграмме совмещены области
химических и фазовых составов ультрабазитовы
оливин-содержащих и базитовых кремнезем-на-
сыщенных омфацит-гранатовых минеральных ас-
социаций. Главными фазами при частичном плав-
лении являются L, Ol, Grt и Omph, при этом как
водные компоненты, так и карбонатные компо-
ненты, связавшие СО2, полностью растворены в
расплаве L. Оливин Ol является ликвидусной фа-
зой. При дальнейшем понижении температуры

появляется гранат Grt, как реакционная фаза, в по-
ле L + Ol + Grt. Таким образом, в структуре ликви-
дуса политермического сечения обнаруживается
реакционное взаимодействие оливина и жадеит-
содержащего расплава с образованием граната, ко-
торое завершается в квазинонвариантной пери-
тектике Р с фазовым составом L + Ol + (Cpx ↔
↔ Omph) + Grt. Специфической топологической
особенностью диаграммы плавкости политерми-
ческого сечения является то, что фазовый состав
квазинонвариантной перитектической точки P
продолжает существовать в узком сопряженном
поле солидусной ассоциации. Это нуждается в
объяснении, так как при всей эффективности ме-
тодология политермических сечений многоком-
понентных многофазовых систем еще недоста-
точно активно используется в минералогических
и петрологических экспериментальных исследо-
ваниях.

Вспомогательной для понимания топологиче-
ских особенностей диаграммы плавления поли-
термического сечения (рис. 6 и 9) служит диаграм-
ма структуры ликвидуса системы Ol–Jd–Di- Grt–
(C–O–H) с реакционным гранатом (рис. 10), по-
строенная на основе экспериментальных данных
настоящей работы и литературных данных для
системы Ol–Jd–Di c реакционным гранатом при
6 ГПа (Литвин и др., 2019). Для псевдобинарной
граничной системы Ol–Jd–(C–O–H) при 6 ГПа ха-
рактерно появление реакционного граната как лик-
видусной и субсолидусной фазы. Плавление гра-
ничной системы Ol–Di–(C–O–H) эвтектическое.
В субсолидусе граничной системе Jd–Di–(C–O–H)
жадеитовый и диопсидовый компоненты образу-
ют неограниченные твердые растворы, к которым
принадлежат минералы клинопироксен Срх (обога-
щенный диопсидовым компонентом) и омфацит
Оmрh (обогащенный жадеитовым компонентом);
расплавы Jd и Di полностью смесимы. Структура
ликвидуса псевдотройной системы Ol–Jd–Di–(C–
O–H) c реакционным гранатом определяется нон-
вариантной перитектической точкой L + Ol +
+ (Cpx ↔ Omph) + Grt и тремя моновариантными
котектиками (L + Ol + Grt), (L + Ol + Cpx) и (L +
+ Omph + Grt).

В политермическом сечении Ol–Omph–(С–
О–Н) системы Ol–Di–Jd–(С–О–Н) с реакцион-
ным гранатом, т.е. многокомпонентной системы
MgO–FeO–CaO–Na2O–Al2O3–SiO2–(C–O–Н),
перитектическая реакция оливина и жадеит-со-
держащего расплава изображена коротким отрез-
ком моновариантной кривой, что соответствует
реальной ситуации в объеме составов многоком-
понентной системы и согласуется с правилом фаз
Райнза (Rhines, 1956). В данном случае использу-
ется более привычная терминология – “квазинон-
вариантная точка”, не искажающая физический
смысл. Изображение в виде короткого отрезка рас-
пространяется и на смежное одноименное узкое
поле в политермическом сечении (рис. 6), которое
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Рис. 8. Экспериментальные полностью и частично расплавленные образцы базитового вещества, образовавшиеся при
давлении 6 ГПа и высокой температуре, после закалки и полировки: (а) – закалочный образец #3238 внутри деформи-
рованной Pt капсулы; (б) – закалочный образец L после полного плавления (образец # 3229, 1540°C); (в) – закалочный
образец L после полного плавления (образец # 3231, 1400°C); (г, д) – закалочный образец L после полного плавления (об-
разец 3238, 1450°C); (е) – частично расплавленная ассоциация L + Grt после закалки (образец #3237, 1400°C); (ж) – ча-
стично рсплавленная ассоциация L + Omph после закалки (образец #3236, 1300°C); (з) – частично рсплавленная ассоци-
ация L + Omph + Grt после закалки (образец #3227, 1270°C); (и) – частично рсплавленная ассоциация L + Omph + Grt по-
сле закалки (образец #3223, 1290°C); (к) – субсолидусная ассоциация Omph + Grt + Carb* + H2O (образец 3233, 1200°C);
(л, м) – крупный монокристалл граната (образец 3221, >1200°C).
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представляет собой повторяющееся изображение
короткого отрезка “квазинонвариантной точки”,
возникающее при передвижении фигуративной
точки состава системы вдоль ее политермическо-
го сечения. На диаграмме структуры ликвидуса
системы Ol–Jd–Di (C–O–H) с реакционным гра-
натом (рис. 9 и 10) перитектическая реакция оли-
вина и жадеит-содержащего расплава с образова-
нием граната изображается точкой. Таким обра-
зом, политермическое сечение (рис. 6) – это
эффективный метод исследования многокопо-
нентных систем, тогда как диаграмма фазовых от-
ношений при плавлении – это наглядный физи-
ко-химический результат (рис. 9).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Вводные замечания. Ультрабазит-базитовая
эволюция силикатного магматизма гранат-пери-
дотитовой фации верхней мантии в условиях
фракционной кристаллизации контролируется
изменчивой структурой ликвидуса системы
MgO–FeO–CaO–Na2O–Al2O3–SiO2–(C–O–H) с
перитектическими реакциями ортопироксена и
оливина. По экспериментальным данным поведе-
ние компонентов сверхкритического (С–О–Н)-
флюида в условиях перитектической реакции
оливина различно: если Н2О растворим в распла-

вах, то в реакции СО2 и силикатных компонентов
образуются карбонатные компоненты, также рас-
творимые в силикатных расплавах. Растворенные
компоненты Н2О и карбонатов не изменяют
структуру ликвидуса, но понижают ликвидусные
и солидусные температуры, появляясь как само-
стоятельные фазы в субсолидусе. Роль перитек-
тической реакции оливина как ключевого меха-
низма эволюции магматизма верхней мантии ил-
люстрируется диаграммой фазовых отношений
при плавлении ультрабазит-базитовой системы
оливин–(клинопироксен → омфацит)–корунд–
коэсит–(С–О–Н), которая складывается в режи-
ме фракционной кристаллизации. Перитектиче-
ские реакции ортопироксена и оливина определя-
ют также фракционную ультрабазит-базитовую
эволюцию алмазообразующих силикат-карбонат-
углеродных расплавов-растворов, о чем свидетель-
ствует модальная аналогия коренных минералов
алмазоносных пород верхней мантии и ростовых
включений в алмазах.

Влияние сверхкритического (С–О–Н)-флюида
на структуру ультрабазит-базитового ликвидуса ве-
щества верхней мантии. Экспериментальным изу-
чением при 6 ГПа установлено топологическое по-
добие ликвидусных структур системы Ol–Jd–Di–
(реакционный Grt)–(C–O–H) с 2.5 мас. % Н2О и
2.5 мас. % СО2 (рис. 8), принадлежащей к системе

Рис. 9. Строение ликвилуса системы Ol–Jd–Di–(C–O–H) с реакционным Grt. Позиция политермического сечения
Ol(= Fo80Fa20)95(C–O–H)5 – Omph(= Jd62Di38)95(C–O–H)5 по рис. 6 отмечена пунктирной линией. Позиция данного
политермического сечения с номерами экспериментальных точек полного плавления показаны их проекциями на
ликвидусной поверхности.

Ol + L

L + Ol + Grt

L + Ol + Cpx

Di5(C–O–H)5
Omph95(C–O–H)5

Jd95(C–O–H)5

Ol95(C–O–H)5

мас. %
20 40 60 80

Grt + L

L + Cpx/Omph

P

3235

3229

3238

3226

3231

L + Omph
 +

 G
rt



ГЕОХИМИЯ  том 66  № 9  2021

ПЕРИТЕКТИЧЕСКАЯ РЕАКЦИЯ ОЛИВИНА ПРИ 6 ГПа 789

MgO–FeO–CaO–Na2O–Al2O3–SiO2–(C–O–H), а
также системы Ol–Jd–Di c реакционным Grt без
летучих (Литвин и др., 2019). При полном и ча-
стичном плавлении силикатного вещества дву-
окись углерода СO2 реагирует с силикатными
компонентами расплавов и минералов с образо-
ванием карбонатов в расплавленном состоянии,
которые полностью смесимы с силикатными рас-
плавами. При этом Н2О также растворяется в об-
разовавшихся силикат-карбонатных расплавах,
поэтому расплавная фаза (L) – это преимуще-
ственно силикатный расплав с растворенными в
нем примесными компонентами карбонатов и
Н2О. В субсолидусной ассоциации представлены
карбонаты Carb*, которые в твердом состоянии
полностью несмесимы с силикатами, а также вод-
ная фаза Н2О (при 6 ГПа и выше ~400–600°С как
сверхкритический флюид, ниже – как жидкая во-
да). Таким образом, компонент СО2 практически
не представлен в магматических системах верх-
ней мантии как индивидуальное соединение (и
самостоятельная фаза) вследствие карбонатиза-
ции и его примесной концентрации.

Двуокись углерода СО2 является высокоактив-
ным метасоматическим агентом сверхкритиче-
ского флюида верхней мантии. Ее реакции с сили-

катными компонентами породообразующих мине-
ралов в расплавах ведут к образованию карбонатов
Mg, Fe, Cа и Na. В эксперименте при 6 ГПа все они
плавятся конгруэнтно, так как сингулярные точ-
ки их разложения на оксиды и СО2 находятся при
относительно невысоких давлениях: для магнезита
MgCO3 – 2.6 ГПа и 1550°С (Irving, Wyllie, 1975; Sol-
opova et al., 2014), сидерита FeCO3 – 0.4 ГПа и
1400°С (Weidner, 1972), кальцита CaCO3 – 0.004 ГПа
и ~1240°С (Irving, Wyllie, 1975). Щелочной карбо-
нат Na2CO3 плавится конгруэнтно до 850°С при
нормальном давлении (Шатский и др., 2014). Та-
ким образом, в ксенолитах пород верхней ман-
тии, испытавших высокотемпературное химиче-
ское воздействие кимберлитовой магмы при зна-
чительном понижении давления за время их
транспорта в земную кору, могут сохраняться
только кальцит CaCO3 и, возможно, щелочной
карбонат Na2CO3 (если он не израсходован в ре-
акциях с кимберлитовыми компонентами).

Сверхкритический флюид Н2О и карбонатные
компоненты в составе расплава при 6 ГПа пони-
жают на 100–120°С температуры ликвидуса и пе-
ритектического солидуса системы Ol–Jd–Di–
(C–O–H) c реакционным Grt (рис. 6 и 9), не нару-
шая механизм перитектической реакции оливина

Рис. 10. Диаграмма-развертка тетраэдрической диаграммы-симплекса составов системы Ol–Jd–Di–Grt ± (C–O–H),
на которой показаны элементы ликвидуса ее граничных систем. Диаграмма построена на основе экспериментальных
результатов при 6 ГПа в политермическом сечении Ol–Omph–(С–О–Н) (табл. 1 и 2) и литературных данных для би-
нарных граничных систем Ol–Jd (Gasparik, Litvin, 1997; Литвин и др., 2000), Di–Grt (Davis, 1964), Di–Jd (Bell, Davis,
1969) и Ol–Di (Davis, Shairer, 1965). Субсолидусные ассоциации не представлены.
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и в целом структуру ликвидуса исследуемой си-
стемы по сравнению с системой без летучих. От-
мечается также смещение квазинонвариантной
перитектической точки оливина в системе с лету-
чими на 10 мас. % в сторону ультрабазитовых со-
ставов.

Фракционное возникновение системы Ol–Jd–
Di–Grt–(C–O–H) как “физико-химического мо-
стика” между ультрабазитовым и базитовым магма-
тизмом верхней мантии. На рис. 10 представлена
развертка тетраэдрической диаграммы составов
системы Ol–Jd–Di–Grt–(C–O–H), которая де-
монстрирует ликвидусные элементы ее гранич-
ных диаграмм. В ее построении использованы
экспериментальные результаты при 6 ГПа по фа-
зовым отношениям при плавлении в политерми-
ческом сечении Ol– Omph (рис. 6), а также лите-
ратурные данные по бинарным граничным систе-
мам Ol–Jd (Gasparik, Litvin, 1997), Di–Grt (Davis,
1964), Di–Jd (Bell, Davis, 1969) и Ol–Di (Davis,
Shairer, 1965). Ликвидусные элементы граничных
систем позволяют определить объемную структуру
ликвидуса для системы Ol–Jd–Cpx-Grt–(C–O–H)
(рис. 11) как “физико-химического мостика”, со-
здающего ключевой механизм ультрабазит-бази-
товой эволюции магматизма на глубинах верхней
мантии. Необходимо обратить внимание, что
карбонатные и водные компоненты, производ-
ные (С–О–Н)-флюида, полностью растворены в
расплавах L и не существуют как самостоятель-

ные фазы в ликвидусной структуре исследуемой
системы.

В условиях фракционной кристаллизации реа-
лизация этого механизма начинается с повыше-
ния концентрации жадеитового компонента в
Срх моновариантной котектики L + Ol + Cpx +
+ Grt, которая возникает после исчезновения ор-
топироксена в перитектической точке L + Ol +
+ Орх + Cpx + Grt ультрабазитовой системы Ol–
Opx–Cpx–Grt–(C–O–H). Фракционное повыше-
ние концентрации жадеитового компонента в
остаточных расплавах и, соответственно, в общем
составе системы вводит моновариантную котек-
тику L + Ol + Cpx + Grt в объем диаграммы Ol–
Jd–Di–Grt–(C-O–H) с протыканием плоскости
составов граничной системы Ol–Di(Cpx)–Grt–
(C–O–H). Затем моновариантная котектика на-
правляется к квазинонвариантной перитектиче-
ской точке L + Ol + (Cpx/Omph) + Grt, в которой
происходит реакционное исчезновение оливина.
В дальнейшем эволюция магматического распла-
ва контролируется базитовой моновариантной
котектикой L + Omph + Grt граничной системы
Ol–Jd–Di–(C–O–H). Таким образом, с реакци-
онной потерей Ol завершается этап ультрабазито-
вой эволюции и происходит переход к моновари-
антной котектике L + Omph + Grt, с чем начинает-
ся этап базитовой эволюции верхне-мантийного
магматизма. Необходимо отметить конструк-
тивное значение в этом сценарии полной смеси-

Рис. 11. Схематическая диаграмма системы Ol–Jd–Cpx–Grt–(С–О–Н) как ультрабазит-базитовый “физико-химиче-
ский мостик” (в основе диаграмма-развертка на рис. 10): (а) диаграмма трехмерной структуры ликвидуса системы
[Ol–(С–О–Н)]–[Jd–(С–О–Н)]–[Cpx–(С–О–Н)]–[Grt–(С–О–Н)] при 6 ГПа; (б) элементы структуры ликвидуса
тройной граничной системы [Jd–(C–O–H)]–[Cpx–(C–O–H)]–[Grt–(C–O–H)], вычлененной из основной диаграм-
мы на Рис. 11а для удобного восприятия строения ее ликвидуса.
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мости жадеитового и диопсидового компонента
(Cpx ↔ Omph) в граничной бинарной системе
Jd–Di, чем обеспечивает непрерывное измене-
ние состава минералов от Cpx к Omph.

Физико-геохимический сценарий ультрабазит-
базитовой фракционной магматической эволюции
верхней мантии на основе перитектических реакций
ортопироксена и оливина. В режиме фракционной
кристаллизации многокомпонентной системы
MgO–FeO–CaO–Na2O–Al2O3–SiO2–(C–O–H)
формируется структура ликвидуса многофазовой
системы минералов верхней мантии Ol–(Cpx →
→ Omph)–Crn–Coe–(C–O–H), которая эффек-
тивно контролирует ультрабазит-базитовую эво-
люцию магматизма верхней мантии на основе пе-
ритектических реакций ортопироксена и оливи-
на. При этом полезные в данном случае элементы
равновесной структуры ликвидуса преобразуют-
ся, адаптируясь к изменчивому ликвидусу в усло-
виях фракционирования магм. Рис. 12 позволяет на
основе равновесной структуры ликвидуса ультраба-
зит-базитовой системы Ol–(Cpx/Omph) –Crn–Coe–
(C–O–H) обсудить изменения, которые проис-
ходят с ним при формировании фракционной
ликвидусной структуры. Необходимо отметить
топологическое подобие ей структуры ликвидуса
системы Ol–(Cpx → Omph)–Crn–Coe без участия
(C–O–H)-летучих компонентов. Главной целью
является обсуждение физико-геохимических ме-
ханизмов, которыми обеспечивается фракцион-
ная ультрабазит-базитовая эволюция магм, гене-
рированных при плавлении гранатового лерцоли-
та и его химического аналога пиролита (Ringwood,
1975), и, соответственно, генезис непрерывных
серий перидотит-эклогитовых пород верхней
мантии. В данном случае изменчивые физико-
химические механизмы фракционной эволюции
магматизма контролируются цепочками ликви-
дусных дивариантных, моновариантных и нонва-
риантных элементов, движение вдоль которых
фигуративной точки изменяющегося общего со-
става магматической системы регулируется по-
нижением температуры.

Гранатовые лерцолиты с более высокими со-
держаниями Ol и Opx по отношению к Cpx и Grt
являются преобладающими ультрабазитовыми
породами верхней мантии (Mathias et al., 1970;
Ringwood, 1975). Эти породы принадлежат к пе-
ридотит-пироксенитовому симплексу Ol–Opx–
Cpx–Grt–(C–O–H), который характеризуется
нонвариантной перитектической точкой Р1 (L +
+ Ol + Opx + Cpx + Grt), из которой после реакци-
онной потери Opx исходит ретроградная монова-
риантная котектика L + Ol + Cpx + Grt. Составы
гранатовых лерцолитов расположены ближе к
граничной системе Ol–Opx–(C–O–H), как пока-
зано крестиком в двойном кружке на рис. 12. В
равновесных условиях частичного плавления фи-
гуративная точка их расплава оказывается на мо-
новариантной котектике L + Ol + Opx + Cpx и пе-

ремещается с понижением температуры в пери-
тектическую точку РOpx (L + Ol + Opx + Cpx + Grt).
В перитектике происходит реакционная потеря
Opx и возникновение ретроградной моновари-
антной котектики L + Ol + Cpx + Grt, которая на-
правлена к своему одноименному продолжению в
смежном ультрабазитовом оливин-эклогитовом
симплексе Ol–Cpx–Grt–Crn–(C–O–H). Однако,
несмотря на благоприятную структуру ликвиду-
са, в равновесном режиме изменение состава в
смежный оливин-эклогитовый симплекс невоз-
можно. Этому препятствует требование, чтобы
общий состав равновесной системы оставался
постоянным от начала до окончания ее фазовых
превращений, т.е. в данном случае перемещение
фигуративной точки любого состава за пределы
перидотит-пироксенитового симплекса не может
происходить. В связи с этим показательно, что
для ксенолитов верхней мантии в кимберлитах
характерна ассоциация ультрабазитовых перидо-
тит-пироксенитовых пород с базитовыми эклоги-
тами от биминеральных до коэсит-содержащих
разновидностей, тогда как оливиновые эклогиты
практически отсутствуют.

В режиме фракционной кристаллизации про-
исходит непрерывное повышение концентрации
жадеитового компонента в клинопироксенах и
остаточных расплавах (и, соответственно, в общем
составе системы, который изохимичен с остаточ-
ными расплавами). Это является причиной пере-
ориентации ретроградной моновариантной котек-
тики L + Ol + Cpx + Grt в направлении к базитовым
эклогитам, при этом оставаясь в пределах перидо-
тит-пироксенитового симплекса (рис. 12). Фрак-
ционное динамическое накопление жадеитового
компонента в общем составе системы перестраи-
вает ее ликвидусную структуру, создавая на осно-
ве моновариантной котектики L + Ol + Cpx + Grt
новую диаграмму Ol–Jd–Di/Cpx–Grt–(C–O–H)
(рис. 11) как “физико-химический мостик” между
ультрабазитовым и базитовым магматизмом верх-
ней мантии. В результате в объеме новой диаграм-
мы происходит дальнейшее перемещение монова-
риантной котектики L + Ol + Cpx + Grt (с повыша-
ющимся содержанием Jd-компонента в Cpx) с
выходом к его псевдо-тройной граничной систе-
ме Ol–Jd–Cpx–(C–O–H) (с реакционным Grt) с
нонвариантной перитектикой L + Ol + (Cpx →
→ Omph) + Grt. В результате перитектической ре-
акции оливина и жадеит-содержащего расплава
образуется гранат. После потери Ol формируется
моновариантная котектика L + Omph + Grt, и от-
крывается путь в область базитовых эклогитов.

С потерей ортопироксена и оливина в пери-
тектических реакциях в условиях фракционной
кристаллизации складывается единый сценарий
ультрабазит-базитовой магматической эволюции
верхней мантии с использованием следующих це-
почек элементов ликвидусной структуры систе-
мы Ol–(Cpx/Omph)–Crn–Coe–(C–O–H) (рис. 12):
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моновариантная котектика (1) L( Jd) + Ol + Opx +

+ Cpx → нонвариантная перитектика  L(<Jd) +
+ Ol + Opx + Cpx + Grt → моновариантная котек-
тика (3) L(>Jd) + Ol + Cpx + Grt (в перидотит-пи-
роксенитовом симплексе с переходом к новой
ультрабазит-базитовой диаграмме”) (рис. 11) →
→ нонвариантная перитектика (POl) L( Jd) + Ol +
+ Cpx/Omph + Grt → моновариантная котектика
L( Jd) + Omph + Grt (в новой ультрабазит-
базитовой диаграмме) с переходом к дивариант-
ному полю L + Opx + Grt (рис. 12) → моновариант-
ные котектики (9) L + Сrn + Omph + Grt или (11)

!

1POpx

@

@

L + Ky + Omph + Grt → нонвариантная эвтектика
(E2) L + Crn + Ky + Omph + Grt (в корунд-кианит-
эклогитовом симплексе C) или моновариантные
котектики (13) L + Ky + Omph + Grt или (15) L +
+ Coe + Omph + Grt → моновариантная эвтектика
E3 L + Ky + Coe + Omph + Grt (в кианит-коэсито-
вом эклогитовом симплексе D) или моновариант-
ная котектика (18) L + Opx + Omph + Grt или нон-
вариантная перитектика  L + Coe + Opx +
+ Omph + Grt или моновариантная котектика (17)
L + Coe + Omph + Grt (в коэсит-ортопироксен-эк-
логитовом симплексе E). При завершении магма-

2
OpxL

Рис. 12. Единое строение фракционного ликвидуса ультрабазит-базитовой системы верхней мантии Ol–(Omph/Cpx)–
Crn–Coe ± (C–O–H) в проекции из вершины Omph ± (С–О–Н) на горизонтальное изотермическое сечение Ol, Cpx–Crn,
(Omph/Cpx)–Coe, Omph [±(С–О–Н)]. Положение вертикальная линии Omph–Grt, пронизывающей данное сечение
тетраэдра, обозначено небольшим квадратом вместе с POl (перитектическая точка оливина). Подобная фракционная
ликвидусная структура свойственна также алмазообразующим системам верхней мантии. Обозначения симплексов:

A – E (как на рис. 2 и 3). Символы для нонвариантных точек:  и  – соответственно, ультрабазитовая L + Ol +
+ Opx + Cpx + Grt и базитовая L + Coe + Opx + Оmph + Grt перитектики ортопироксена, POl – перитектика оливина,
E1–E3 – эвтектики. Возможное положение стартового состава ультрабазитовой магмы отмечено косым крестом в
двойном кружке в симплексе А. Эффективные эдементы ликвидусной структуры для фракционной эволюции пред-
ставлены сплошными линиями со стрелками. Пунктирнык линии со стрелками символизируют ликвидусные элемен-
ты, не эффективные для фракционной эволюции. Возможные цепочки фракционной ультрабазит-базитовой эволю-

ции ультрабазитовой магмы: 1-ая – стартовый состав в симплексе А → 1 →  → 3 → POl → в симплексе Е: по дива-

риантному полю к  (прямо или через 18) → 17 (или прямо к 17) → 16 → E3; 2-ая – стартовый состав в симплексе

А → 1 →  → 3 → POl → в симплексе D: по дивариантному полю к Е3 (прямо или через 15 или через 13); 3-я – стар-

товый состав в симплексе А → 1 →  → 3 → POl → в симплексе С: по дивариантному полю к Е2 (прямо или через 9
или через 11).
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тических процессов во всех случаях субсолидусные
ассоциации дополняются фазами Carb* и Н2О.

Таким образом, в отличие от реакции ортопи-
роксена, которая в режиме фракционной кри-
сталлизации обеспечивает эволюцию магматизма
в границах ультрабазитовых составов, реакция
оливина является физико-химическим механиз-
мом, благодаря которому происходит фракцион-
ный эволюционный переход от оливин-насы-
щенных составов магмы к кремнезем-насыщен-
ным. Первостепенное значение перитектической
реакции оливина состоит в том, что с ее участием
создается ключевой механизм магматизма верх-
ней мантии, обеспечивающий фракционную эво-
люцию коренных магматических систем от
ультрабазитовых к базитовым составам и, соот-
ветственно, генезису серий перидотит-пироксе-
нитовых и эклогит-гроспидитовых пород в еди-
ном магматическом цикле.

О физико-геохимическом параллелизме в ультра-
базит-базитовой эволюции мантийных магм и алмазо-
образующих расплавов. Минералогическое подо-
бие породообразующих минералов ультрабазито-
вых и базитовых силикатных пород верхней
мантии с ростовыми включениями перидотито-
вого и эклогитового парагенезисов в алмазах сви-
детельствует об аналогичных особенностях в фи-
зико-химических механизмах их генезиса. В ман-
тийно-карбонатитовой теории генезиса алмазов
(Litvin, 2007, 2017), основанной на критерии син-
генезиса алмазов и ассоциированных фаз, рас-
крываются силикат-карбонат-углеродные соста-
вы ростовых сред алмазов и включений в системе
MgO–FeO–CaO–Na2O–Al2O3–SiO2–MgCO3–
FeCO3–CaCO3–Na2CO3–K2CO3–C ± (C–O–H),
а также физико-химические расплав-растворные
механизмы их генезиса. Карбонатная составляю-
щая алмазообразующих сред получила обоснова-
ние в физико-химическом эксперименте (Litvin,
Zharikov, 2000), когда была установлена алмазо-
образующая эффективность полностью смеси-
мых карбонатно-силикатных расплавов, воспро-
изводящих составы включений закалочных рас-
плавов в природных алмазах (Navon et al., 1988).
Вместе с тем рассматриваются условия формиро-
вания алмазообразующих сред с использованием
карбонатов метасоматического происхождения
(с ведущей ролью СО2 в карбонатизации веще-
ства мантии), в которых растворяются породооб-
разующие минералы коренных пород мантии.
Обоснована также роль фракционной кристалли-
зации на основе перитектических реакций орто-
пироксена и оливина в ультрабазит-базитовой
эволюции алмазообразующих расплавов с с по-
следовательным формированием перидотитовых
и эклогитовых парагенезисов включений в алма-
зах, а также алмазоносных пород (Литвин и др.,
2020). Главные аспекты проблемы генезиса алма-
зов и ассоциированных фаз согласованы на

рис. 13 в обобщенной диаграмме составов алма-
зообразующих расплавов верхней мантии (Лит-
вин и др., 2016). В ее основе – главный тетраэдр со-
ставов, который вершинами опирается на вспомо-
гательные тетраэдры граничных составов –
перидотитов, эклогитов, карбонатов и примес-
ных растворимых соединений. Минеральные фа-
зы и компоненты граничных тетраэдров согласо-
ваны с аналитическими данными для пород и ми-
нералов верхней мантии, а также сингенетических
включений в алмазах. Также имеется тетраэдр
примесных нерастворимых фаз, в основном, это
сульфиды, титанаты и металлы, расплавы кото-
рых несмесимы с алмазообразующими полностью
смесимыми силикатно-карбонатными распла-
вами-растворами углерода, что символизируется
условной границей полной жидкостной несмеси-
мости (г. п. ж. н.). Углерод – общий компонент
всех граничных составов. Поэтому его символ
расположен за пределами диаграммы для ее упро-
щения.

Симптоматично, что в обобщенной диаграмме
использованы ультрабазитовые перидотиты и ба-
зитовые эклогиты, как коренные породы верхней
мантии, при этом учитывается их ультрабазит-ба-
зитовая магматическая эволюция в режиме фрак-
ционной кристаллизации (ф.к.). Алмазообразую-
щие силикат-карбонатные среды алмазов и ассо-
циированных минералов включений образуются
при растворении минералов перидотитов и/или
эклогитов в карбонатных расплавах, при этом в
расплавленном состоянии все компоненты пол-
ностью смесимы. Расплавы, концентрация рас-
творенного элементарного углерода в которых
обеспечивает пересыщение к алмазу, достаточное
для его спонтанной нуклеации, ограничены гра-
ницей концентрационного барьера нуклеации
алмаза (КБНА). В условиях фракционной кри-
сталлизации (ф.к.) происходит ультрабазит-бази-
товая эволюция алмазообразующих расплавов, о
чем свидетельствуют не только перидотитовые и
эклогитовые парагенезисы минералов-включе-
ний в алмазах, но и ксенолиты алмазоносных по-
род. Физико-химические механизмы эволюции
алмазообразующих расплавов, как и структура
ликвидуса силикат-карбонатных систем при
плавлении определяются их силикатными ком-
понентами на основе перитектических реакций
ортопироксена и оливина подобно тому, как это
проиходит в мантийных магмах. Об этом свиде-
тельствует также модальная аналогия коренных
минералов верхней мантии и ростовых включе-
ний в алмазах. Таким образом, наблюдается
определенный физико-геохимический паралле-
леизм в ультрабазит-базитовой эволюции ман-
тийных магм и алмазообразующих расплавов.

О природе ультрабазит-базитовой гетерогенно-
сти, характерной как для коренных пород, так и ми-
неральных ассоциаций, ассоциированных с алмаза-
ми, в условиях верхней мантии. Согласование дан-
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ных минералогических исследований и физико-
геохимического эксперимента приводит к заклю-
чению (Литвин и др., 2019), что алмазы, минера-
лы алмазоносных пород и парагенные включения
в алмазах формировались в очагах материнских
расплавов, вмещающими для которых служили
коренные породы верхней мантии. Общими мате-
ринскими средами служили полностью смесимые
силикат-карбонатные алмазообразующие распла-
вы с растворенным углеродом (Litvin, 2017). Диф-
ференцированные породы верхней мантии фор-
мировались в эпоху фракционной ультрабазит-
базитовой кристаллизации глобального магмати-
ческого океана, составы которого близки к пиро-
литовым (Ringwood, 1975). Данные о ксенолитах
пород верхней мантии в кимберлитах совмести-
мы с преимущественно перидотитовым составом
ее вещества, в котором систематически распреде-
лены дифференциаты эклогитов. Силикат-кар-
бонатные алмазообразующие очаги формирова-

лись позже в дифференцированном веществе
верхней мантии, при этом важное конструктивное
значение имели первичные процессы его частич-
ной метасоматической карбонатизации. В боль-
шинстве случаев алмазообразующие очаги возни-
кали в ультрабазиовых перидотит-пироксенитовых
породах с относительно некрупными выделениями
эклогитов и гроспидитов (Бобриевич и др., 1960;
MacGregor, Carter, 1970; Mathias et al., 1970; Собо-
лев, 1970; Smith, Hatton, 1977; Dawson, 1980). Это
сопоставимо для большинства кимберлитовых тру-
бок со статистическим оценками относительного
количества ксенолитов ультрабазитовых перидо-
тит-пироксенитовых (~95%) и базитовых эклогит-
гроспидитовых (~5%) пород (Mathias et al., 1970).
Однако алмазообразующие очаги могли возник-
нуть в дифференцированном ультрабазитовом
веществе с преобладанием пироксенитов, как в
трубке Матсоку, Лесото (Dawson, 1968; Mathias,
Rickwood, 1969). Известны случаи формирования

Рис. 13. Обобщенная диаграмма многокомпонентных составов материнских силикат-карбонат-углеродных распла-
вов-растворов алмазов и ассоциированных фаз-включений. Также демонстрируется генетический параллелеизм
ультрабазит-базитовых магм c алмазообразующими расплавами. Символы минералов: Ol – оливин; Opx – ортопирок-
сен; Cpx – клинопироксен; P-Grt – гранат перидотитовой ассоциации; Omph – омфацит ; E-Grt – гранат эклогитовой
ассоциации; Crn – корунд; Ky – кианит; Coe – коэсит; Mag – магнезит; Arg – арагонит; Sid – сидерит. Сокращения:
КБНА – концентрационный барьер нуклеации алмаза; г.п.ж.н. – граница полной жидкостной несмесимости;
ф.к. – фракционная кристаллизация.
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алмазообразующих очагов в преимущественно
эклогитовых областях пород верхней мантии, о
чем свидетельствуют ксенолиты, например, в
трубках Боббеян и Ритфонтейн (ЮАР), Орапа
(Ботсвана), Гарнет-Ридж и Мозес-Рок (США)
(Dawson, 1980), Загадочная (Россия) (Бобриевич
и др., 1960; Соболев, 1970). Самым высоким со-
держанием ксенолитов эклогитовых пород
(~80%) отличается трубка Робертс Виктор, ЮАР
(MacGregor, Carter, 1970). Таким образом, про-
цессы образования коренных пород верхней ман-
тии и алмаз-содержащих минеральных ассоциа-
ций в виде алмазоносных пород и минеральных
включений не совпадают во времени. Это означа-
ет, что способность вещества верхней мантии к
ультрабазит-базитовой эволюции, заложенная
изначально в ликвидусной структуре многоком-
понентой силикатной системы MgO–FeO–CaO–
Na2O–Al2O2–SiO2(C–O–H) коренных пород
верхней мантии, передалась ликвидусной структуре
MgO–FeO–CaO–Na2O–Al2O3–SiO2–MgCO3–
FeCO3–CaCO3–Na2CO3–K2CO3–C ± Н2О мине-
ральных ассоциаций, ассоциированных с алмаза-
ми, при растворении породообразующих силикат-
ных минералов в первичных карбонатных распла-
вах на стадии формирования алмазообразующей
системы.

Существенно также то, что минеральные
включения в алмазах находятся в генетической
связи с коренными минералами мантии и пред-
ставляют собой их модальные аналоги. В периоды
активизации кимберлитового магматизма восхо-
дящие магматические потоки проникали в кон-
солидированные алмазообразующие очаги и за-
хватывали в них алмазы, ассоциированные с ни-
ми минералы и алмазоносные породы. Вместе с
тем на выходе из разрушенных очагов кимберли-
товые магмы получали возможность захватывать
также ксенолиты коренных верхнемантийных
пород, которые были вмещающими для алмазо-
образующих очагов. В итоге осуществлялся сов-
местный вынос дифференцированных коренных
пород мантии, алмазов с включениями и алмазо-
носных пород из верхней мантии в кимберлито-
вые трубки у поверхности земной коры.

ЗАКЛЮЧИТЕЛЬНЫЕ ЗАМЕЧАНИЯ
Магматические породы гранат-перидотито-

вой фации верхней мантии доступны для анали-
тических исследований как ксенолиты в кимбер-
литах. Они представлены сильно дифференциро-
ванными ультрабазитовыми перидотитами и
пироксенитами в ассоциации с базитовыми экло-
гитами и гроспидитами. По химическим составам
главных породообразующих минералов породы
верхней мантии принадлежат к многокомпонент-
ной системе MgO–FeO–CaO–Na2O–Al2O3–SiO2,
по модальным составам, соответственно, к мно-
гофазовой системе оливин Ol–(твердые растворы

клинопироксен Cpx ↔ омфацит Omph)–корунд
Crn – коэсит Coe. Фундаментальные закономерно-
сти ультрабазит-базитовой эволюции мантийного
магматизма заложены в структурах ликвидуса этих
систем, которые определяются фазовыми отноше-
ниями при плавлении, но зависят и от физиче-
ских условий эволюции – равновесных или фрак-
ционных.

Модальные составы пород верхней мантии по-
казывают, что ультрабазит-базитовая магматиче-
ская эволюция может быть осуществлена при ре-
акционной потере перидотитовыми ассоциациями
Ol + Opx + Cpx + Grt двух главных породообразую-
щих минералов Ol и Opx с переходом к эклогитовой
ассоциации Omph + Grt определяющего значения.
Экспериментально установлена перитектическая
реакция ортопироксена Opx и расплава с образова-
нием клинопироксена Срх, при этом происходит
потеря Opx как одной из главных фаз ультрабази-
товой ликвидусной структуры. Однако в равно-
весном режиме физико-химические условия для
перитектической реакции оливина Ol не создаются.
Более того, для равновесных условий ультрабазит-
базитовая магматическая эволюция запрещена, так
как в структуре ликвидуса системы Ol–(Cpx ↔
↔ Omph)–Crn–Coe существуют температурные
максимумы (“термальные барьеры”) на моновари-
антных котектиках, которые являются связую-
щими элементами между ультрабазитовыми и ба-
зитовыми составами. Эти термальные барьеры
образуются в точках протыкания котектиками
пограничной плоскости составов системы Opx–
(Cpx/Omph)–Crn между субкомплексами перидо-
тит-пироксенитовых Ol–Opx–Cpx–Crn и экло-
гит-гроспидитовых Opx–Omph–Crn–Coe систем
(симплексами).

Эффективным в реализации ультрабазит-ба-
зитовой эволюции магматизма верхней мантии
является режим фракционной кристаллизации,
который устраняет главное условие равновесной
кристаллизации – требование постоянства любо-
го состава равновесной системы от начала до кон-
ца ее фазовых превращений при плавлении. При
фракционных ликвидусных фазовых превращени-
ях изменение общего состава системы происходит
изохимически с составами остаточных расплавов.
Система межфазовых распределений примесных
компонентов многокомпонентных систем способ-
ствует фракционному накоплению в остаточных
расплавах, клинопироксенах и омфацитах жадеи-
тового компонента от примесных до системооб-
разующих концентраций. Подобным образом
возрастают концентрации альмандиновых и
гроссуляровых компонентов в гранатах, а также
воды в расплавных фазах. Фракционное накопле-
ние жадеитового компонента создает на основе
ультрабазитовой моновариантной котектики L +
+ Ol + Cpx + Grt новую систему оливин Ol–жаде-
ит Jd–диопсид Di–гранат Grt. Экспериментально
установлена перитектическая реакция оливина
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Ol и Jd-содержащего расплава с образованием
граната Grt, при этом происходит потеря Ol как
главной фазы ультрабазитовой ликвидусной
структуры. Таким образом, ликвидусная структу-
ра системы Ol–Jd–Di–Grt способствует преодо-
лению “термального барьера” как “физико-хи-
мический мостик” от ультрабазитовых к базито-
вым составам системы Ol–(Cpx → Omph)–Crn–
Coe. В результате получает обоснование сценарий
ультрабазит-базитовой эволюции магматизма
гранат-перидотитовой фации верхней мантии с
перитектической реакцией оливина в дополни-
тельной системе Ol–Jd–Di–Grt как ключевым его
эпизодом.

Экспериментально установлено, что влияние
летучих компонентов Н2О и СО2 (при их содержа-
ниях по 2.5 мас. % в системе С–О–Н) на структу-
ру ликвидуса перидотит-эклогитовой системы
Ol–Jd–Di–Grt–(С–О–Н) в ключевом эпизоде
ультрабазит-базитовой эволюции многофазовой
системы Ol–(Cpx → Omph)–Crn–Coe–(С–О–Н)
различно в РТ-условиях верхней мантии. Компо-
нент СO2 сверхкритического флюида (С–О–Н)
метасоматически реагирует с силикатными ком-
понентами минералов и расплавов, осуществляя
их частичную карбонатизацию, причем возника-
ющие карбонатные расплавы образуют вместе с
силикатными полностью смесимые однофазовые
расплавы. В этих расплавах полностью растворим
компонент Н2О сверхкритического флюида. Та-
ким образом, при плавлении системы Ol–Jd–Di–
Grt–(С–О–Н), как и системы Ol–(Cpх → Omph)–
Crn–Coe–(С–О–Н) самостоятельные фазы летучих
CO2, H2O, а также газовые или жидкие полностью
смесимые фазы (Н2О + СО2) не могут существо-
вать. В процессах ультрабазит-базитовой магма-
тической эволюции в условиях верхней мантии
метасоматическая карбонатная составляющая
полностью смесимых силикат-карбонатных рас-
плавных фаз может иметь многокомпонентный
(Mg–Fe–Ca–Na–K)-состав. В процессах ким-
берлитового транспорта карбонатные компонен-
ты расплавов должны диспропорционировать на
оксиды и газообразную СО2, поглощаемую ким-
берлитовой магмой, и к окончанию выноса в
трубки взрыва практически могут сохраняться
только карбонаты Ca и Na. Существование само-
стоятельной карбонатной фазы возможно только в
субсолидусе системы Ol–(Cpx/Omph)–Crn–Coe–
(С–О–Н), однако ее обнаружение представляет-
ся проблематичным из-за малых содержаний при
высоких “маскирующих” количествах карбоната
Са в кимберлитах, а также высокой реакционной
способности карбоната Na по отношению к фа-
зам кимберлитовых расплавов. Влияние компо-
нентов сверхкритического (С–О–Н)-флюида
при его содержаниях до 5 мас. % в ультрабазит-ба-
зитовой магматической эволюции верхней мантии
вспомогательно, так как ведет к понижению лик-

видусных и солидусных температур и смещению
составов перитектических реакций оливина и,
возможно, ортопироксена. Вместе с тем они не
нарушают конструктивное значение физико-хи-
мических механизмов этих реакций как основу
общего сценария эволюции магматизма и петро-
генезиса серий перидотит-эклогитовых пород
гранат-перидотитовой фации.

Эти представления могут быть распростране-
ны на ультрабазит-базитовую эволюцию алмазо-
образующих процессов верхней мантии, в основе
которой также перитектические реакции ортопи-
роксена и оливина. В настоящее время обоснова-
на вовлеченность коренного вещества мантии в
процессы происхождения материнских сред ал-
мазов и ассоциированных фаз, в том числе в гене-
зис алмазоносных перидотитов и эклогитов, а
также ростовых включений в алмазах перидоти-
тового и эклогитового парагенезисов. Их принад-
лежность к перидотитовому и эклогитовому па-
рагенезисам, подобно породообразующим мине-
ралам дифференцированных пород верхней
мантии, является отражением физико-химиче-
ского параллелеизма в их происхождении. Таким
образом, парагенные включения в алмазах явля-
ются модальными аналогами коренных минера-
лов мантии.

Способность к ультрабазит-базитовой эволю-
ции вещества мантии заложена процессами ак-
креционного формирования вещества Земли, что
может проявляться в ликвидусных структурах
магматических систем исторического значения.
Например, представление о фракционной кри-
сталлизация глобального магматического океана
поддерживается экспериментально перитектиче-
скими реакциями ортопироксена и оливина и
минералогически как минералами коренных
дифференцированных перидотитов и эклогитов,
так и минералами алмазоносных пород и включе-
ний в алмазах. Более того, с фракционной эволю-
цией магматического океана на уровнях переход-
ной зоны и нижней мантии совместимы, соответ-
ственно, перитектические реакции рингвудита, а
также бриджменита с образованием стишовита
(Litvin et al., 2020) вместе с минералами включе-
ний ультрабазитового и базитового парагенези-
сов в сверхглубинных алмазах (Kaminsky, 2019).
Подобные явления возможны также в процессах
глобальной тектоники, прежде всего в расплавах
восходящих суперплюмов на всех глубинах ман-
тии Земли.

Настоящее исследование выполнено при финансо-
вой поддержке Института экспериментальной ми-
нералогии им. Д.С. Коржинского Российской акаде-
мии наук по программе АААА-А18-118020590140-7.
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ВВЕДЕНИЕ
Большинство исследований флюидной со-

ставляющей земной коры и мантии Земли прово-
дилось либо в рамках системы Н2О–СО2, либо в
усложненных системах с добавлением СН4 и со-
левых соединений. Обсуждается возможность
присутствия в глубинных недрах Земли Н2О, СО2
и СН4 вследствие процессов, связанных с субдук-
цией океанической коры. Алмаз, благодаря хи-
мической инертности и присущих ему физиче-
ских свойств, является лучшим природным мате-
риалом для консервации и транспортировки не
только минеральных, но и флюидных включений
к поверхности Земли (Roedder, 1984; Shirey et al.,
2013). В работах последних лет все чаще сообща-
ется о находках флюидных включений в природ-
ных монокристаллах алмаза (Weiss et al., 2014; Ni-
mis et al., 2016), хотя, например, флюидные вклю-
чения углеводородов тяжелее, чем метан, были
обнаружены в алмазах уже сравнительно давно
(Осоргин и др., 1987; Чепуров и др., 1994; Томи-
ленко и др., 1997, 2001). Недавние исследования
указывают на широкое распространение в ман-

тии Земли высокомолекулярных соединений,
включая тяжелые углеводороды и их кислород-,
азот-, серо- и галогенсодержащие производные.
Так, применение метода газовой хромато-масс-
спектрометрии (GC-MS) к изучению оливинов и
пикроильменитов из кимберлитовых трубок Яку-
тии показало присутствие в них сложных по со-
ставу флюидных включений, в том числе тяжелые
углеводороды и их производные (Томиленко и др.,
2016а, б). При этом, устойчивость углеводородов,
включая тяжелые соединения, при высоких дав-
лениях и температурах была установлена теорети-
чески и экспериментально (Sephton, Hazen, 2013;
Сонин и др., 2014; Tomilenko et al., 2015; Kole-
snikov et al., 2017). Сложный состав летучих закон-
сервирован и в природных алмазах (Соболев и др.,
2018; Томиленко и др., 2018б; Sobolev et al., 2019a, b).
Экспериментальные работы по синтезу алмаза в
различных по составу системах, моделирующих
природные процессы, демонстрируют широкие
возможности алмазообразования, что было хоро-
шо показано в одном из наиболее полных обзоров
(Bobrov, Litvin, 2011). Необходимо отметить, что в
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последние годы значительно возрос интерес к
изучению условий кристаллизации алмаза при
участии металлических жидкостей, которые как
предполагается (Smith et al., 2016), могут присут-
ствовать в виде самостоятельных обособлений
расплавов преимущественно Fe–Ni состава в си-
ликатных породах мантии Земли. При этом рас-
сматриваются очень разные источники углерода,
в том числе карбонаты, разлагающиеся в присут-
ствии металлического расплава (Чепуров и др.,
2011). Представленная работа направлена на изу-
чение флюидной фазы из алмазов, синтезирован-
ных в металл-углерод-силикатной системе с це-
лью продемонстрировать существенную роль уг-
леводородов при PT-параметрах литосферной
мантии Земли в образовании октаэдрических кри-
сталлов алмаза в металлических расплавах совмест-
но с силикатными минералами.

МЕТОДИКА ИССЛЕДОВАНИЙ

Эксперименты были проведены на аппарате
высокого давления типа разрезная сфера (БАРС)
в соответствии с государственным заданием ИГМ
СО РАН. Ячейки были изготовлены на основе ту-
гоплавкого оксида ZrO2. Нагревательная цепь
ячейки включала в себя трубчатый графитовый
нагреватель и молибденовые контакты. Калиб-
ровка давления производилась до нагрева образ-
ца по фазовым переходам в реперных веществах
Bi и PbSe (Turkin, 2003). Температуру измеряли
PtRh30–PtRh6 термопарой, установленной в не-
посредственной близости с реакционной зоной
ячейки. Погрешность измерения давления и тем-
пературы в опытах составляла ±0.2 ГПа и ±25°C,
соответственно. Эксперименты проведены при

давлении 5.5 ГПа и температуре 1500°C, что соот-
ветствует области стабильности алмаза (Day, 2012).
Продолжительность опытов составляла 70 часов.
Такая длительность экспериментов была выбрана
для выращивания монокристаллов алмаза разме-
ром около 4 мм. Металлической составляющей
образца для синтеза алмаза служила смесь Fe и Ni
в соотношении 64/36 мас. %. Источником углеро-
да служил графит марки “Ч”. Рост алмаза осу-
ществляли на несколько затравок для получения
большего количества кристаллов. Затравками
служили синтетические микроалмазы, получен-
ные промышленным синтезом. Силикатной до-
бавкой в металлическую шихту был порошок при-
родного оливина (мас. %): SiO2 – 40.47; TiO2 – 0.01;
Cr2O3 – 0.04; FeO – 9.00; MgO – 49.62; MnO – 0.14;
CaO – 0.04; NiO – 0.41; сумма – 99.96, и щелочно-
го базальтового стекла (мас. %): SiO2 – 46.60;
TiO2 – 2.24; Аl2O3 – 15.27; Fe2O3 – 4.82; FeO – 6.38;
MnO – 0.15; CaO – 6.68; MgO – 4.25; NaO – 6.14;
K2O – 4.70; P2O5 – 2.34; п.п.п. – 0.1; сумма–99.67.
Для изучения были выбраны образцы из трех экс-
периментов (3-5, 1-22 и 5-52). В реакционный
объем добавляли небольшое количество сили-
катного вещества, которое по задумке авторов,
будет моделировать металлический расплав с от-
дельными кристаллами силикатных минералов:
в опыты 3-5 и 1-22 добавляли оливин в количе-
стве 1 и 5 мас. % от веса металла, соответственно.
В эксперимент 5-52 добавляли 5 мас. % базальта.
Схема сборки реакционного объема ячейки вы-
сокого давления приведена на рис. 1. При закалке
образца путем отключения электропитания нагре-
вателя скорость охлаждения реакционной ячейки
по показаниям термопары составляет 2–3 с от тем-
пературы опыта до температуры затвердевания
металла; далее, в течение нескольких секунд темпе-
ратура достигает 100–200°С вследствие эффектив-
ного водяного охлаждения внутреннего блока
твердосплавных пуансонов аппарата. Особенно-
сти сборки ячейки высокого давления и проце-
дуры проведения экспериментов приведены в
работе (Chepurov et al., 2020).

Морфологию поверхности образцов синтети-
ческих алмазов исследовали методами оптиче-
ской (Olympus BX35) и сканирующей электрон-
ной микроскопии (1540 XB Crossbeam, Carl Zeiss).

Химический состав минеральных фаз расплав-
ных включений в синтетических алмазах иссле-
довали на сканирующем электронном микроско-
пе MIRA 3 LMU (“TESCAN” Orsay Holding), обо-
рудованном системой микроанализа “INCA
Energy” 450+Xmax80 (Oxford Instruments Nanoa-
nalisys Ltd.) и на электронно-зондовом микроана-
лизаторе JEOL JXA-8100, оснащенном пятью вол-
новыми спектрометрами в ЦКП ИГМ СО РАН.
Измерения проводили при ускоряющем напря-
жении 15–20 кВ, токе зонда 20–50 нА, времени

Рис. 1. Принципиальная схема сборки реакционного
объема ячейки высокого давления для проведения
экспериментов по росту алмаза в металл-силикат-уг-
леродной системе.

Графит

Fe–Ni + силикаты

Затравки
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счета 10–60 c. Для определения состава гомоген-
ных фаз использовали зонд с минимальным диа-
метром пучка около 3 мкм. Для определения
среднего состава смесей фаз применяли расфоку-
сированный зонд диаметром от 20 до 100 мкм (в за-
висимости от размеров зерен в смеси). Контроль
материального баланса данных химического анали-
за выполнялся с точностью 2%. Максимальные
стандартные отклонения составляли 0.3 мас. %.

Составы газовой и кристаллических фаз в рас-
плавных и флюидных включениях в синтетиче-
ских алмазах были исследованы методом КР-
спектроскопии (Dubessy et al., 1989; Kaindl et al.,
2006, 2011; Frezzotti et al., 2012) на спектрометре
Horiba Lab Ram HR 800 в ИГМ СО РАН, Новоси-
бирск. Возбуждение проводилось твердотельным
Nd YAG лазером с длиной волны 532 нм и мощно-
стью 75 мВт. Регистрация спектра производилась
полупроводниковым детектором Endor, охлажда-
емом по методу Пельтье. Для локализации точки
в анализируемом образце использована конфо-
кальная система спектрометра на базе микроско-
па OLYMPUS BX-41 с объективом 100× с боль-
шой числовой апертурой. Анализ проводился в
геометрии обратного рассеяния. Время накопле-
ния сигнала и размер конфокальной диафрагмы ва-
рьировали в зависимости от размеров анализируе-
мой фазы. Минимальный размер конфокального
отверстия 30 нм (для объектов размером 5–10 мкм),
максимальный размер – 300 нм (для объектов
больше 100 мкм). Спектры получены в диапазоне
100–4200 см–1. Время накопления сигнала изме-
нялось от 25 с/спектральное окно для крупных
объектов до 400 с/спектральное окно для мелких
объектов. Погрешность определения находится в
пределах 1 см–1. При работе с КР-спектрами ис-
пользовался программный пакет Origin 8.

Валовый состав летучих компонентов из рас-
плавных и флюидных включений в синтетических
алмазах был определен методом беспиролизной
газовой хромато-масс-спектрометрии (GC-MS)
на хромато-масс-спектрометре Thermo Scientific
(USA) DSQ IIMS/Focus GC в ИГМ СО РАН, Но-
восибирск (Tomilenko et al., 2015; Sokol et al., 2017;
Sobolev et al., 2019a,b; Бульбак и др., 2020). Обра-
зец синтетического алмаза помещался пинцетом
в специальное устройство, включенное онлайн в
газовую схему хроматографа перед аналитиче-
ской колонкой, затем он прогревался при Т =
= 140–160°С в течение 133 минут в токе газа-носи-
теля – гелия (чистота 99.9999%, начальное давление
45 кПа). Разделение газовой смеси на компоненты
осуществлялось на капиллярной аналитической ко-
лонке Restek Rt-Q-BOND (неподвижная фаза –
100% дивинилбензол, длина – 30 м, внутренний
диаметр –0.32 мм, толщина неподвижной фазы –
10 мкм). Масс-спектры ионизации электронным
ударом по полному ионному току получены на

квадрупольном масс-селективном детекторе в ре-
жиме Full Scan. Старт анализа синхронизировал-
ся с моментом разрушения образца. Все газовые
тракты хроматографа, по которым перемещалась
газовая смесь, в том числе инжектор, кран и ка-
пилляры, имели сульфинертное покрытие. Ввод
газовой смеси, извлеченной из образца при его
одноактном ударном разрушении, осуществлялся
в онлайн режиме в токе гелия без концентрирова-
ния, включая криофокусировку. Перед “рабо-
чим” анализом и после него проводились холо-
стые онлайн анализы. Предшествующий анализ
позволял контролировать выделение сорбиро-
ванных поверхностью образца газов, в том числе
и атмосферных компонентов, а по окончании
этого процесса записывать бланк системы (вся
аналитическая процедура без разрушения образ-
ца). При необходимости аналитическая колонка
термокондиционировалась до достижения необ-
ходимого бланка. Интерпретация хромато-масс-
спектрометрических данных с идентификацией
пиков и выделением из перекрывающихся пиков
отдельных компонентов проводилась как с исполь-
зованием программного обеспечения AMDIS (Au-
tomated Mass Spectral Deconvolution and Identifica-
tion System) версии 2.66, так и в ручном режиме с
коррекцией фона по библиотекам масс-спектров
NIST 2017 и Wiley 11 с помощью программы NIST
MS Search версии 2.3, параметры поиска стан-
дартные. Относительные концентрации летучих
компонентов в разделяемой смеси устанавлива-
лись методом нормирования: сумма площадей
всех хроматографических пиков анализируемой
смеси приравнивалась 100%, а по величине пло-
щади отдельного компонента определялось его
относительное процентное содержание в анали-
зируемой смеси. Площади пиков определены по
алгоритму ICIS в хроматограмме с использовани-
ем Qual Browser 1.4 SR1 из пакета программ Xcalibur.
Данная методика пригодна для обнаружения следо-
вых содержаний индивидуальных летучих компо-
нентов уже от десятков фемтограмм (10–15 г).

РЕЗУЛЬТАТЫ

В результате проведенных экспериментов бы-
ли получены образцы, содержащие закаленный
металлический сплав, синтезированный алмаз и
новообразованные силикатные фазы. Силикат-
ные фазы находились преимущественно в верх-
ней части кристаллизационной камеры. Они
представляли собой обособленные мелкозерни-
стые агрегаты светло-серого цвета. Кристаллы
алмаза представлены типичными для системы
Fe–Ni–C октаэдрами с второстепенными граня-
ми куба, однако, в ряде случаев кристаллы имели
специфические особенности макроморфологии:
в алмазах, полученных в опытах с содержанием
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силикатной добавки в количестве 5 мас. %, на-
блюдали эффект расщепления граней (рис. 2).

В алмазах были обнаружены многочисленные
расплавные включения. В алмазах из экспери-
ментов 3-5 и 1-22 состав расплавных включений
(рис. 3), согласно данным сканирующего элек-
тронного микроскопа и микрозондового анализа,
а также КР-спектроскопии (рис. 4) представлен в
основном металлическим сплавом Fe–Ni (тэнит)
и оливином, а также редкими зернами клинопи-
роксена.

Причем, соотношение силикатных фаз и ме-
таллического сплава в различных включениях

Рис. 2. Кристалл алмаза с эффектом расщепления ок-
таэдрической грани, вызванным добавкой силикат-
ного вещества (опыт 1-22, 5 мас. % оливина).

1 мм

(111)

Рис. 3. Микрофотография первичного включения си-
ликатно-металлического расплава в синтетическом
алмазе (Dia), выращенном в металл-углеродной си-
стеме с добавлением силикатов (Fe–Ni–C + оливин)
при Р = 5.5 ГПа и Т = 1500°С. Опыт 1-22. Ol – оливин,
Cpx – клинопироксен, FeNi – металлический расплав
(тэнит). Фотография в отраженных электронах.
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Cpx
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Рис. 4. КР-спектры включения силикатно-металли-
ческого расплава в синтетическом алмазе (см. рис. 3),
выращенном в металл-углеродной системе с добавле-
нием силикатов (Fe–Ni–C + оливин) при Р = 5.5 ГПа
и Т = 1500°С. а – КР-спектр оливина (КР-линии 820,
850 и 916 см–1, соответствуют оливину); б – КР-спектр
оливина и клинопироксена (КР-линии 820 и 850 см–1,
соответствуют оливину; КР-линии 668 и 1013 см–1 со-
ответствуют клинопироксену); в – КР-спектр клино-
пироксена (КР-линии 128, 325, 390, 668 и 1013 см–1

соответствуют клинопироксену) (Frezzotti et al., 2012).
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может быть совершенно разным, даже в пределах
одной ростовой зоны алмаза. Это, скорее всего,
свидетельствует о гетерогенном состоянии ме-
талл-силикатного расплава при росте алмаза при
данных РТ-параметрах эксперимента, т.е. в ро-
стовой системе в этот момент присутствовало два
несмесимых друг с другом расплава: металличе-
ский (Fe–Ni) и силикатный. При этом состав но-
вообразованных оливинов в расплавных включе-
ниях, в отличие от исходного оливина, суще-
ственно обогащен FeO и NiO, и обеднен SiO2 и
MgO (мас. %): SiO2 – 35.57–36.97; FeO – 26.05–
33.23; MgO – 28.46–33.82; CaO – 0.24–0.31; NiO –
1.72–2.21. Химический состав клинопироксена в
расплавных включениях представлен (мас. %):
SiO2 – 52.95; TiO2 – 0.91; Al2O3 – 1.17; FeO – 7.62;
MgO – 15.57; MnO – 0.31; CaO – 19.28; Na2O –
0.98; NiO –0.54.

В алмазах из опыта с добавлением в металл-уг-
леродную систему щелочного базальтового стек-
ла (эксперимент 5-52) состав расплавных вклю-
чений (рис. 5) согласно данным сканирующей
электронной микроскопии и КР-спектроскопии
(рис. 6) представлен металлическим сплавом
Fe–Ni, гранатом, клинопироксеном и коэситом.
При этом важно отметить, что для коэсита вне
вскрытых расплавных включений характерен су-
щественный сдвиг КР-линии в высокочастотную
область КР-спектра до 532 см–1, что свидетель-
ствует о достаточно высоком законсервирован-

ном давлении (не менее 3.0 ГПа) в расплавных
включениях при комнатной температуре (Sobolev
et al., 2000).

Необходимо отметить, что в металл-углерод-
ной системе (Fe–Ni–C + базальт), наряду с FeNi-
расплавом, гранатом, клинопироксеном и коэси-
том, в составе расплавных включений в алмазах
появляется магнетит (рис. 5, 7). При этом сохраня-
ется присутствие Fe–Ni в самородном состоянии.

По данным КР-спектроскопии в расплавных
включениях в синтетических алмазах из всех трех

Рис. 5. Микрофотография первичного включения
силикатно-металлического расплава в синтетиче-
ском алмазе (Dia), выращенном в металл-углеродной
системе с добавлением силикатов при Р = 5.5 ГПа и
Т = 1500°С. Опыт 5-52. Grt – гранат, Cpx – клинопи-
роксен, Coe ‒ коэсит, FeNi – металлический расплав
(тэнит), Mag – магнетит. Фотография в отраженных
электронах.
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Рис. 6. КР-спектры включения силикатно-металли-
ческого расплава в синтетическом алмазе (см. рис. 5),
выращенном в металл-углеродной системе с добавле-
нием силикатов (Fe–Ni–C + базальт) при Р = 5.5 ГПа
и Т = 1500°С. а – КР-спектр коэсита и граната
(КР-линии 271, 429 и 532 см–1, соответствуют коэси-
ту; КР-линия 905 см–1 соответствует гранату); б –
КР-спектр граната и коэсита (КР-линии 350 и 905 см–1,
соответствуют гранату; КР-линия 531 см–1 соответ-
ствует коэситу); в – КР-спектр граната и клинопи-
роксенаа (КР-линии 360 и 905 см–1 соответствуют
гранату; КР-линии 674 и 1114 см–1 соответствует кли-
нопироксену) (Frezzotti et al., 2012).
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опытов были обнаружены графит (рис. 8а, 8б) и
аморфный углерод (рис. 8в).

По данным газовой хромато-масс-спектро-
метрии в синтетических алмазах из опытов 3-5 и
1-22 было установлено 126 и 130 летучих соедине-
ний, соответственно (таблица; рис. 9–12). Иссле-
дования показали, что основными компонентами
летучих во включениях в алмазах являются угле-
водороды и их производные: алифатические (пара-
фины, олефины), циклические (нафтены, арены),
кислородсодержащие (спирты, эфиры, альдегиды,
кетоны, карбоновые кислоты), гетероциклические
соединения (диоксаны, фураны), азот- и серосо-
держащие соединения, а также углекислота и вода.
Суммарное содержание углеводородов и их произ-
водных в алмазах составляет 70.4 и 61.7 отн. %, соот-
ветственно. При этом суммарная доля алифати-
ческих (СН4–С16Н34) и циклических углеводоро-
дов (С6Н12–С12Н18) в алмазах из опытов с
добавлением в систему различных количеств си-
ликатных составляющих существенно различает-
ся. Наибольшее относительное содержание этих

углеводородов установлено для алмаза из опыта
3-5 (доля силиката 1 мас. %) – 42.9 отн. %. Для ал-
мазов из опыта 1-22 (доля силиката 5 мас. %) их
количество составляет 23.0 отн. %. Количество
легких предельных углеводородов (метан СН4–
н-бутан С4Н10) в алмазах 3-5 и 1-22 достаточно
близки – 1.7 и 2.0 отн. %, соответственно. Содер-
жание средних предельных углеводородов (н-пен-
тан С5Н12–н-додекан С12Н26) в алмазах 3-5 и 1-22
существенно отличается и составляет 19.1 и
3.0 отн. %, соответственно. Доля тяжелых предель-
ных углеводородов (н-тридекан С13Н28–н-гексан
С16Н34) для алмаза 3-5 также существенно выше
по сравнению с алмазом 1-22 – 16.8 и 9.8 отн. %,
соответственно (рис. 11б).

Сопоставление содержания кислородсодержа-
щих углеводородов показало, что их наибольшее
количество (38.1 отн. %), характерно для алмазов
из эксперимента 1-22 (табл. 1). Причем основны-
ми компонентами в составе кислородсодержащих
углеводородов являются карбоновые кислоты

Рис. 7. КР-спектры включения силикатно-металли-
ческого расплава в синтетическом алмазе, выращен-
ном в металл-углеродной системе с добавлением сили-
катов (Fe–Ni–C + базальт – см. рис. 5) при Р = 5.5 ГПа
и Т = 1500оС. а, б – КР-спектры FeNi – металличе-
ского сплава (КР-линии 213, 276, 384, 579 см–1 соот-
ветствуют FeNi– сплаву; в – КР-спектр FeNi – метал-
лического сплава и магнетита (КР-линии 213, 276,
384, 579 см–1 соответствуют FeNi– сплаву; КР-линии
662 см–1 соответствует магнетиту) (Frezzotti et al.,
2012).
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Рис. 8. КР-спектры включения силикатно-металли-
ческого расплава в синтетическом алмазе, выращен-
ном в металл-углеродной системе с добавлением си-
ликатов (Fe–Ni–C + оливин, опыт 1-22 – см. рис. 3;
Fe–Ni–C + базальт, опыт 5-52 – см. рис. 5) при
Р = 5.5 ГПа и Т = 1500оС. а, б – КР-спектры графита
(КР-линия 1582 см–1 соответствуют графиту); в –
КР-спектр аморфного улглерода (КР-линии 1300 и
1582 см–1 соответствуют аморфному углероду) (Frez-
zotti et al., 2012).
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(С2Н4O2–С14Н28O2) – 12.3 отн. %, а в алмазах из экс-
перимента 3-5 – спирты и эфиры (СН4O–С14Н18O4 –
12.1 отн. %) (табл. 1; рис. 11в).

Согласно рассчитанным отношениям Н/(О + Н)
(0.84 и 0.80), алмазы из эксперимента 3-5 кри-
сталлизовались в более восстановительных усло-
виях, по сравнению с алмазами из эксперимента
1-22. Азот присутствовал в алмазах как в молеку-
лярной форме (N2), так и в виде азотсодержащих
соединений и азотсодержащих производных уг-
леводородов. Было установлено от 16 (экспери-
мент 3-5) до 21 (эксперимент 1-22) азотсодержа-
щих соединений (от ацетонитрила С2Н3N до н-
амилбутиламина С9Н21N). Наибольшее содержа-
ние азотсодержащих соединений обнаружено в
алмазах из эксперимента 1-22: 6.7 отн. %. Количе-
ство молекулярного азота в их составе весьма не-
значительно: 0.1–0.17 отн. %. Во всех изученных
алмазах были обнаружены серосодержащие со-
единения: сероводород (H2S), диоксид серы
(SO2), карбонил серы (СОS), дисульфид углерода
(CS2), 2-метилтиофен и 3-метилтиофен (C5H6S).

Наибольшее содержание углекислоты характерно
для алмазов из эксперимента 3-5: 16.0 отн. %. Для
алмазов из эксперимента 1-22 количество СО2 со-
ставило 13.7 отн. %. Содержание воды в алмазах
из эксперимента 1-22 (15.8 отн. %) существенно
выше по сравнению с алмазами из эксперимента
3-5: 8.3 отн. %.

ОБСУЖДЕНИЕ
Проведенные эксперименты продемонстри-

ровали кристаллизацию алмаза в металл-углерод-
ном расплаве, в котором содержатся силикатные
компоненты. Это представляется чрезвычайно
важным с той точки зрения, что присутствие в ме-
таллических расплавах силикатного вещества до
5 мас. % не сказывается на каталитических воз-
можностях таких расплавов превращать графит в
алмаз. Такая возможность предполагалась нами и
ранее (Федоров и др., 2005, 2008). При этом мор-
фологически образуются кристаллы алмаза окта-
эдрического габитуса, весьма типичные для при-
родных алмазов из кимберлитов. Эффект расщеп-

Рис. 9. Хроматограммы летучих компонентов, выделившихся из флюидных включений при ударном разрушении ал-
маза из эксперимента 3-5 в системе FeNiC + оливин (1.0 мас. %) при Р = 5.5 ГПа и Т = 1500°С. а – хроматограмма по
полному ионному току (TIC); реконструированные ионные хроматограммы по току ионов с m/z (43 + 57 + 71 + 85) (б),
с m/z 60 (в) и с m/z 149 (г); д – бланк. 1. Диоксид углерода CO2; 2. Вода H2O; 3. Метиловый спирт CH4O; 4. н-Бутан
C4H10; 5. Ацетон C3H6O; 6. 2-Бутанон C4H8O; 7. Уксусная кислота C2H4O2; 8. Бутановая кислота C4H8O2; 9. Пентано-
вая кислота C5H10O2; 10. Октаналь C8H16O; 11. Гексановая кислота C6H12O2; 12. Нонаналь C9H18O; 13. Гептановая
кислота C7H14O2; 14. Деканаль C10H20O; 15. 1-Додецен C12H24; 16. Додекан C12H26; 17. Октановая кислота C8H16O2;
18. 4-Ацетилбензойная кислота C9H8O3; 19. 2-(1,1-диметилэтил)-6-метилфенол- C11H16O; 20. Гексадекан C16H34;
21. Диизопропилфталат C14H18O4.
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ления граней, отмеченный в некоторых кристаллах
алмаза из опытов данной серии (рис. 2) связан с
присутствием силикатных минералов в металли-
ческом расплаве. Этот механизм недавно был де-
тально описан (Chepurov et al., 2020). В данном
случае, эффект расщепления алмаза проявился в
незначительной степени из-за сравнительно не-
большого количества силикатного материала, до-
бавленного в опыт.

Детальное изучение состава расплавных вклю-
чений, законсервированных в алмазе в процессе
его роста, с помощью КР-спектроскопии и ска-
нирующей электронной микроскопии показало,
что кристаллизация алмаза при РТ-параметрах
рассматриваемых экспериментов происходила из
гетерогенного металл-силикатного расплава,
причем в металлическом расплаве присутствова-
ла также обособленная флюидная фаза, которая
могла захватываться кристаллами алмаза при ро-
сте. Такой эффект уже неоднократно изучался
нами ранее (Осоргин и др., 1987; Чепуров и др.,
1994; Tomilenko et al., 1998). По нашей оценке

данных из эксперимента 5-52, значение “заморо-
женного” давления в металл-силикатных рас-
плавных включениях составляет не менее 3.0 ГПа
при комнатной температуре. Эти впервые полу-
ченные прямые данные являются подтверждени-
ем сохранения высокого “замороженного” давле-
ния во включениях в синтетических алмазах, за-
хваченных в процессе роста. Стоит подчеркнуть,
что эффект сохранения давления внутри минера-
лов высоких давлений играет весьма важную роль
для осуществления реконструкций геологиче-
ских процессов в Земле, что также было показано
нами на основе экспериментов при высоких дав-
лениях (Sonin et al., 2019).

Исследования с помощью газовой хромато-
масс-спектрометрии позволили получить первые
данные о составе флюидов при кристаллизации
алмазов в металл-углеродной системе, содержа-
щей силикатные компоненты. Исследования по-
казали, что кристаллизация таких алмазов проис-
ходила при активном участии алифатических,
циклических, гетероциклических и кислородсо-

Рис. 10. Хроматограммы летучих компонентов, выделившихся из флюидных включений при ударном разрушении ал-
маза из эксперимента 1-22 в системе FeNiC + оливин (5.0 мас. %) при Р = 5.5 ГПа и Т = 1500°С. а – хроматограмма по
полному ионному току (TIC); реконструированные ионные хроматограммы по току ионов с m/z (43 + 57 + 71 + 85) (б),
с m/z 60 (в) и с m/z 149 (г); д – бланк. 1. Диоксид углерода CO2; 2. Вода H2O; 3. Метиловый спирт CH4O; 4. Ацетальдегид
C2H4O; 5. н-Бутан C4H10; 6. Ацетон C3H6O; 7. Пентан C5H12; 8. Ацетат аммония C2H7NO2; 9. 2-Бутанон C4H8O;
10. Уксусная кислота C2H4O2; 11. Гептан C7H16; 12. Гексаналь C6H12O; 13. Бутановая кислота C4H8O2; 14. 1-Нонен
C9H18; 15. Пентановая кислота C5H10O2; 16. Гексановая кислота C6H12O2; 17. Нонаналь C9H18O; 18. Гептановая кислота
C7H14O2; 19. Деканаль C10H20O; 20. Октановая кислота C8H16O2; 21. γ-Окталактон C8H14O2; 22. γ-Ноналактон C9H16O2.
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Рис. 11. Относительное содержание летучих компонентов в синтетических алмазах из экспериментов 3-5 и 1-22 в си-
стеме Fe–Ni–C с добавлением силикатов при Р = 5.5 ГПа и Т = 1500°С: (a) – алифатические, циклические и кисло-
родсодержащие углеводороды; (б) – “легкие” (С1–С4), “средние” (С5–С12) и “тяжелые” (С13–С16) предельные угле-
водороды (парафины); (в) – спирты и эфиры (простые и сложные), альдегиды, кетоны и карбоновые кислоты; (г) –
суммарное количество алифатических, циклических, кислородсодержащих углеводородов и гетероциклических со-
единений, СО2, Н2О, азот- и серосодержащие соединения.
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Рис. 12. Относительное содержание летучих компонентов в синтетических алмазах из экспериментов 3-5 и 1-22 в си-
стеме Fe–Ni–C с добавлением силикатов при Р = 5.5 ГПа и Т = 1500°С.
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держащих углеводородов, доля которых в составе
флюидов превышала 70 отн. %, а также азот- и се-
росодержащих соединений. Важно отметить, что
источник углерода для роста алмаза (графит) вхо-
дит в металлический расплав и, несомненно,
участвует в образовании углеводородов, т. к. дру-
гого углерода в системе нет. Азот – элемент воз-
духа и также входит в состав углеводородов, как и
сера, незначительная примесь которой присут-
ствует в материалах ячейки, исходном графите и
флюидных включениях в природном оливине.
При этом необходимо подчеркнуть, что обнару-
женные в алмазах серосодержащие (SO2, COS,
CS2, H2S, C2H6S2) и азотсодержащие соединения
(N2, C2H3N, C5H7N, C6H10N2, C8H15N), а также
Н2О и СО2 находятся в явно подчиненных коли-
чествах по сравнению с углеводородами (таблица;
рис. 11г, 12). Как показали хромато-масс-спек-
трометрические исследования, с увеличением до-
ли силикатов в металл-углеродной системе кри-
сталлизация алмаза происходит в более окисли-
тельных условиях (значение отношения Н/(О + Н)
изменяется от 0.84 до 0.80; табл. 1).

Сравнение полученных экспериментальных
данных с ранее опубликованными результатами
позволяет выделить несколько характерных осо-
бенностей. Так, для флюидных и расплавных
включений, захваченных синтетическими алма-
зами при росте в многочасовых экспериментах
(до 100 ч) в системе Fe–Ni–C без силикатных до-
бавок, ярко выражено преобладание алифатиче-
ских углеводородов, включая тяжелые соедине-
ния, при этом доля алифатических углеводородов
составляет 65.4 отн. %, а с кислородсодержащими
углеводородами достигает 86.5 отн. % (Томилен-
ко и др., 2018a). Примечательно, что значение от-
ношения Н/(О + Н) достигает 0.95, что отражает
рост алмаза в чистой системе Fe–Ni–C в суще-
ственно более восстановительных условиях в
сравнении с опытами данной серии, где был до-
бавлен оливин. Анализы, полученные с помощью
газовой хромато-масс-спектрометрии для при-
родных алмазов пока немногочисленны, тем не
менее, они уже сейчас позволяют утверждать, что
природные алмазы кристаллизовались в обста-
новках с разным флюидным режимом. Имеющи-

Таблица 1. Состав (в отн. %) летучих компонентов, выделившихся при механическом вскрытии флюидных
включений в синтетических алмазах из экспериментов 3-5 и 1-22 в системе Fe–Ni–C с добавлением силикатов
(по данным GC-MS анализа)

Примечание. 3-5 – Fe–Ni–C система с добавлением 1 мас. % силикатов; 1-22 – Fe–Ni–C система с добавлением 5 мас. % си-
ликатов. MW – номинальная масса.

Название MW 3-5 1-22

Алифатические углеводороды: 40.4 17.9
Парафины (СН4–С16Н34)
Олефины (С2Н2–С13Н26)

16–226
26–182

37.7
2.7

14.9
3.0

Циклические углеводороды:
Нафтены (С6Н12–С7Н14)
Арены (С6Н6–С12Н18)

84–98
78–162

2.50
0.38
2.12

5.1
0.2
4.9

Кислородсодержащие углеводороды:
Спирты и эфиры (С4НO–С14Н18O4)
Альдегиды (С2Н4O–С11Н22O)
Кетоны (С3Н6O–С11Н22O)
Карбоновые кислоты (С2Н4O2–С10Н20O2)

32–250
44–170
58–170
60–172

27.3
12.1
5.8
2.6
6.8

38.1
9.3
9.9
6.6

12.3
Гетероциклические соединения:
Диоксаны (С4Н8O2)
Фураны (С5Н6O–С11Н18O)

88
82–166

0.19
0.01
0.18

0.61
0.01
0.60

Азотсодержащие соединения (N2–С10Н21NОS) 28–203 3.3 6.8
Серосодержащие соединения (H2S–С5Н6S) 34–98 1.5 1.2
СО2 44 16.0 15.8
Н2О 18 8.3 13.7
Кремнийорганические соединения (C8H24O4Si4–C12H36O6Si6) 296–444 0.51 0.79
Общее количество компонентов 126 130
Алканы/Алкены 14.0 5.0
Н/(О+Н) 0.84 0.80



ГЕОХИМИЯ  том 66  № 9  2021

СОСТАВ ЛЕТУЧИХ КОМПОНЕНТОВ, ЗАХВАЧЕННЫХ АЛМАЗАМИ 809

еся данные свидетельствуют о широком присут-
ствии в среде кристаллизации алмаза углеводоро-
дов, включая тяжелые, а также о подчиненном
значении Н2О, СО2, азот- и серосодержащих со-
единений. Состав флюидных включений в боль-
шинстве проанализированных природных алма-
зов имеет довольно узкий диапазон содержания
углеводородов (72.2–82.1 отн. %), с преобладани-
ем кислородсодержащих углеводородов (спирты,
эфиры, альдегиды, кетоны и карбоновые кислоты:
55.6–66.2 отн. %), а количество алифатических
углеводородов находится в интервале 12.8–
15.5 отн. % (Томиленко и др., 2018б). Такое соот-
ношение алифатических углеводородов и кисло-
родсодержащих углеводородов приближается к
составу флюида, выделившегося из алмазов опы-
та 1-22 (табл. 1), в котором было повышенное со-
держание силикатного вещества. С другой сторо-
ны, важно отметить, что в россыпях северо-востока
Сибирской платформы присутствуют алмазы с рез-
ким преобладанием алифатических углеводородов
во включениях – 65.5 отн. %, и при этом, весьма
низким содержанием кислородсодержащих угле-
водородов – 17.1 отн. % (Томиленко и др., 2018б).
Подобное соотношение характерно для синтети-
ческих алмазов, выращенных в металл-углерод-
ной системе без добавок силикатов. Таким обра-
зом, можно утверждать, что при кристаллизации
алмаза в Fe–Ni расплаве, добавление силикатных
компонентов приводит к снижению содержания
алифатических углеводородов и, соответственно,
к увеличению кислородсодержащих углеводоро-
дов, что связано с ростом фугитивности кислоро-
да в ростовой среде. В то же время, при относи-
тельно небольшом присутствии силикатных мине-
ралов непосредственно в металлическом расплаве,
Fe–Ni сохраняется в самородном состоянии, а ал-
маз продолжает расти в виде октаэдрических кри-
сталлов.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

В работе представлены результаты изучения со-
става флюидной фазы, законсервированной во
включениях в синтетических алмазах, выращен-
ных на затравку в присутствии силикатного веще-
ства. Небольшие количества силиката в проведен-
ных экспериментах моделировали присутствие
отдельных силикатных минералов мантийных
парагенезисов, которые могут находиться непо-
средственно рядом с алмазом в его ростовой сре-
де, представляющей собой металл-углеродный
расплав. Сравнение полученных в настоящей
работе результатов анализов с обнаруженными
ранее в природных алмазах флюидными включе-
ниями, содержащими значительное количество
средних и тяжелых алифатических углеводоро-
дов ряда С5–С18, указывает на то, что такие при-
родные алмазы могли образоваться в мантии Земли

в высоковосстановительных условиях при участии
металлических жидкостей. Эта модель обсуждается
уже давно (Wentorf, 1966; Чепуров, 1988), и недав-
ние сенсационные находки металлических и вы-
соковосстановительных флюидных включений в
природных алмазах (Smith et al., 2016) позволяют
говорить о существенной роли металлических
жидкостей в образовании части природных алма-
зов в мантийных условиях.

Авторы благодарны А.В. Боброву за приглашение
к участию в специальном выпуске журнала “Геохи-
мия”, а также двум анонимным рецензентам, ко-
торые высказали полезные критические замечания.
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Изучение включений в алмазах предоставляет информацию о составе верхней мантии. Помимо ми-
нералов многими исследователями было отмечено присутствие флюидных включений, одним из
компонентов которых является CO2. Существующие экспериментальные работы показывают не-
возможность сосуществования CO2-флюида с основными компонентами мантии, однако есть ос-
нования полагать, что комплексный состав минералов способствует их стабилизации. В данной ста-
тье приводятся термодинамические расчеты для реакций твердых растворов диопсид-жадеит и пи-
роп-гроссуляр с CO2. Показано, что образование твердых растворов расширяет область устойчивости
СО2-флюида с минералами эклогитов в область более низких температур, соответствующих геотер-
мальным условиям континентальной литосферы. Полученные закономерности подтверждаются ре-
зультатами тестовых экспериментов с модельными смесями при высоких давлениях и температурах.
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верхняя мантия, алмаз
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ВВЕДЕНИЕ

В настоящее время состав верхних слоев мантии
Земли хорошо изучен, однако о наличии в них лету-
чих компонентов можно судить лишь косвенно
(Литасов, 2011; Похиленко и др., 2015; Литасов,
Шацкий, 2019). Одним из таких источников инфор-
мации являются включения в алмазах. В частности,
в природных алмазах были обнаружены флюидные
включения, содержащие значительное количество
CO2 (Navon et al., 1988; Guthrie Jr. et al., 1991; Chinn,
1995; Томиленко и др., 2001; Рагозин и др., 2002,
2009; Smith et al., 2015). Особый интерес представ-
ляет работа Schrauder, Navon (1993), в которой сооб-
щается о включениях чистого CO2, который соглас-
но данным ИК-спектроскопии находился в твер-
дом состоянии при давлении 5.0 ± 0.5 ГПа. Глубину
образования данного алмаза авторы определяют на
уровне 220–270 км.

В тоже время экспериментальные работы по
изучению реакций CO2 c самыми распространен-
ными минералами мантии – форстеритом Mg2SiO4,
пиропом Mg3Al2Si3O12 и диопсидом CaMgSi2O6 –
показывают, что образование CO2-флюида на таких
глубинах происходить не должно (Luth, 1995; Kozi-
ol, Newton, 1998; Knoche et al., 1999). Сходная кар-

тина наблюдается в более сложных системах
(Sharygin et al., 2015, 2017; Shatskiy et al. 2017). Так
как минеральных включений в алмазе, изученном в
работе Schrauder, Navon (1993), не было обнаруже-
но, сложно судить о его источнике. Однако во мно-
гих работах (Рагозин и др., 2002, 2009; Ragozin et al.,
2016; Smith et al., 2015) для алмазов установлен эк-
логитовый парагенезис и по наличию включений
CO2-флюида делается вывод о возможности при-
сутствия свободного CO2-флюида в эклогите.

В составе эклогитов в отличие от перидотитов
отсутствует форстерит, что несколько расширяет
область стабильности CO2-флюида, но остаются
реакции с гранатом и клинопироксеном. Посколь-
ку чистый пироп и диопсид с CO2 неустойчивы при
данных параметрах (Luth et al., 1995; Knoche et al.,
1999), было выдвинуто предположение о том, что
многокомпонентный состав гранатов и пироксе-
нов в эклогитах способствует их стабилизации с
CO2 при более низких температурах (Knoche et al.,
1999). Вместе с тем существующие термодинами-
ческие расчeты противоречивы. Согласно расчe-
там, приведенным в работе Knoche et al. (1999), до-
бавление гроссуляра расширяет область термоди-
намической устойчивости граната с CO2 флюидом
в область низких температур. Однако результаты
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расчетов, приведенные в работах Баталёва и др.
(2020); Bataleva et al. (2020), подразумевают обрат-
ное, а именно смещение области устойчивости
граната с CO2 флюидом в область более высоких
температур: с 1310 до 1460°С при 6 ГПа для чистого
пиропа и для твердого раствора пироп 50 мол. % –
гроссуляр 50 мол. % соответственно. Расчеты для
пироксена ограничиваются чистым диопсидом
(Knoche et al., 1999).

В настоящей работе внимание было сосредо-
точено на изучении расчетными методами реак-
ций твердых растворов ряда пироп-гроссуляр и
диопсид–жадеит, которые являются основными
компонентами эклогитов, с СО2-флюидом.

МЕТОДИКА РАСЧЕТА
Исходя из условия термодинамического рав-

новесия реакции:

(1)
положение линии равновесия в P-T координатах
можно рассчитать, зная активности и уравнения
состояния компонентов реакции:

(2)

(3)

(4)

где для CO2-флюида  заменяется на зависи-

мость фугитивности CO2 от давления и темпера-
туры (Holland, Powell, 1998).

Твердые растворы пироп-гроссуляр (Prp-Grs)
при расчетах рассматривались с позиции модели
Ван Лаара для асимметричного взаимодействия,
согласно которой активность компонентов твер-
дого раствора равны:

(5)

(6)
где XMg – мольная доля магния в твердом растворе
Mg3Al2Si3O12–Ca3Al2Si3O12, gPrp и gGrs – коэффици-
енты активности пиропа и гроссуляра в твердом
растворе, рассчитываемые по формуле:

(7)

в которой  – энергия взаимодействия с по-
правкой на асимметричность, qi и qj – коэффици-
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енты, отражающие доли конечных членов в твер-
дом растворе (Holland, Powell, 2003).

Для ряда диопсид-жадеит (Di-Jd) было ис-
пользовано приближение идеального раствора
(Navrotsky, 1987), как наиболее простая модель,
которая, как показано предыдущими исследова-
телями (Gasparik, 1985; Wood et al., 1980), хорошо
описывает активность компонентов данных твер-
дых растворов при температурах свыше 1000°C:

(8)

где XMg и XCa – мольные доли кальция и магния в
твердом растворе CaMgSi2O6–NaAlSi2O6. Расчеты
были проведены в программе THERMOCALC
v.3.45 с использованием базы данных (Holland,
Powell, 1998). Исследовался интервал давлений от
3.0 до 6.0 ГПа, погрешность расчета температуры
не превышала 10°C.

В программе THERMOCALC реализованы два
способа расчета линий реакции для твердых рас-
творов. Первый вычисляет положение линий ре-
акций для конечных членов ряда с учетом задан-
ной активности. Второй вычисляет положение
точек равновесия по алгоритму Гаусса–Ньютона
для решения совокупности нелинейных уравне-
ний, образованных из соотношений равновесия
для независимых реакций между конечными чле-
нами ряда. На выходе получаются точки равнове-
сия, отличающиеся соотношением компонентов
раствора. Данные точки представляют собой
условное пересечение линий реакции для отдель-
ных компонентов раствора (условное, поскольку
в ходе реакций твердых растворов могут образо-
вываться фазы, отличные от продуктов реакций
конечных членов). В данной работе применены
оба способа, поскольку рассматриваются реак-
ции как отдельных конечных членов, так и твер-
дых растворов между ними.

РЕЗУЛЬТАТЫ РАСЧЕТОВ
Система пироп–гроссуляр

В случае твердых растворов пироп–гроссуляр
оба компонента реагируют с CO2:

(9)

(10)

Согласно расчетам, линия равновесия для ре-
акции гроссуляр + CO2 располагается выше по тем-
пературе, чем линия для реакции пироп + СО2. При
переходе к твердым растворам положение равно-
весия смещается в сторону более низких температур
(рис. 1). Точки пересечения двух реакций находятся
в следующих координатах: 3.0 ГПа – 942°C, Ca#46;
4.5 ГПа – 1090°C, Ca#48; 6.0 ГПа – 1216°C, Ca#50.

( ) = Mg Caа X X ,Di

( ) + =
= + +

3 2 4 23
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Mg Al SiO 3CO
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Рис. 1. Расчетные линии равновесия для реакций с
CO2-флюидом пиропа (Prp) и гроссуляра (Grs) (рав-
новесия (9) и (10) соответственно) при образовании
твердых растворов с различным кальциевым номером
(Ca# = 100XCa = 100nCa/(nCa + nMg)).
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Рис. 2. Расчетные линии равновесия для реакций (11)–(13). Числа возле точек отвечают значению Ca# для данного твер-
дого раствора. Пунктирной линией показана реакция чистого гроссуляра, серой линией – реакция чистого пиропа.
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Очевидно, что в области ниже обеих линий
равновесия с CO2 будет реагировать весь твердый
раствор. Образующийся продукт будет представ-
лять собой не механическую смесь карбонатов

кальция и магния, а их твердый раствор с тем же
кальциевым номером. Так как согласно расчетам
наиболее стабильные составы приближены к 50%,
продукты реакции удобно представить в виде сум-
мы стехиометричного доломита CaMg(CO3)2 и со-
ответствующего карбоната. Тогда уравнения реак-
ции запишутся в следующем виде:

(11)

(12)

(13)

где (11) – случай с избытком магния в гранате, а
(13) – с избытком кальция.

Расчеты для уравнений (11) и (13) дают наборы
точек равновесия для твердых растворов, харак-
теризующиеся определенным кальциевым номе-
ром (рис. 2). Выше линий, образованных данны-
ми точками, располагается область стабильности
CO2 с гранатом. Из графика видно, что равновесие
достигается при более низких температурах, чем
для чистого пиропа. При этом точки для гранатов
с Ca# порядка 60 и 30% оказываются ниже, чем
линия реакции 50% раствора.
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Система диопсид–жадеит
Реакция диопсида с CO2 хорошо изучена и

протекает при температурах, близких к реакции
пиропа (Luth, 1995):

(14)
В то же время о реакции жадеита с CO2 практиче-

ски ничего не известно. Теоретическое положение
равновесия рассчитать сложно, поскольку реакция
предполагает образование комбинации Na–Ca–Mg
карбонатов и их расплавов (Shatskiy et al., 2016; Pod-
borodnikov et al., 2019, 2019a), термодинамические
данные по которым отсутствуют. Поэтому дан-
ный вопрос требует прежде всего эксперимен-
тальных исследований.

Проведенные расчеты по реакции (14) показы-
вают, что существование диопсида в виде твердого
раствора с жадеитом будет понижать его актив-
ность в реакции, расширяя область стабильности
CO2 (рис. 3). По аналогии с твердыми растворами
гранатов можно предположить, что зона стабиль-
ности твердых растворов диопсид–жадеит с CO2
будет находится ниже по температурам, чем для
чистого диопсида. То, насколько сильно сместит-
ся линия реакции, будет зависеть от положения
равновесия для чистого жадеита относительно ди-
опсида.

( )+ = +2 6 2 3 22СaMgSi O 2CO CaMg CO 2SiO .

МЕТОДИКА И РЕЗУЛЬТАТЫ 
ЭКСПЕРИМЕНТОВ

С целью верификации результатов расчетов
нами были поставлены эксперименты на много-
пуансонном гидравлическом прессе “Discoverer-
1500" DIA-типа в ячейке из оксида циркония при
параметрах, представленных в таблице 1. По-
дробная методика проведения опытов представ-
лена в работе Shatskiy et al. (2017a).

В качестве исходных веществ использовали по-
рошки Na2CO3, CaCO3, MgCO3, просушенные при
300°С, и SiO2, Al2O3, прокаленные при 1000°С. Для
получения однородных смесей готовые навески
перетирали в ступке из карбида вольфрама под
этанолом и держали в сушильном шкафу при
100°C до полного высыхания. Состав смесей при-
веден в табл. 2.

Готовые образцы анализировали на сканирую-
щем электронном микроскопе MIRA 3 LMU, сов-
мещенном с энергодисперсионным рентгеновским
микроанализатором INCA Energy 450 (Oxfords In-
struments). Данная методика не позволяет измерить
состав флюида, однако образование граната или
клинопироксена из соответствующих карбонатов
по уравнениям реакции (9)–(14) подразумевает об-
разование молекулярного CO2, который в отсут-
ствие расплава представляет собой свободный
флюид при P-T параметрах экспериментов. 

Результаты анализа системы пироп–гроссуляр
показывают образование граната с долей гроссу-
ляра 31–32 мол. %, хотя большая часть образца
представлена кианитом, коэситом и доломитом с
Ca# 58–62 (рис. 5а). Фазовый состав образцов хо-
рошо согласуется с расчетами дли реакции (13), а
присутствие в них в небольших количествах гра-
ната с низким кальциевым номером может свиде-
тельствовать о большей стабильности таких гра-
натов с CO2.

В образцах смеси диопсид–жадеит несмотря
на изначальную долю жадеита 10 мол. % происхо-
дит образование клинопироксена с долей жадеи-
та 48 мол. % при 4.5 ГПа и 45 мол. % при 6.0 ГПа
(рис. 5б), однако основной объем занимают фазы
доломита и коэсита, что не противоречит поло-
жению экспериментальных точек относительно
расчетных линий реакции. Кроме клинопироксе-
на фазы, содержащие натрий и алюминий, отсут-
ствуют, из чего следует, что жадеит в составе твер-
дого раствора устойчив с CO2-флюидом.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Сравнение рассчитанных линий с имеющими-

ся литературными данными показало, что общая
тенденция к снижению температуры при перехо-
де к твердым растворам соответствует расчетам
для пиропа и гроссуляра в работе Knoche et al.
(1999). Сдвиги линий реакции при использова-

Таблица 1. Параметры экспериментов
Давление, ГПа 4.5 4.5 6.0 6.0

Температура, °C 1000 1100 1100 1200
Длительность, ч 115 73 147 90

Рис. 3. Линии равновесия для реакций диопсида с
CO2-флюидом в чистом виде и в виде твердых раство-
ров с различным содержанием жадеита (Jd# = XJd ×
× 100 = nJd × 100/(nJd + nDi)).
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Таблица 2. Состав исходных смесей
Обозначение 

смеси
CaCO3, мол. % MgCO3, мол. % Al2O3, мол. % Na2CO3, мол. % SiO2, мол. %

Grt(Ca#60) 25.8 17.1 14.2 – 42.9
Cpx (Jd#10) 23.1 23.1 1.3 1.3 51.2

Рис. 4. Микрофотографии образцов Grt (Ca#60) (а) и Cpx (Jd#10) (б) со сканирующего электронного микроскопа в ре-
жиме обратно рассеянных электронов. Grt – гранат, Сpx – клинопироксен, Dol – доломит, Coe – коэсит, Ky – кианит.

(а) (б)

40 мкм 10 мкм

Dol
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Ky
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Coe
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Grt (Ca#60); 1100�C, 4.5 ГПа Cpx (Jd#10); 1000�C, 4.5 ГПа

Рис. 5. Результаты экспериментов для систем а) Grt (Ca#60), б) Cpx (Jd#10). Grt# – твердый раствор пироп–гроссуляр
с указанием кальциевого номера, Dol# – доломит с указанием кальциевого номера, Jd# – твердый раствор диопсид–
жадеит с указанием жадеитового номера.
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нии модели, отличной от идеального смешения,
имеют более низкие значения. Тем не менее рас-
четы показывают, что сосуществование твердых
растворов пироп-гроссуляр с CO2-флюидом ста-
новится возможным в области под линиями реак-
ций конечных членов. Наиболее заметны здесь

различия с работой Bataleva et al. (2020), авторы
которой приводят расчеты и эксперименты для
системы CaMg(CO3)2–SiO2–Al2O3 с исходной до-
лей кальция Ca#50. Как видно из диаграммы
(рис. 6), положение линии равновесия для данной
системы сильно отличается от рассчитанного в ста-
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тье Bataleva et al. (2020), но в то же время хорошо со-
гласуется с приведенными экспериментальными
данными в области давлений свыше 5 ГПа.

ВЫВОДЫ

Проведенные в данной работе расчеты, а так-
же тестовые эксперименты, подтверждают пред-
положение о смещении области устойчивости
твердых растворов гранат-гроссуляр и диопсид-
жадеит с CO2-флюидом по сравнению с чистыми
миналами, пиропом и диопсидом. Лучше всего
согласуются с экспериментами расчеты для реак-
ции (11). Образование во всех образцах граната и
клинопироксена, соответственно, свидетельству-
ет о существовании составов, полностью устой-
чивых с CO2 флюидом при геотермальных усло-
виях литосферной мантии Земли, включая P-T
область кристаллизации большинства природных
алмазов (рис. 7). Тем не менее, сложная зависи-
мость состава твердых растворов граната и клино-
пироксена в равновесии с СО2 флюидом от давле-
ния и температуры требует детального экспери-
ментального исследования данных систем.

Работы на сканирующем микроскопе выполнены
в ЦКП Многоэлементных и изотопных исследова-
ний СО РАН.

Работа выполнена по государственному заданию
ИГМ СО РАН при поддержке РФФИ (проект № 20-
05-00811).
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5) расчетная линия реакции (9); 6) расчетная линия
реакции (14).
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Месторождение Ушкатын-III находится в Центральном Казахстане, в 300 км к западу от г. Караган-
да. Оно относится к слабометаморфизованным гидротермально-осадочным рудным объектам ата-
суйского типа. В верхнедевонской (D3fm2) карбонатной толще этого месторождения присутствуют
стратиформные залежи барит-свинцовых, железных и марганцевых руд. Объектами исследования
являлись железо- и марганценосные отложения. Получены новые данные по содержанию во всех
породах рудоносной пачки главных (Si, Ti, Al, Fe, Mn, Mg, Ca, Na, K, P), редких (Li, Be, Sc, V, Cr,
Co, Ni, Cu, Zn, Ga, Ge, As, Rb, Sr, Y, Zr, Nb, Mo, Cd, Sn, Sb, Cs, Ba, Hf, W, Tl, Pb, Th и U) и редкозе-
мельных элементов. Показано, что все породы, включая вмещающие известняки обогащены Mn,
As, Zn, Ba и Pb, при нормировании на алюминий установлены также избыточные относительно тер-
ригенной части осадка концентрации Li, Be, Sr, Y, Mo, Cd, Sb, W и Tl. Вариации состава редкозе-
мельных элементов свидетельствуют об изменениях окислительно-восстановительных обстановок
накопления исходных металлоносных осадков. Геологические и геохимические данные показыва-
ют, что генезис барит-свинцовых, железных и марганцевых руд связан с развитием единой гидротер-
мальной системы. Руды образуются вблизи или на поверхности морского дна: барит-свинцовые – в ме-
стах просачивания растворов через рифогенные постройки, а железные и марганцевые – на удале-
нии от устья гидротерм, за счет вещества, рассеянного в водной толще.
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догенеза
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ВВЕДЕНИЕ
Месторождение Ушкатын-III находится в

Центральном Казахстане в 300 км юго-западней
г. Караганда, в 15 км к северо-востоку от поселка
Жайрем. Оно относится к специфической группе
объектов, так называемого атасуйского типа, от-
личительной чертой которых является сочетание
в пределах единой геологической структуры, в
осадочных породах близкого возраста и состава
стратиформных залежей железных, марганцевых
и полиметаллических (барит-свинцовых и/или
свинцово-цинковых) руд (Щерба, 1964, 1967;
Рожнов, 1967). Как правило, на месторождениях
атасуйского типа преобладает какой-либо один
тип оруденения, а другие развиты фрагментарно.
В этом плане месторождение Ушкатын-III пред-
ставляет собой исключение – в составе рудонос-
ной пачки здесь сочетаются крупные залежи мар-
ганцевых и барит-свинцовых руд.

Такого типа объекты, содержащие одновре-
менно руды марганца и цветных металлов, встре-

чаются редко. Самыми известными из них явля-
ются месторождения Брокен-Хилл (Австралия),
Франклин, Стерлинг-Хилл (США) и Лонгбан
(Швеция) (Frondel, Baum 1974; Рой, 1986; Lang-
ban…, 1999). Но, во всех этих примерах рудонос-
ные толщи интенсивно преобразованы в ходе ре-
гионального метаморфизма высоких температур
и давлений, а также гидротермальными и гипер-
генными процессами. Состав же исходных метал-
лоносных отложений, условия и механизмы их
накопления остаются дискуссионными. В тоже
время осадочные породы месторождения Ушка-
тын-III изменены в условиях низких РТ-парамет-
ров, соответствующих стадии позднего эпигенеза
(катагенеза), а местами низкоградного метамор-
физма (Варенцов и др., 1993). Это дает прекрас-
ную возможность изучить взаимодействие про-
цессов формирования разного по составу оруде-
нения на ранних этапах литогенеза. В данном
отношении месторождение Ушкатын-III являет-
ся уникальным.
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Месторождение открыто в 1962 г., а, начиная с
1982 г., разрабатывается сначала на марганцевые,
а позднее, с 2015 г., – и на барит-свинцовые руды.
По состоянию на 2015 г. запасы марганцевых руд
оцениваются цифрой 102 млн т., при среднем со-
держании Mn – 24%, барит-свинцовых – 42 млн т.,
при среднем содержании BaSO4 – 19%, Pb – 2.6%
(“Жайремский ГОК”, 2015) Кроме того, на место-
рождении разведаны железные руды в количестве
420 тыс. т., при среднем содержании Fe 39%, ко-
торые в настоящее время практического интереса
не представляют.

Изучение месторождения активно проводи-
лось в 1960-х–1980-х годах, и тогда же были сфор-
мулированы основные гипотезы о его генезисе
(Щерба, 1964, 1967; Рожнов, 1967, 1982; Каюпова,
1974; Бузмаков и др., 1975; Митряева, 1979; Вей-
марн, 1982; Калинин, 1982, 1985; Калинин и др.,
1984; Скрипченко, 1989; Варенцов и др., 1993).
Пласты железных и марганцевых руд всеми ис-
следователями отнесены к гидротермально-оса-
дочным образованиям. Взгляды же на происхож-
дение барит-свинцовых руд со временем изменя-
лись. Гидротермальное, наложенное на осадочные
породы, происхождение этих руд не вызывает со-
мнений. Но, дискуссионными являлись возраст и
геологическая обстановка развития гидротермаль-
ных процессов. В первые годы исследований ба-
рит-свинцовые руды рассматривались как более
поздние по отношению к железным и марганце-
вым отложениям, развивающиеся на стадии
складчатых деформаций осадочных толщ (Каю-
пова, 1974; Митряева, 1979; Рожнов, 1982; Кали-
нин, 1985). Позднее возобладали представления о
генезисе барит-свинцового оруденения еще в пе-
риоды формирования осадочных толщ путем за-
полнения баритом, галенитом и другими минерала-
ми трещинного и порового пространства в частич-
но литифицированных карбонатных отложениях
(Скрипченко, 1989). В последнем варианте допус-
кается, что барит-свинцовые, железные и марган-
цевые руды образуются синхронно, но в разных
участках морского бассейна. Однако, детально
процессы формирования марганцевых руд и их
генетические взаимоотношения с барит-свинцо-
вым оруденением до сих пор не изучены.

Существующие генетические реконструкции
базируются, главным образом, на геологических
и петрографических данных. Информация же о
геохимии рудоносных отложений до сих пор
крайне отрывочна, она получена еще в период
разведки месторождения и опубликована лишь в
самом общем виде (Каюпова, 1974; Митряева,
1979; Варенцов и др., 1993). Сейчас этих сведений
явно недостаточно для понимания механизмов
формирования рудных залежей. Начатые нами в
2016 г. исследования призваны восполнить, в том
числе, и этот пробел. Настоящая статья посвяще-
на геохимии марганценосных отложений. Цели
проведенных работ заключались в том, чтобы

впервые для месторождения Ушкатын-III изу-
чить особенности распределения главных, редких
и редкоземельных элементов во всех породах
марганценосной пачки, установить возможные
черты геохимического сходства железо-марган-
цевых и барит-свинцовых руд, проинтерпретиро-
вать полученные материалы с позиции современ-
ных представлений о процессах образования ме-
таллоносных осадков.

ПОЗИЦИЯ МЕСТОРОЖДЕНИЯ 
В ГЕОЛОГИЧЕСКОЙ СТРУКТУРЕ РЕГИОНА

Месторождение Ушкатын-III входит в состав
Атасуйского рудного района, объединяющего
около тридцати железорудных, марганцеворудных,
барит-свинцовых и свинцово-цинковых месторож-
дений и рудопроявлений. Все рудные объекты при-
урочены к Жаильминской мульде (грабен-синкли-
нали) (рис. 1), образовавшейся в позднем девоне
при деструкции эпикаледонского Центрально-Ка-
захстанского континентального блока (Щерба,
1967; Бузмаков и др., 1975; Бузмаков, Шибрик,
1976; Митряева, 1979; Веймарн, 1982; Веймарн,
Милановский, 1990; Варенцов и др., 1993; Короб-
кин, Буслов, 2011). Фундамент грабен-синклина-
ли в восточной ее части сложен метаморфизован-
ными вулканогенно-терригенными отложения-
ми раннего палеозоя, а в центральной и западной
частях – окраинно-континентальными вулканита-
ми нижнего-среднего девона. Основной объем па-
леорифта выполнен терригенно-кремнисто-карбо-
натными отложениями верхнего девона – нижнего
карбона (Бузмаков и др., 1975, Митряева, 1979).
Осадочная толща характеризуется трансгрессив-
ным строением. Ее основание образовано красно-
цветными алевролитами, песчаниками и конгло-
мератами (D3fr) мощностью более 200 м, сформи-
рованными в субаэральных континентальных и
мелководных морских обстановках. Выше залега-
ют осадочные породы (D3fm), накопление кото-
рых происходило в морском бассейне с извили-
стой береговой линией и расчлененным релье-
фом дна. В нижней части разреза верхнего девона
(D3fm1) в сопоставимых количествах присутству-
ют углеродистые глинисто-кремнисто-карбонат-
ные породы и известняки (общая мощность пород
300–580 м), а в верхней (D3fm2) – преобладают из-
вестняки (мощность 150–190 м). В углеродистых
сланцах нижнефаменского подъяруса локализо-
ваны барит-свинцово-цинковые месторождения,
а в известняках верхнефаменского подъяруса –
барит-свинцовые и железо-марганцевые место-
рождения, в частности Ушкатын-III. Завершают
осадочную толщу известняки нижнего карбона
(С1t) мощностью более 200 м.

Магматические породы в пределах Жаильмин-
ской рифтогенной системы имеют ограниченное
распространение и представлены, главным обра-
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зом, вулканитами семейства трахибазальтов–тра-
хириолитов. Линзовидные, пластовые и куполо-
образные тела этих пород приурочены к зонам
конседиментационных разломов в фундаменте
палеорифта и залегают на разных стратиграфиче-
ских уровнях девонских осадочных отложений. К
зонам конседиментационных разломов глубоко-
го заложения тяготеют также полиметаллические
и железо-марганцевые месторождения и рудо-
проявления, в том числе Ушкатын-III.

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ СТРОЕНИЕ 
МЕСТОРОЖДЕНИЯ

Геологическое строение месторождения Уш-
катын-III рассмотрено в большом количестве
специальных публикаций (Бузмаков и др., 1975;
Каюпова, 1974; Митряева, 1979; Рожнов, 1982;
Скрипченко, 1989; Atlas…, 2004). Опираясь на эти
материалы, а также на результаты геолого-разве-
дочных и эксплутационных работ последних лет
(“Жайремский ГОК”, 2015) и собственные поле-

вые исследования 2016–2019 гг., охарактеризуем
условия залегания рудоносных отложений.

Месторождение Ушкатын-III расположено в
северо-западном борту Жальминского грабена в
пределах Караой-Ушкатынской грабен-синкли-
нальной структуры второго порядка (рис. 2). Эта
синклиналь имеет субмеридиональную ориенти-
ровку, ее протяженность превышает 2 км, при
ширине от 100 до 500 м и глубине от 800 до 1000 м,
углы падения пород на крыльях складки достига-
ют 70°–90°. К югу от месторождения ось складки
резко поворачивает на восток и северо-восток,
размах крыльев уменьшается до 50–100 м и при-
мерно через 2 км она выклинивается. Строение
синклинали осложнено многочисленными раз-
ломами, наиболее крупный из которых – Ушка-
тынский надвиг – ограничивает рудоносную
структуру с севера и северо-востока. Амплитуда
смещения по нему оценивается первыми сотня-
ми метров (Бузмаков и др., 1975).

Ядро синклинальной складки сложено серыми
органогенно-детритовыми известняками нижне-

Рис. 1. Схемы расположения (а) и геологического строения (б) Жаильминской мульды, по А.А. Рожнову (Рожнов, 1967;
Справочное …, 1990), Е.И. Бузмакову и В.И. Шибрику (1976). 1 – известняки, аргиллиты (C1), 2 – известняки, глинисто-
кремнисто-карбонатные породы с линзами туффитов, железо-марганцевых и полиметаллических руд (D3fm), 3 – крас-
ноцветные конгломераты, алевролиты, песчаники с линзами трахидацитов (D3fr), 4 – вулканиты (D1–2), 5 – метамор-
физованные вулканогенно-терригенные отложения (PZ1), 6 – граниты (C2–3), 7 – граниты (D2–3), 8 – разломы, 9 – ме-
сторождения, 10 – города. Месторождения: 1 – Ушкатын-I, 2 – Ушкатын-III, 3 – Северный Жайрем, 4 – Восточный
Жайрем, 5 – Западный Жайрем, 6 – Дальнезападный Жайрем, 7 – Веерный, 8 – Баир-Переезд, 9 – Гора Жомарт,
10 – Ручей Безымянный, 11 – Жомарт, 12 – Когалыжар, 13 – Баир-Демидовский, 14 Аккудук, 15 – Караоба, 16 – Таску-
дук, 17 – Бестау, 18 – Бектау, 19 – Дальнезападный Каражал, 20 – Западный Каражал, 21 – Восточный Каражал,
22 – Южный Каражал, 23 – Ащилы, 24 – Карашокы, 25 – Южный Ктай, 26 – Большой Ктай, 27 – Южный Клыч,
28 – Бестюбе.
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го карбона (С1t), а ее крылья – серыми и красны-
ми известняками (D3fm), песчанниками и алев-
ролитами верхнего девона (D3fr). Рудоносными
являются карбонатные отложения верхнего дево-
на, которые на восточном и западном крыльях
синклинали представлены разными породами,
вмещающими разное оруденение (рис. 3).

В северо-восточном крыле синклинали на по-
лимиктовых песчанниках залегают линзы рифо-
вых органогенно-водорослевых известняков,
оконтуренные продуктами их разрушения – аре-
алами известковых алевролитов, песчаников и
седиментогенных брекчий. С востока и северо-
востока контакт рифовых отложений с подстила-
ющими их песчаниками сорван по разлому, входя-
щим в систему Ушкатынского надвига. В западной
части рифого комплекса установлен крупный кон-
седиментационный разлом, на участке которого
пачка известковых алевролитов, песчаников и
брекчий достигает наибольших мощностей. В ри-
фовых водорослевых известняках локализовано

барит-свинцовое оруденение. Рудные тела в пер-
вом приближении имеют линзовидно-, пласто-
(плито-) образную форму, со сложной морфоло-
гией внешних границ. Протяженность рудных за-
лежей составляет более 500 м, мощность варьирует
от 3 до 40 м, по падению они прослежены до глу-
бины 600 м. Внутри рудных тел барит-свинцовая
минерализация имеет неравномерное гнездовид-
ное, прожилково-вкрапленное распределение,
явно вторичное по отношению к вмещающим из-
вестнякам.

В юго-западном и западном направлениях, а
также вверх по разрезу красноцветной пачки ри-
фогенные известняки и сопровождающие их
алевролиты, песчаники и брекчии вытесняются
слоистыми органогенно-детритовыми известня-
ками серого и красного цветов, содержащих пла-
сты железных и марганцевых руд. К оси синкли-
нали рифогенные известняки и соответственно
барит-свинцовые руды исчезают полностью, а да-
лее замок складки и ее западное крыло нацело

Рис. 2. Геологическая карта Ушкатынского рудного поля (по данным АО “Жайремский ГОК” (2015) с упрощения-
ми). 1 – известняки серые органогенно-детритовые, волнисто-слоистые (С1t1); 2–5 – пачка красноцветная
(D3fm2b): 2 – известняки рифогенные органогенно-водорослевые, 3 – известняки органогенно-детритовые тонко-
слоистые, 4 – барит-свинцовые руды, 5 – железные и марганцевые руды; 6 – пачка сероцветная (D3fm2a): извест-
няки органогенно-детритовые линзовидно-слоистые; 7 – пачка флишоидная (D3fm1): ритмичное чередование ор-
ганогенно-детритовых известняков, известковистых песчаников и углеродистых глинисто-кремнисто-карбонат-
ных пелитов; 8 – пачка ритмично-слоистая (D3fm1): чередование глинисто-кремнисто-карбонатных пород массив-
ной и ленточно-слоистой текстур; 9 – пачка невыдержанно-слоистая (D3fm1): кремнистые известняки, глинисто-
карбонатные породы, ракушняки; 10 – Дарьинская свита (D3fr): полимиктовые алевролиты и песчаники; 11 – тра-
хириолиты; 12 – разломы; 13 – линия разреза на рис. 3; 14 – положение литологической колонки на рис. 4.
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сложены железо- и марганценосными карбонат-
ными породами. Таким образом, по отношению к
барит-свинцовому оруденению железо- и мар-
ганценосные отложения смещены по простира-
нию, а в разрезе начинаются на одном с ними
уровне, но в основной своей массе залегают на
более высоких горизонтах. В целом же переход от
северо-восточной части месторождения к юго-за-
падной со сменой песчаников дарьинской свиты
рифовым комплексом и далее слоистыми марган-
ценосным известняками соответствует фациально-
му ряду от береговых отложений к шельфовым.
Разрез имеет трансгрессивный характер, в резуль-

тате чего рифовый комплекс перекрывается же-
лезо- и марганценосными известняками.

Рудоносная пачка западного крыла складки
имеет хорошо выраженное цикличное (флишо-
идное) строение с ритмичным чередованием се-
рых безрудных известняков и пород красного
цвета, несущих оруденение (рис. 4). В основании
каждого из повторяющихся ритмов залегают тем-
но-серые известняки. Выше по разрезу ритма они
сменяются светло-серыми известняками, а те в
свою очередь с размывом перекрываются крас-
ными известняками, вмещающими прослои и
линзы гематит-кальцитовых пород, пласты же-

Рис. 3. Геологический разрез месторождения Ушкатын-III (по данным АО “Жайремский ГОК”, (2015) с упрощениями).
1 – рыхлые отложения, пески, глины, суглинки (KZ), 2 – известняки серые волнисто-слоистые и узловато-слоистые
(С1t), 3 – известняки серые и красные органогенно-детритовые, тонкослоистые (D3fm2b), 4 – известковистые алевроли-
ты и песчаники, седиментогенные известняковые брекчии (D3fm2b), 5 – рифовые органогенно-водорослевые известня-
ки с прожилково-вкрапленным барит-свинцовым оруденением, 6 – железные руды, 7 – марганцевые руды, 8 – извест-
няки с тонкими прослоями марганцевых руд, 9 – алевролиты и песчаники вишневые (D3fr), 10 – разрывные нарушения,
11 – нижняя граница зоны окисления, 12 – профиль карьера (2010 г.), 13 – проекции буровых скважин.
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лезных и марганцевых руд. В разных сечениях ру-
доносной пачки в ее составе насчитывается от 5
до 14 элементарных ритмов. Мощность пластов
темно-серых известняков составляет от 1 до 30 м
(в среднем 5 м); светло-серых – 5–50 см; рудных
залежей, объединяющих пласты красных извест-
няков и локализованных в них руд, – от 0.5 до
14 м (в среднем 4 м). При этом толщина пластов
собственно марганцевых руд изменяется от 0.3 до
8 м (в среднем 2 м), железных – не превышает 1 м.
Общая мощность рудоносной пачки варьирует от
50 до 200 м.; пачка прослеживается на расстояние
более 2.5 км, а по падению – до глубины 800–1200 м.

Марганценосная пачка делится на две пример-
но равные по объему части: нижняя, включающая
рудные залежи № 1–6, и верхняя, включающая
залежи № 7–14 (рис. 4). Эти части разделяет мощ-
ный (20–30 м) пласт темно-серых известняков, в
кровле которого, непосредственно в основании
седьмой рудной залежи, установлен покров ще-
лочных базальтов, преобразованных низкотемпе-
ратурными метаморфогенными процессами в му-
сковит-кварц-кальцит-хлорит-альбитовые породы.
Мощность базальтового тела составляет 5–10 м, по
простиранию оно прослежено более чем на 1.2 км,
по падению – на 400 м. Поверхность базальтов с
размывом перекрывается красноцветными мар-
ганценосными породами, а местами и непосред-
ственно марганцевыми рудами. Другой, менее
мощный (1–2 м) пласт базальтов установлен в се-
рых известняках между десятой и одиннадцатой
рудными залежами.

На месторождении преобладают марганцевые
руды, запасы железных руд ограничены. Проме-
жуточные по составу железо-марганцевые руды
встречаются очень редко: даже участвуя в строе-
нии единых залежей пласты железных и марганце-
вых руд, как правило, хорошо индивидуализирова-
ны. В распределении руд установлены следующие
закономерности. В нижней части рудоносной пач-
ки в направлении с севера на юг железистые отло-
жения сменяются марганцевыми. В результате на
южном фланге месторождения в залежах № 1–6
присутствуют почти исключительно марганцевые
руды, а небольшие линзы железных руд установ-
лены только в самой верхней залежи № 6. В то же
время на всем протяжении верхней части рудо-
носной пачки развиты оба типа руд, причем ко-
личество железных руд постепенно нарастает
снизу вверх по разрезу так, что залежах № 9–14
соотношения объемов марганцевых и железных
руд сопоставимы. Марганцевые руды здесь либо
замещают железные руды по латерали, либо пере-
крывают их.

На месторождении развита мезо-кайнозой-
ская латеритная кора выветривания линейно-
площадного типа. Ее средняя мощность состав-
ляет от 30 до 40 м, в зонах тектонических наруше-
ний достигает 100–120 м. Образующиеся в зоне
окисления барит-свинцовых залежей церуссито-

Рис. 4. Литологическая колонка рудоносной пачки за-
падной части месторождения Ушкатын-III (по дан-
ным АО “Жайремский ГОК”, 2011 с упрощениями и
дополнениями). 1 – известняки серные: в основном
объеме пластов – темно-серые, в кровле переходящие
в светло-серые; 2 – известняки красные с прослоями
гематит-кальцитовых пород; 3 и 4 – руды: 3 – марган-
цевые, 4 – железные; 5 – трахибазальты; 6 – интервалы
геохимического опробования в 2016–2018 гг.
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вые руды представляют экономический интерес и
разрабатываются.

ХАРАКТЕРИСТИКА ПОРОД 
РУДОНОСНОЙ ПАЧКИ

Главными элементами ритмично построенной
марганценосной пачки являются пласты серых
известняков и рудные залежи.

Пласты серых известняков характеризуются
простым и однообразным строением. Основной
объем их сложен темно-серыми известняками,
которые на месторождении являются “фоновы-
ми” отложениями, то есть литифицированными
карбонатными илами, сформировавшимися в пе-
риоды прекращения накопления железо- и мар-
ганценосных осадков. Темно-серые известняки
представляют собой мелкозернистые породы с
тонкой градационно-слоистой, местами массив-
ной текстурой. Основная масса сложена кальцитом
(80–95 об. %) и кварцем (5–20 об. %), в качестве
второстепенных минералов (2–5 об. %) присутству-
ют альбит, мусковит, клинохлор и К-Mg-смектит.
Из акцессорных минералов (<1 об. %) типичны
сфалерит и пирит, реже встречаются галенит,
апатит, рутил и циркон. Среднее содержание Сорг
в темно-серых известняках составляет 0.1 мас. %,
в единичных образцах достигает 0.3%. В кровле
пластов темно-серые известняки постепенно пе-
реходят в светло-серые разновидности. По соста-
ву и строению обе породы практически идентич-
ны. Небольшие различия выражены в меньшем
содержании в светлых известняках сульфидов, но
большем – альбита, мусковита и клинохлора.

Строение рудных залежей более сложное, обу-
словленное неравномерным распределением в
них слоев и линз красных известняков, гематит-
кальцитовых пород, железных и марганцевых
руд. Количественные соотношения этих пород в
пределах каждой залежи изменяются по разрезу и
простиранию. Но практически всегда пласты
марганцевых руд отделены от ниже и выше лежа-
щих пластов серых известняков разными по мощ-
ности слоями красных известняков.

Красные известняки – это мелкозернистые,
обычно тонко- градационно-слоистые или реже
линзовидно-слоистые кальцитовые породы, окрас-
ка которых обусловлена присутствием тонкодис-
персного гематита (3–5 об. %). Характерными ми-
нералами красных известняков являются также
кварц (5–10 об. %), альбит (3–5 об. %) и мусковит
(3–5 об. %), реже встречаются барит и апатит.

Красные известняки связаны постепенными
переходами с гематит-кальцитовыми породами.
От известняков их отличают высокие содержания
гематита, большее разнообразие второстепенных
минералов и более грубо выраженное линзовид-
но-слоистое строение. Основная масса породы
образована гематитом и кальцитом, типичными

второстепенными и акцессорными минералами
являются кварц, браунит, родохрозит, мусковит,
парсеттенсит, кариопилит, тальк, калиевый по-
левой шпат, альбит, циркон, рутил, барит, апа-
тит, свабит и пиробелонит. Реже встречаются те-
фроит, андрадит, эгирин, родонит, натронамбу-
лит, сапонит и кентролит.

Железные руды имеют простой минеральный
состав. Главными минералами являются гематит
(30–80 об. %), кальцит (20–50 об. %) и кварц (5–
15 об. %), второстепенным – альбит (3–5 об. %),
акцессорными – мусковит, барит, апатит, свабит,
пирит и галенит. Текстуры руд от тонко- до грубо-
полосчатых.

Марганцевые руды – это мелкозернистые по-
роды коричневого или черного цвета со слоистой
и линзовидно-полосчатой текстурами от тонкой
до грубой размерности. В их составе диагности-
ровано около семи десятков минералов, боль-
шинство из которых относятся к акцессорным
фазам (Каюпова, 1974; Брусницын и др., 2018).
По набору главных минералов руды делятся на
два типа (названия даны по рудным минералам,
представляющим интерес как источник марган-
ца): гаусманнитовые и браунитовые.

Главными минералами гаусманнитовых руды
являются гаусманнит, родохрозит, кальцит, теф-
роит, марганцевые гумиты (сонолит и аллеганит) и
фриделит, второстепенными – гематит, якобсит,
кариопилит, клинохлор, пеннантит и неотокит.
Браунитовые руды сложены преимущественно (на
90 об. %) браунитом и кальцитом, местами с квар-
цем и альбитом, к типичным второстепенным ми-
нералам относятся гематит, кутнагорит, родохро-
зит, парсеттенсит, фриделит, пеннантит, родонит,
манганаксинит и калиевый полевой шпат. Мине-
ральный состав руд сформировался в ходе низко-
градного метаморфизма отложений, сложенных
оксидами марганца, карбонатным материалом
“фоновых” осадков, с примесью кремнистого,
алюмосиликатного и органического вещества. Раз-
личия в минеральном составе руд определяются
неодинаковым содержанием в исходных осадках
реакционноспособного органического вещества
(ОВ). Браунитовые руды образуются в окислитель-
ных условиях за счет отложений, практически ли-
шенных ОВ, а гаусманитовые (с тефроитом и родо-
хрозитом) – в восстановительной субанаэробной
обстановке, создаваемой за счет микробной де-
струкции захороненного в осадках ОВ (Huebner,
1967; Рой, 1986; Брусницын, 2007). Для месторож-
дения Ушкатын-III влияние ОВ на характер пост-
седиментационных процессов подтверждено ре-
зультатами изотопного анализа углерода слагаю-
щих руды карбонатов (Брусницын и др., 2020).

В марганцевых рудах установлен большой набор
акцессорных минералов: акантит, галенит, клау-
сталит, алтаит, киноварь, стибнит, церианит, пи-
рофанит, гетеролит, оксикальциоромеит, циркон,
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кентролит, пирофиллит, тальк, мусковит, сапонит,
цельзиан, саркинит, тилазит, ретциан, гаспарит,
уэкфилдит, барит, целестин, монацит, апатит, сва-
бит, пиробелонит, флюорит и др. Важно отметить
наличие в составе пластовых марганцевых руд ми-
нералов, роднящих их с жильными гидротермаль-
ными рудами цветных металлов. Это, прежде всего,
минералы, содержащие B, F, S, Cl, V, Cu, Zn, As, Sr,
Ag, Sb, Te, Ba, Hg, Pb, а также минералы Mn и Zn,
Mn и Pb – гетеролит ZnMn2O4, кентролит
Pb2Mn2(Si2O7)O2 и пиробелонит PbMn(VO4)(OH).

В пределах месторождения гаусманнитовые и
браунитовые руды развиты в сопоставимых коли-
чествах. Каждый из них обычно нацело слагает
отдельные рудные пласты. Но, иногда оба типа
руд участвуют в строении одного и того же рудно-
го тела. В этом случае каждый из них формирует
самостоятельные крупные фрагменты пласта, ко-
торые сменяют друг друга в латеральных направ-
лениях и/или в разрезе. Частого переслаивания
разных по составу руд в пределах единого пласта
не наблюдалось. Предыдущими исследователями,
опирающимися на данные геолого-разведочных
работ, отмечались элементы фациальной зональ-
ности месторождения с преобладанием гаусман-
нитовых руд в северной его части, а браунитовых –
в южной, но в деталях картина намного более
сложная (Каюпова, 1974; Варенцов и др., 1993).

Таким образом, в породах западной части ме-
сторождения сохраняются типичные для осадоч-
ных пород слоистые текстуры: более тонкие в из-
вестняках и более грубые (линзовидно-, “узлова-
то”-слоистые) в гематит-кальцитовых породах,
железных и марганцевых рудах. Судя по петрогра-
фическим признакам, постседиментационные
процессы не сопровождались интенсивным пере-
распределением вещества ни в пределах отдельных
пластов, ни тем более в масштабах месторождения.
Локальная миграция элементов возможна лишь на
расстояние, сопоставимое с толщиной отдельных
слоев породы. Химический состав пород в ключе-
вых своих особенностях унаследован от состава
исходных осадков. На участках тектонических де-
формаций рудоносной пачки местами развивается
жильная минерализация. Как правило, прожилки
имеют сегрегационную природу (их минеральный
состав близок к составу вмещающих пород) и не-
большие размеры (обычно 0.5–2 см по мощности
и не более 20 см по удлинению). Жильная минера-
лизация распространена лишь на отдельных участ-
ках месторождения и мало сказывается на строе-
нии и составе рудоносных отложений в целом.

ХИМИЧЕСКИЙ СОСТАВ 
МАРГАНЦЕНОСНЫХ ОТЛОЖЕНИЙ

Материалы и методика исследования

Образцы для исследований была отобраны ав-
торами в 2016–2018 гг. Опробование производи-

лось по нижним горизонтам южной части карье-
ра Ушкатын-III, максимально полно вскрываю-
щим рудоносную пачку на участках рудных
залежей № 1, 4, 5, 6 и 8. Анализировались штуф-
ные пробы, представляющие основную массу
всех разновидностей вмещающих пород и руд.
Образцы с видимой (в штуфах или шлифах) про-
жилковой минерализацией не анализировались.
Количество проб каждой породы и руды пропор-
ционально их распространению в рудоносной
пачке.

Химический состав пород определен в Цен-
тральной аналитической лаборатории Всерос-
сийского геологического института (ВСЕГЕИ).
Работы выполнены по методикам, разработан-
ным и аттестованным во ВСЕГЕИ в соответствии
с ГОСТ 8.563-96 и ОСТ 41-08-205-2004. Содержа-
ния главных элементов Si, Ti, Al, Fe, Mn, Mg, Ca,
Na, K и P проанализированы рентгеноспектраль-
ным флюоресцентным методом на спектрометре
ARL−9800 (Thermo Fisher Scientific (Ecublens)
SARL, Швейцария); аналитик В.Н. Кириллов.
Концентрации редких элементов Li, Be, Sc, V, Cr,
Co, Ni, Cu, Zn, Ga, Ge, As, Rb, Sr, Y, Zr, Nb, Mo,
Cd, Sn, Sb, Cs, Ba, Hf, Ta, W, Tl, Pb, Th и U, а также
редкоземельных элементов La, Ce, Pr, Nd, Sm,
Eu, Gd, Tb, Dy, Ho, Er, Tm, Yb и Lu проанализи-
рованы методом масс-спектрометрии с индук-
тивно-связанной плазмой (ICP-MS) на спектро-
метре Elan–6100 (Perkin Elmer, США); аналитик
Г.А. Олейникова. Усредненные результаты хими-
ческих анализов сведены в таблицы 1–3.

Для всех изученных пород типична высокая
дисперсия содержаний главных и, особенно, ред-
ких элементов. Кроме того, концентрации эле-
ментов аппроксимируются разными законами
распределения (нормальным и логнормальным).
По этой причине “типичную” концентрацию
каждого элемента наиболее адекватно отражает
не среднее арифметическое значение (х), а вели-
чина медианы (Ме). Именно этим параметром мы
и будем оперировать ниже, рассматривая средние
содержания каждого из проанализированных
элементов.

Полученные результаты и их обсуждение

Главные элементы. В составе вмещающих из-
вестняков преобладают кальций, кремний и лету-
чие компоненты, общее содержание которых
(CO2 + H2O) определено как потеря при прокали-
вании (П.п.п.). Суммарное количество CaO +
+ SiO2 + П.п.п. составляет от 84.7 до 95.2, в сред-
нем 92.3% от массы породы. Кальций всегда за-
метно преобладает над кремнием. Содержания
оксидов алюминия, железа, марганца и магния не
превышают первых массовых процентов, а титана,
натрия, калия и фосфора составляет десятые и со-
тые доли процента. На диаграмме Ca–Si–(Mn + Fe)
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точки составов известняков располагаются в
верхней части Ca–Si стороны диаграммы, на или
чуть правее линии, соединяющей точки средних со-
ставов карбонатных пород и земной коры (рис. 5а).
По значения титанового ((Fe + Mn)/Ti = 11–66) и
алюминиевого модулей (Al/(Al + Fe + Mn) =
= 0.30–0.75) составы известняков варьируют от

“нормальных” до металлоносных осадков (рис. 6б).
Безрудные темно- и светло-серые известняки в
большинстве случаев сопоставимы с “нормаль-
ным” осадками (средние значения (Fe + Mn)/Ti =
= 20 и 25, Al/(Al + Fe + Mn) = 0.56 и 0.59 соответ-
ственно), а рудовмещающие красные известняки
(средние значения (Fe + Mn)/Ti = 32, Al/(Al + Fe +
+ Mn) = 0.46) – с металлоносным. При этом сни-
жение величины Al/(Al + Fe + Mn) обусловлено
не уменьшением концентраций алюминия, а ро-
стом – железа и марганца. Средние же содержа-
ния алюминия – главного элемента-индикатора
присутствия в осадке обломочного материала – в
светло-серых и красных известняках (Al2O3 = 2.68
и 2.33 мас. % соответственно) даже выше, чем в
темно-серых породах (Al2O3 = 1.71 мас. %).

Главной особенностью химического состава
всех известняков являются высокие концентра-
ции марганца (рис. 5б). Даже в разделяющих руд-
ные залежи темно- и светло-серых известняках
содержания этого элемента (MnO = 0.59–3.24, в
среднем 1.09 и 2.00 мас. % соответственно) в 10–
35 раз превышает соответствующие показатели
для земной коры (MnO = 0.10% (Li, Schoonmaker,
2003)) и в среднем для карбонатных пород
(MnO = 0.11% (Юдович, Кетрис, 2014)). В непо-
средственно рудовмещающих красных известня-
ках концентрации марганца еще выше (MnO =
= 0.97–4.17, в среднем 2.36 мас. %). В тоже время,
содержание железа в известняках невысокие
(  = 0.52–3.90%), и в среднем немного уве-
личивающиеся при переходе от темно-серых раз-
новидностей к светло-серым и далее к красным
(  = 0.68, 0.84 и 1.11% соответственно).
В этом же ряду последовательно увеличивается
средняя величина отношения Mn/Fe от 1.62 до
1.91 и 2.69.

В составе гематит-кальцитовых пород, желез-
ных и марганцевых руд доминируют кремний,
железо, марганец, кальций и летучие компонен-
ты. Общее содержание SiO2 +  + MnO +
+ CaO + П.п.п. варьирует от 93.7 до 98.9%, в сред-
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Рис. 5. Соотношения содержаний главных элементов в
породах месторождения Ушкатын-III. 1–7 – породы
месторождения Ушкатын-III: 1–3 – известняки: 1 –
темно-серые, 2 – светло-серые, 3 – красные; 4 – гема-
тит-кальцитовые породы; 5–7 – руды: 5 – гематито-
вые, 6 – гаусманнитовые, 7 – браунитовые. Соотно-
шения содержаний элементов даны в пересчете на
атомные количества. Серыми стрелками показаны из-
менения состава породы при переходе от вмещающих
известняков к рудам и обратно (1) и при переходе от
железных руд к марганцевым и обратно (2). Соотно-
шения элементов в средних составах карбонатных по-
род даны по (Перельман, 1989), в среднем для верхней
части континентальной земной коры (Upper Crust) по
(Li, Schoonmaker, 2003). XMn – относительная доля
марганца, XMn = Mn/(Mn + Fe + Al). r – коэффициент
корреляции для пород месторождения Ушкатын-III.
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нем равно 96.7%. Количества оксидов алюминия
и магния составляют первые проценты от массы
породы, а титана, натрия, калия и фосфора – ме-
нее одного процента. По соотношению главных
компонентов породы различаются.

Гематит-кальцитовые породы характеризуют-
ся широким размахом содержаний всех петроген-
ных элементов (SiO2 = 5–47, в среднем 22%;

 = 6.5–22.9, в среднем 16.6%; MnO = 3.5–
14.5, в среднем 10.6%; CaO = 12.3–36.2, в среднем
25.13%; П.п.п. = 12.4–30.6, в среднем 25.13%). По
значением титанового ((Fe + Mn)/Ti = 380–2685, в
среднем 1320) и алюминиевого модулей (Al/(Al +
+ Fe + Mn) = 0.03–0.13, в среднем 0.08) эти поро-
ды сопоставимы с металлоносными или с “рудо-
носными” отложениями, то есть, обогащены или
сильно обогащенными железом и марганцем от-
носительно “нормальных” осадков. Причем по со-
отношению рудных элементов гематит-кальцито-
вые породы могут быть железистыми (Mn/Fe =
= 0.17), железо-марганцевыми (Mn/Fe = 0.76) и
марганцевыми (Mn/Fe = 2.51) (рис. 5б).

В тоже время геохимическая специализация
собственно руд выражена очень четко: они обога-
щены либо железом (Mn/Fe = 0.01), либо марган-

общ
2 3Fe O

цем (Mn/Fe = 2.42–623.44, в среднем 93.61). Диф-
ференциация металлов проявлена даже в том слу-
чае, когда железные и марганцевые руды
участвую в строении единых залежей. В гематито-
вых рудах содержания железа (Fe2O3 = 60.1%) в 3–
7 раз больше, чем кремния, кальция и летучих.
Аналогичным образом в гаусманнитовых рудах
содержания марганца (MnO = 36.1–65.1, в сред-
нем 54.4%) превышает количества каждого из
этих же элементов в 3–5 раз. Вместе с тем, хими-
ческий состав браунитовых руд более вариатив-
ный, содержания кремния (SiO2 = 7.4–26.7, в
среднем 11.7%), кальция (CaO = 6.1–39.9, в сред-
нем 22.5%) и летучих компонентов (П.п.п. = 4.1–
30.4, в среднем 15.1%) в них бывают сопостави-
мыми с содержаниями марганца или, редко, даже
выше их (MnO = 11.5–65.9, в среднем 47.72%). Со-
держания кальция в браунитовых рудах, как пра-
вило, выше, чем в гематитовых и гаусманнитовых
(рис. 5а). По значениям литохимических индика-
торов ((Fe + Mn)/Ti = 158–6544, в среднем 1408;
Al/(Al + Fe + Mn) = 0.01–0.20, в среднем 0.05) все
руды отвечают отложениям, резко обогащенным
железом или марганцем (рис. 5б).

Главные закономерности вариаций химиче-
ского состава пород рудоносной пачки сводятся к

Рис. 6. Соотношение содержаний редких элементов в породах месторождения Ушкатын-III. 1–7 – породы месторож-
дения Ушкатын-III: 1–3 – известняки: 1 – темно-серые, 2 – светло-серые, 3 – красные; 4 – гематит-кальцитовые по-
роды; 5–7 – руды: 5 – гематитовые, 6 – гаусманнитовые, 7 – браунитовые.
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следующим. В карбонатном типе литологическо-
го разреза переход от вмещающих пород к рудам
сопровождается ростом содержаний железа или
марганца и соответствующим снижением кон-
центраций кальция, при почти неизменных ко-
личествах кремния, сопоставимых со средними
содержаниями этого элемента в известняках. Все
породы месторождения за исключением желез-
ных руд обогащены марганцем. Руды имеют чет-
кую геохимическую специализацию на железные
и марганцевые. Но, разделяющие их пласты гема-
тит-кальцитовых пород характеризуются широ-
кими вариациями отношения Mn/Fe. По соотно-
шению кремния и алюминия изученные породы
(Si/Al = 0.70–86.90) относятся либо к “нормаль-
ным” осадкам, накапливающим кремний пре-
имущественно в составе алюмосиликатного мате-
риала (в земной коре Si/Al = 3.7/1, в минералах
глин Si/Al ≤ 3/1), либо к отложениям с избытком
кремния (Si/Al > 3/1). В последнем случае крем-
незем поступал в область седиментации не только
в составе обломочного терригенного материала,
но также и из дополнительных источников. Тако-
выми могли быть биогенное вещество и/или гид-
ротермальные растворы. Но, несмотря на широ-
кий разброс содержаний кремния и алюминия,
на классификационной диаграмме большинство
точек состав проанализированных образцов
группируются вблизи точки, отвечающей средне-
му соотношению этих элементов в карбонатных
породах (рис. 5в).

Редкие элементы. Изученные породы обогаще-
ны As, Zn и Pb (рис. 6). В безрудных темно- и
светло-серых известняках среднее содержание As
(2.6–6.5 г/т) в 1.5–4 раза выше, чем его среднее
содержание в верхней части континентальной
земной коры (Upper crust) – 1.6 г/т (по (Li,
Scoonmaker, 2005)). В других породах концен-
трации As еще больше – в среднем 10.7–615 г/т,
т.е. в 6–380 раза выше значений для земной ко-
ры. Максимальные содержания As установлены
в гаусманнитовых рудах. Концентрации Zn в
большинстве случаев в 2–40 раз превышают его
содержание в земной коре (67 г/т). И только в 8 из
39 образцов концентрации Zn сопоставимы или
ниже показателя для земной коры. Средние кон-
центрации Zn составляют 153–2405 г/т. Средние
содержания Pb в известняках, гематит-кальцито-
вых породах, гематитовых и браунитовых рудах
52–371 г/т. Это больше, чем в земной коре (17 г/т)
в 3–22 раза. Но, в гаусманнитовых рудах средние
концентрации Pb (5 г/т) почти в 3 раза ниже его
среднего содержаний в земной коре. Таким обра-
зом, за редким исключением породы рудоносной
пачки характеризуются сверхнормативными со-
держаниями As, Zn и Pb. Данная особенность ста-
новится еще более очевидной, если сравнивать
составы рудоносных отложений не со средними
содержаниями элементов земной корой, а со
средним составом карбонатных пород, где кон-

центрации As, Zn и Pb равны 1, 20 и 9 г/т соответ-
ственно (по (Перельман, 1989)). Кроме того, не-
обходимо отметить высокие концентрации Ba в
большинстве образцов марганцевых руд и неко-
торых светло-серых и красных известняков.
Средние содержания Ba в марганцевых рудах
(1180–1285 г/т), почти в 2 раза превышающие со-
держания этого элемента в земной коре (570 г/т) и
более чем в 10 раз – в карбонатных породах (10 г/т).

Средние концентрации других редких элемен-
тов в изученных породах, как правило, сопоста-
вимы или ниже, чем их средние содержания в
земной коре. Это относится, в том числе и к Ge и
Tl, повышенные концентрации которых в рудах
отмечали предыдущие исследователи (Каюпова,
1974; Варенцов и др., 1993). Одной из причин низ-
ких содержаний многих микроэлементов являет-
ся существенное разбавление металлоносной
компоненты исходных осадков фоновым карбо-
натным материалом. В данном случае корректнее
сопоставлять не абсолютные концентрации эле-
ментов, а нормированные на алюминий: [Ci/CAl]n =
= [Ci/CAl]образец/[Ci/CAl]эталон, где в качестве эталона
чаше всего используется сланцы (PAAS, NASC)
или средние концентрации элементов в земной
коре (Upper crust) (Li, Schoonmaker, 2003; Brum-
sack, 2006; Tribovillard et al., 2006). Принимая, что
главным источником алюминия в осадках служит
терригенный материал, расчет нормированного
коэффициента концентрации позволяет оценить
степень обогащения изучаемых пород теми или
иными элементами относительно фонового обло-
мочного вещества. Если [Ci/CAl]n ≈ 1, то концентра-
ции данного элемента сопоставимы с его содер-
жанием в обломочной части осадочной породы –
это, так называемые, ”литогенные” элементы.
Если [Ci/CAl]n < 1, то осадок обеден данным эле-
ментом, возможно, за счет его перевода в раствор в
ходе диагенеза. Если же [Ci/CAl]n > 1, то концентра-
ции данного элемента избыточны относительно
его количества в литогенной составляющей оса-
дочной породы. Природа ”избыточных” концен-
траций может быть разной, и в каждом случае
требует специального рассмотрения. Дополни-
тельными источниками элементов могли служить
морская вода (гидрогенная сорбция элементов),
биогенное вещество (карбонатное, кремнистое,
фосфатное, углеродистое), диагенетические по-
ровые воды и гидротермальные растворы.

При нормировании на алюминий мы исполь-
зовали средние концентрации элементов в зем-
ной коре по (Li, Schoonmaker, 2003). Расчеты по-
казывают, что во всех породах месторождения
Ушкатын-III нормированные на алюминий кон-
центрации элементов по сравнению с исходными
(ненормированными) значениями возрастают в
среднем на порядок (рис. 7). ”Литогенными” эле-
ментами здесь являются Sc, Ti, Cr, Rb, Zr, Nb и
Th. Концентрации большинства из них положи-
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тельно коррелируют с содержаниями алюминия.
Значения коэффициентов корреляции rAl–Me
(цифры в скобках) значимы с вероятностью 0.95
(для n = 42): Al – Sc (0.81) – Ti (0.88) – Zr (0.70) –
Nb (0.70) – Hf (0.77) – Th (0.80). ”Избыточные”
концентрации типичны для Li, Be, Zn, As, Sr, Y,
Mo, Cd, Sb, W, Tl и Pb. Кроме того, в гематит-
кальцитовых породах, железных и марганцевых
рудах “избыточные” содержания определены
также для Co, Ni, Ge, Cs и Ba, а в марганцевых ру-
дах дополнительно и для Ga, Sn и U. Для осталь-
ных элементов ситуация неопределенная: значе-
ния [Ci/CAl]n у них могут быть больше или меньше
единицы.

Таким образом, нормирование на алюминий
показывает, что низкие концентрации многих
микроэлементов в изученных породах являются
”кажущимися”. На самом деле содержания неко-
торых элементов здесь сопоставимы с их концен-
трациями в обломочных компонентах пород, а
других примерно в десять раз превышает этот
уровень. Важно, что избыточные концентрации
редких элементов установлены не только в желез-
ных и марганцевых рудах, но и во вмещающих их
породах, в том числе и в разделяющих рудные за-
лежи темно-серых известняках – “фоновых отло-
жениях”. То есть формирование всех отложений
рудоносной пачки происходило в обстановке обо-
гащения придонных вод специфической группой
редких элементов. Обращает на себя внимание
присутствие среди них элементов, типичных для
гидротермальных барит-свинцовых руд – Zn, As,
Sr, Cd, Ba и Pb.

В пределах единой рудоносной пачки концен-
трации редких элементов в разных породах неоди-
наковы. По сравнению с ”фоновыми” темно-се-
рыми известняками средние содержания боль-
шинства элементов в светло-серых и красных
известняках изменяются мало. Но, концентрации
Ba возрастают более чем на порядок. Кроме того,
красные известняки отличаются пониженными со-
держаниями V, Cu и U. Железистые отложения (ге-
матит-кальцитовые породы и гематитовые руды)
относительно ”фона” обогащены Co, Ni, As, Mo,
Sb и Ba, но содержат меньше U. В марганцевых ру-
дах накапливаются преимущественно Cr, Co, Ni,
Ga, As, Mo и Ba. В свою очередь две разновидности
марганцевых руд отличаются друг от друга по набо-
ру микроэлементов: гаусманнитовые обогащены
Zn и As, а браунитовые – Cu, Cd, Tl и Pb.

Соотношения микроэлементов отражают из-
менения геохимических условий формирования
осадков. Так, концентрации V и U в темно-серых
известняках (6.2–31.1, в среднем 14.7 г/т и 0.3–1.4,
в среднем 0.7 г/т соответственно) в 2–4 раза вы-
ше, чем в красных известняках (2.5–6.6, в сред-
нем 3.9 г/т и 0.2–0.5, в среднем 0.3 г/т соответ-
ственно). Как известно, V и U накапливаются в
осадке преимущественно при восстановительном

типе седименто- и/или диагенеза (Tribovillard et al.,
2006; Юдович, Кетрис, 2011). Следовательно, та-
кие условия должны были реализоваться при
формировании темно-серых известняков, а обра-
зование красных известняков протекало в окис-
лительных обстановках. С этим хорошо согласу-
ется также и распределение Ba, содержание кото-
рого в темно-серых известняках (20–588, в
среднем 44 г/т) в 5–15 раз меньше, чем в красных
(97–9170, в среднем 723 г/т). В восстановитель-
ных условиях соединения Ba растворимы, а в
окислительных Ba реагирует с сульфат-ионом
морской воды и переходит в осадок в виде барита.

Обогащение железных и марганцевых руд Co,
Ni, As, Mo, Ba и др. обусловлено, скорее всего,
тем, что оксиды Fe3+ и Mn3+/Mn4+, образующиеся
при окислении растворенных в морской воде Fe2+ и
Mn2+, являются прекрасными сорбентами многих
микроэлементов (Nicholson, 1992; Tribovillard et al.,
2006; Maynard, 2010). Соответственно изменения
Eh–pH параметров водной толщи, способствую-
щее появлению или, наоборот, растворению ок-
сидов Fe и Mn, во многом контролируют поведение
и редких элементов в осадочном цикле. Содержа-
ние редких элементов в железо- и марганценосных
отложениях, как правило, существенно выше, чем в
окружающих ”фоновых” осадках.

Интересна неодинаковая концентрация от-
дельных элементов в двух минералогических ти-
пах марганцевых руд. Содержания Zn в гаусман-
нитовых рудах (209–3470, в среднем 2405 г/т) в
1.5–10 раз превышают аналогичный показатель
для браунитовых руд (127–970, в среднем 221 г/т).
Как было уже сказано, в отличие от браунитовых
руд, гаусманнитовые руды формируются за счет
металлоносных осадков, содержащих углероди-
стое органическое вещество. Более того, гаусман-
нитовые руды являются единственными породами
месторождения Ушкатын-III, в которых присут-
ствие былого органического вещества подтвержде-
но изотопным составом углерода карбонатов (Брус-
ницын и др., 2020). Цинк – типичный биофильный
элемент (микронутриент) (Morel et al., 2014). От-
сюда его преимущественное накопление именно
в гаусманнитовых рудах представляется вполне
оправданным. В то же время Pb является токсич-
ным элементом. Видимо поэтому концентрации Pb
в гаусманнитовых рудах (1.4–622, в среднем 5.2 г/т)
почти в 10 раз ниже, чем в браунитовых рудах
(13.6–2170, в среднем 51.8 г/т) и любых других по-
родах месторождения. По химическим свойствам
к Pb близок Tl. Закономерно, что концентрации
Tl в гаусманнитовых рудах (<0.1 г/т) минимальны
среди всех изученных пород. Вместе с тем, объяс-
нить высокие концентрации As именно в гау-
сманнитовых рудах (61.3–6460, в среднем 615 г/т,
против 17.5–161, в среднем 40.5 г/т в браунитовых
рудах) сложнее. По всей видимости, при восста-
новительном типе диагенеза As реагирует с Mn2+
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с образованием саркинита и других арсенатов, и
тем самым фиксируется в породах. Доминирую-
щий же при окислительном типе диагенеза Mn3+

редко взаимодействует с As, и тот отчасти перехо-
дит в поровые воды и диффундирует из осадка.

Редкоземельные элементы (РЗЭ). Содержания
РЗЭ во всех изученных породах низкие, сумма лан-
таноидов в среднем составляет от 15.3 до 38.4 г/т,
что почти на порядок меньше, чем среднее содер-
жание РЗЭ в земной коре (139.6 г/т). Во всех по-

Рис. 7. Сопоставление средних концентраций элементов в породах месторождения Ушкатын-III со средними их со-
держаниями в верхней части континентальной земной коре (Upper crust). Левая шкала – прямое сравнение концен-
траций элементов Ci/CUpper crusn; правая – сравнение нормированных на алюминий концентраций элементов

[Ci/CAl] =  Горизонтальные линии – единичные уровни: тонкая – для
шкалы прямого сравнения концентраций, широкая – для нормированных на алюминий концентраций.
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родах в составе РЗЭ отсутствует европиевая ано-
малия, значения Eu/Eu* = 0.80–1.13, в среднем
0.87–0.98, близки к единице. Вместе с тем, каж-
дая из пород рудоносной пачки обладает своими
особенностями распределения РЗЭ (рис. 8 и 9).

Для темно-серых известняков типичен поло-
гий спектр РЗЭ с небольшим дефицитом легких
лантаноидов (La/Lu = 0.29–0.88, в среднем 0.51;
La/Sm = 0.46–0.89, в среднем 0.69; Gd/Yb = 0.88–
1.38, в среднем 0.95), и небольшой отрицательной
цериевой аномалией или ее отсутствием (Ce/Ce* =
= 0.50–0.98, в среднем 0.79).

Светло-серые известняки характеризуются на-
клонным спектром РЗЭ с явным преобладанием
тяжелых лантаноидов над легкими (La/Lu = 0.21–
0.33, в среднем 0.30; La/Sm = 0.46–0.63, в среднем
0.54; Gd/Yb = 0.63–0.86, в среднем 0.74) и, как
правило, хорошо выраженной, но небольшой по
значению, отрицательной цериевой аномалией
(Ce/Ce* = 0.64–0.95, в среднем 0.68).

В рудовмещающих красных известняках уста-
новлен дефицит легких РЗЭ (La/Lu = 0.22–0.36, в
среднем 0.30; La/Sm = 0.38–0.64, в среднем 0.42;
Gd/Yb = 0.77–1.20, в среднем 0.90), а также мак-
симальные для изученного месторождения значе-
ния отрицательной цериевой аномалии (Ce/Ce* =
= 0.23–0.73, в среднем 0.44).

В гематит-кальцитовых породах в составе РЗЭ
установлены небольшой недостаток легких элемен-
тов (La/Lu = 0.81–0.93, в среднем 0.71; La/Sm =
= 0.63–0.74, в среднем 0.70) и заметные вариации
в содержании средних лантаноидов (Gd/Yb =
= 0.86–1.40, в среднем 1.29). Величина цериевой
аномалии изменяется от небольшой отрицатель-
ной до очень слабой положительной (Ce/Ce* =
= 0.63, 0.82 и 1.09, в среднем 0.85). Причем значе-
ния Ce/Ce* положительно коррелируют с общим
содержанием РЗЭ (rREE–Ce/Ce* = 0.99).

В железных рудах в составе РЗЭ установлен от-
четливый дефицит легких лантаноидов (La/Lu =
= 0.52, La/Sm = 0.54) и небольшой избыток сред-
них элементов (Gd/Yb = 1.22), цериевая аномалия
не проявлена (Ce/Ce* = 0.98).

Марганцевые гаусманнитовые руды характе-
ризуются относительно небольшим разбросом
концентраций лантаноидов, общее содержание
РЗЭ в них варьирует от 25.0 до 56.5 г/т, составляя
в среднем 38.4 г/т. Спектры РЗЭ этих руд пред-
ставляют собой субгоризонтальные или слабона-
клонные линии, чаще всего, с хорошо выражен-
ными лантановым и гадолиниевым максимумами
(La/Lu = 0.55–2.13, в среднем 1.08; La/Sm = 0.61–
1.24, в среднем 1.13; Gd/Yb = 0.97–1.82, в среднем
1.43). Величины Ce/Ce* изменяются от 0.53 до
1.16 (в среднем 0.89), положительная цериевая
аномалия установлена в одном образце, отрица-
тельная в четырех, еще в трех образцах аномалия
отсутствует.

В браунитовых рудах установлены значительные
вариации концентраций РЗЭ. Общее содержание
лантаноидов здесь изменяется от 1.4 до 99.6 г/т. В
подавляющем большинстве образцов этот интер-
вал немного более узкий – от 11.7 до 99.6 г/т. Но,
и в таком случае дисперсия содержаний РЗЭ в
браунитовых рудах примерно в два раза выше,
чем в гаусманнитовых рудах и любых других по-
родах продуктивной пачки. Возможно, отчасти
это связано с неоднородными содержаниями в
браунитовых рудах главных компонентов, прежде
всего, Si и Ca, присутствие которых неизбежно
разбавляет концентрации микроэлементов, в том
числе и лантаноидов. Показательно, что самые
низкие концентрации РЗЭ установлены в образ-
це с максимально высокими содержаниями крем-
ния (26.7 мас. % SiO2). В составе РЗЭ браунито-
вых руд легкие элементы, как правило, немного
преобладают над тяжелыми, но более четко в них
выражены повышенные концентрации средних
лантаноидов (La/Lu = 0.36–2.53, в среднем 0.75;
La/Sm = 0.57–1.80, в среднем 0.78; Gd/Yb = 0.72–
1.79, в среднем 1.31). Также как и в гаусманнитовых
рудах, цериевая аномалия в браунитовых рудах мо-
жет быть отрицательной, нейтральной и положи-
тельной (Ce/Ce* = 0.44–1.40, в среднем 0.96).

В целом, усредненные спектры РЗЭ обоих типов
руд очень похожи: это почти горизонтальные линии
с небольшим подъемом в центральной части. Но,
спектр РЗЭ браунитовых руд более пологий и не со-
держит лантанового максимума (рис. 9е, 9ж).

Полученные данные позволяют выявить опре-
деленные закономерности распределения РЗЭ в
породах рудоносной пачки. Во всех известняках
наблюдаются хорошо выраженные тенденции к
уменьшению значений Ce/Ce* по мере роста со-
держания кальция, магния и марганца. С ростом
же содержания кремния значения Ce/Ce*, наобо-
рот, увеличиваются. Коэффициенты корреляции
rCa–Ce/Ce* = –0.49, rMg–Ce/Ce* = –0.55, rMn–Ce/Ce* = –0.45
и rSi–Ce/Ce* = 0.54 статистически значимы с вероят-
ностью 0.90 для выборки n = 16. Следовательно,
цериевая аномалия присуща собственно карбо-
натной составляющей отложений, особенно обо-
гащенной марганцем. Появление же в породе
кремнистого материала отчасти нивелирует де-
фицит церия. Показательно также, что дефицит
легких лантаноидов снижается, а отрицательная
цериевая аномалия постепенно исчезает при по-
вышении в известняках общих содержаний РЗЭ
(rREE–Ce/Ce* = 0.68, rCe/Ce*–La/Lu = 0.64) (рис. 10а–10в).
Одновременно увеличиваются и относительные
концентрации средних элементов, прежде всего, га-
долиния (rREE–Gd/Yb = 0.68). Такие изменения ти-
пичны для осадочных пород, содержащих примесь
терригенного вещества, присутствие которого, как
правило, увеличивает содержания лантаноидов, но
снижает величину цериевой аномалии, и нередко
сопровождается ростом отношения Gd/Yb (Дуби-
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нин, 2006). Однако, прямая зависимость между
содержаниями РЗЭ и элементами-индикаторами
обломочного материла (Al, Ti и др.) в известняках
не установлена.

Аналогичные закономерности проявлены так-
же и в железистых отложениях (гематит-кальци-
товых породах и гематитовых рудах). Марганце-
вые же руды отличает своя специфика. Прежде
всего, в них нет корреляции между величиной це-
риевой аномалии и общим содержанием РЗЭ. Де-
фицит легких лантаноидов в марганцевых рудах
заметно ниже, чем во вмещающих их породах, а
большие значения в некоторых образцах отноше-
ния La/Lu связаны с высокими концентрациями
собственно лантана (положительная лантановая
аномалия). В большинстве анализов марганцевых
руд в составе РЗЭ установлено повышенное со-

держание средних лантаноидов, главным обра-
зом, гадолиния. В отличии от вмещающих пород
в марганцевых рудах концентрации РЗЭ положи-
тельно коррелируют с содержаниями алюминия и
другими геохимическими маркерами обломочно-
го вещества – Sc, Ti, Cr, Zr, Nb, Hf и Th. Коэффи-
циент корреляции rAl–REE для браунитовых и гау-
сманнитвых руд равны 0.85 и 0.55 соответственно.
Следовательно, терригенный материал был од-
ним из источников РЗЭ в марганцевых отложе-
ниях. Однако, как хорошо видно на диаграмме
REE–Al (рис. 10г), средняя величина отношения
Al/REE = 1/42 в марганцевых рудах более чем в
два раза превышает соответствующее значение
для земной коры Al/REE = 1/18. Вероятнее всего,
РЗЭ не только непосредственно входили в состав
терригенного вещества, но и активно сорбирова-

Рис. 8. Нормированные по средним концентрациям для верхней части континентальной земной коры содержания
РЗЭ в породах месторождения Ушкатын-III.
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лись его тонкодисперсной взвесью (частицами
глинистых минералов). Последняя, постепенно
оседая, обогащала осадок лантаноидами.

Нормирование на алюминий показывает, что
в большинстве случаев содержания РЗЭ пример-
но в 1.5–2.5 раза выше, чем в литогенной состав-
ляющей пород (рис. 9). Рудоносные отложения
накапливают РЗЭ больше того количества, кото-
рое привносилось в осадок в составе обломочного
материала. Исключение составляю только свет-
ло-серые и красные известняки, в которых “из-
быточные” концентрации выявляются лишь для
средних и тяжелых лантаноидов. В то же время
нормированные на алюминий концентрации лег-
ких элементов и, особенно, церия в этих породах,
хотя и возрастают примерно на порядок, тем ни
менее остаются “дефицитными”. Наиболее высо-
кие “избыточные” концентрации РЗЭ установле-
ны в железных и марганцевых рудах. Вероятным

механизмом ”избыточного” обогащения рудо-
носных отложений РЗЭ была сорбция этих эле-
ментов из морской воды (Дубинин, 2006; May-
nard, 2014; Bau et al., 2014).

Как известно, состав РЗЭ морской воды зави-
сит от окислительно-восстановительных усло-
вий, главным индикатором которых является церий
(Moffett, 1990; German et al., 1991; Sholkovitz et al.,
1994; Дубинин, 2006). Насыщенные кислородом
воды характеризуются дефицитом легких ланта-
ноидов и хорошо выраженной отрицательной це-
риевой аномалией. В аноксических обстановках
недостаток легких лантаноидов в воде нивелиру-
ется, а отрицательная цериевая аномалия исчеза-
ет или сменяется на положительную аномалию.
При нормальной скорости седиментации и захо-
ронения осадки, а потом и осадочные породы,
как правило, наследуют профиль распределения
РЗЭ, свойственный морской воде существовавше-

Рис. 9. Сопоставление средних концентраций РЗЭ в породах месторождения Ушкатын-III со средними их содержа-
ниями в верхней части континентальной земной коре. Левая шкала – прямое сравнение концентраций элементов
Ci/CUpper crusn; правая – сравнение нормированных на алюминий концентраций элементов [Ci/CAl] =
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го в тот период бассейна. Соответственно в осад-
ках окисленных вод фиксируется отрицательная
цериева аномалия, восстановленных (субоксиче-
ских и аноксических) – нейтральная или положи-
тельная. Эта закономерность установлена как в
безрудных, так и в железо- и марганценосных от-
ложениях (Bau, Dulski, 1996; Planavsky et al., 2010;
Maynard, 2014; Xiao ey al., 2017).

Содержание РЗЭ часто является одним из
главных критериев для отнесения железо-мар-
ганцевых скоплений к гидротермальному, диаге-
нетическому или гидрогенному генетическим ти-
пам (Дубинин, 2006; Bau et al., 2014). Гидротермаль-
ным отложениям присущи низкие содержания
РЗЭ, наличие отрицательной цериевой аномалии и
преобладание тяжелых лантаноидов над легкими.
В диагенетических образованиях содержания лан-
таноидов сопоставим со средними для земной ко-

ры значениями или немного выше этого уровня, а
в спектрах РЗЭ здесь обычно отсутствует или слабо
проявлена отрицательная (реже положительная)
цериевая аномалия. Гидрогенные конкреции или
корки выделяются высокими концентрациями
РЗЭ и положительной цериевой аномалией.

Рассмотренные выше закономерности позво-
ляют проинтерпретировать особенности распреде-
ления РЗЭ в породах месторождения Ушкатын-III.

Вариации величины цериевой аномалии (от
Ce/Ce* < 1 до Ce/Ce* ≈ 1) в темно-серых извест-
няках (“фоновых” отложениях) могут иметь не-
сколько объяснений. Либо эти известняки образо-
вывались в бассейне, в придонных частях которого
“нормальные” оксические обстановки периодиче-
ски сменялись субоксическими. Либо карбонат-
ные илы накапливались на относительно неболь-
шой глубине. Именно для поверхностных вод ти-

Рис. 10. Индикаторные соотношения РЗЭ на диаграммах Ce/Ce* – REE (a), Ce/Ce* – (La/Lu)n (б), (Gd/Yb)n (в) и
Al – REE (г). 1–7 – породы месторождения Ушкатын-III: 1–3 – известняки: 1 – темно-серые, 2 – светло-серые,
3 – красные; 4 – гематит-кальцитовые породы; 5–7 – руды: 5 – гематитовые, 6 – гаусманнитовые, 7 – браунитовые.
Наклонные линии: пунктирные – регрессии для вмещающих пород, тонкие – для марганцевых руд; сплошная утол-
щенная на рис. (в) – соотношение среднего содержания алюминия и REE в верхней части континентальной земной
коре (Upper Crust). r – коэффициент корреляции. Горизонтальные и вертикальные линии с прилегающими серыми
полями соответствует значениям Ce/Ce* = 1.0 ± 0.1, (La/Lu)n = 1.0 ± 0.1 и (Gd/Yb)n = 1.0 ± 0.1.
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пичны широкие вариации значений Ce/Ce*,
стабилизирующиеся с глубиной примерно 1000 м
(Дубинин, 2006). Наконец, как уже отмечалось
ранее, вполне вероятно, что отсутствие отрица-
тельной цериевой аномалии в части проб обу-
словлено поступлением обломочного материала,
эпизодически привносимого сильными шторма-
ми. Первый вариант нам кажется предпочтитель-
ней, хотя и остальные нельзя исключать.

Светло-серые и, особенно, рудовмещающие
красные известняки однозначно формировались
в окислительных условиях.

Главная особенность состава РЗЭ гематит-каль-
цитовых пород, железных и марганцевых руд – это
вариации значений цериевой аномалии: от отри-
цательной, через нейтральную к положительной.
Такие колебания Ce/Ce* отражают периодиче-
ские изменения окислительно-восстановитель-
ных условий накопления металлоносных осад-
ков. Руды с Ce/Ce* < 1 сопоставимы с гидротер-
мальными отложениями, накапливающимися в
окислительных обстановках. Но, в других случаях
(Ce/Ce* ≈ 1 или Ce/Ce* > 1) спектры РЗЭ близки
к данным для диагенетических железо-марганце-
вых корок, формирующихся на границе восста-
новительной и окислительной зон неконсолиди-
рованного осадка. Диагенетическим образовани-
ям соответствуют и конфигурации спектров РЗЭ,
построенные по средним концентрациям ланта-
ноидов (рис. 9г–9ж). Однако, от диагенетических
скоплений ушкатынские руды отличает почти на
порядок более низкие концентрации РЗЭ. К тому
же, диагенетическому происхождению изучен-
ных руд противоречат геологические условия их
залегания и масштабы оруденения. Пласты же-
лезных и марганцевых руд целиком локализова-
ны в гематитсодержащих отложениях, диагенез
которых протекал в окислительных условиях,
практически исключающих мобилизацию желе-
за, марганца и РЗЭ. Большие запасы железа и
марганца в рудных залежах нельзя объяснить од-
ним лишь диагенетическим извлечением металлов
из сопоставимых по размеру пластов подстилаю-
щих отложений. Диагенетическое перераспреде-
ление марганца и микроэлементов возможно толь-
ко для гаусманнитовых руд, минеральный состав
которых сформировался при участии органиче-
ского вещества. Но, петрографические наблюде-
ния показывают, что и в этом случае миграция
элементов если и происходила, то лишь между от-
дельными слойками породы. Таким образом,
совпадение конфигурации усредненных спектров
РЗЭ изученных руд и диагенетичеких образова-
ний является случайным.

Скорее всего, состав РЗЭ железных и марган-
цевых руд сформировался еще на стадии седи-
ментации металлоносных осадков. Невысокие
содержания РЗЭ и наличие нейтральной или по-
ложительной цериевой аномалии характерны для
марганценосных отложений, образующихся за

счет ресурса металла, изначально сконцентриро-
ванного в стагнированных участках морских бас-
сейнов. Придонные воды здесь в силу биохими-
ческих процессов лишены свободного кислорода
и могут накапливать растворенный марганец, ко-
торый мог поступать из разных источников: в со-
ставе гидротермальных растворов (любой приро-
ды), речного стока или из поровых диагенетиче-
ских вод. Если в силу геологических причин
произойдет смена восстановительных условий на
окислительные, то содержащийся в анаэробной
зоне растворенный марганец перейдет в осадок.
Образующиеся при этом оксиды Mn3+/Mn4+ со-
хранят присущее безкислородным обстановкам
распределение РЗЭ. Соответственно такой же со-
став РЗЭ будет унаследован и обогащенными мар-
ганцем осадками. На классификационной диа-
грамме М. Бау с соавторами (Bau et al., 2014) поле
составов отложений подобного генезиса специ-
ально не выделено (рис. 11). Между тем они ши-
роко распространены в природе и хорошо изуче-
ны. Такого типа руды, как правило, локализуются
в обогащенных органическим веществом осадоч-
ных породах (“черных сланцах”) (Gutzmer, Beu-
kes, 1998; Rantitsch et al., 2003; Munteanu et al.,
2004; Chisonga et al., 2012; Брусницын, 2013, 2015;
Wu et al., 2016; Xiao et al., 2017). Точки составов
марганцевых руд месторождения Ушкатын-III на
диаграмме М. Бау с соавторами располагают на
границе полей гидротермальных отложений и от-
ложений стагнированных водоемов (рис. 11).

В целом, изменения в составах РЗЭ в разрезе
единичного ритма рудоносной пачки свидетель-
ствуют о смене умеренно окислительных обста-
новок на нейтральные при формировании без-
рудных карбонатных илов (“фоновых отложе-
ний”) на сильно окислительные при накоплении
красных рудовмещающих карбонатных отложе-
ний и, наконец, на периодические смены окис-
лительно-восстановительных условий в период
образования железо- и марганценосных осадков.

ГЕНЕТИЧЕСКАЯ ИНТЕРПРЕТАЦИЯ 
РЕЗУЛЬТАТОВ

Обобщение геологических и геохимических данных

Согласно существующим представлениям,
железные и марганцевые руды месторождения
Ушкатын-III также, как и других объектов Ата-
суйского рудного района, представляют собой
слабометаморфизованные металлоносные отло-
жения гидротермально-осадочного генезиса (Ка-
юпова, 1974; Митряева, 1979; Рожнов и др., 1976;
Рожнов, 1982; Варенцов и др., 1993). В пользу это-
го свидетельствую следующие данные.

Месторождение расположено в краевой части
крупной рифтогенной структуры, в пределах кото-
рой оно локализовано в прогибе второго порядка,
ограниченном серией конседиментационных раз-
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ломов глубинного заложения. Руды приурочены к
узкому стратиграфическому интервалу непрерыв-
ной осадочной толщи. Продуктивная пачка пред-
ставляет собой ритмичное чередование пластов
железных и марганцевых руд с известняками. Руд-
ные залежи имеют крупные размеры, но при этом
в строении вмещающих отложений отсутствуют
признаки резких изменений палеогеографических
условий их накопления. В такой ситуации перио-
дическое образование больших объемов металло-
носных отложений на фоне нормально протекаю-
щего осадочного процесса, скорее всего, связано с
поступлением гидротермальных растворов, проса-
чивающихся на морское дно по зонам разломов.
Другие варианты рудогенеза, реализуемые, напри-
мер, за счет привноса железа и марганца речными
стоками, мобилизации элементов в ходе диагенеза
осадков и т.п., в данном случае маловероятны.

Для месторождений Атасуйского района гид-
ротермальная поставка вещества подтверждается
также ассоциацией железных и марганцевых руд
с барит-свинцовыми и свинцово-цинковыми ру-
дами, образующихся при явном участии металло-
носных растворов. Эта ассоциация проявлена как
в масштабах всего региона, так и отдельных ме-
сторождений (в частности, Ушкатын-III). Кроме
того, важным аргументом является зональное
строение рудных залежей относительно точечных
или линейных участков конседиментационных
разломов, рассматриваемых как “подводящие ка-
налы” (Рожнов и др., 1976; Рожнов, 1982; Варен-

цов и др., 1993). Так, на Восточно-Жайремском,
Западно-Жайремском и Западно-Каражальском
месторождениях железо-марганцевые отложения
образуются на некотором удалении от разломов,
причем распределение элементов согласуется с
их геохимической подвижностью: железо нака-
ливается на меньшем расстоянии от разломов, а
марганец – на большем. В результате генеральная
зональность (кольцевая или линейная) рудных
тел выглядит следующим образом: разлом → же-
лезистые отложения (руды) → марганцевые отло-
жения (руды). На Жайремских месторождениях
известняки с пластами железных и марганцевых
руд разделены интервалами глинисто-кремни-
сто-карбонатного флиша с барит-полиметалли-
ческим оруденением. Последнее также имеет зо-
нальное строение: по мере удаления от разлома
баритовые руды замещаются барит-свинцовыми,
а те в свою очередь свинец-цинковыми, а затем
цинковыми. При этом центры зональности желе-
зо-марганцевых и барит-полиметаллических от-
ложений в плане совпадают, что свидетельствует
о генетическом родстве гидротермальных систем,
продуцирующих разные типы оруденения (Рож-
нов и др., 1976; Рожнов, 1982).

Зональное строение рудоносных отложений
установлено и на месторождении Ушкатын-III.
Но, здесь оно имеет свои особенности. Разрез ру-
доносной пачки делится на две части, разделен-
ных мощным пластом известняков, местами пе-
рекрываемом потоком базальтов. В нижней части

Рис. 11. Соотношение концентраций неодима и величины цериевой аномалии в марганцевых отложения разных ге-
нетических типов. I–III – поля составов железо-марганцевых отложений разных генетических типов по (Bau et al.,
2014): I – гидротермального, II – диагенетического, III – гидрогенного. 1–2 – марганцевые руды месторождения Уш-
катын-III: 1 – гаусманнитовые, 2 – браунитовые; 3 – марганцевые руды, локализованные в черносланцевых толщах,
месторождения: а, б – Парнокское, Полярный Урал (Брусницын, 2015) (карбонатные (а) и карбонатно-силикатные (б)
руды), в – группы Пенганга, Индия (Gurzmer, Beukes, 1998), г – Оита, Восточные Карпаты, Румыния (Munteanu et al.,
2004), д – Восточных Альп, Австрия (Rastitsch et al., 2003), e – района Нанхуан, Китай (Wu et al., 2016; Xiao et al., 2017),
ж – Сера до Навио, Бразилия (Chisonga et al., 2012). Пунктиром показано предполагаемое поле марганценосных от-
ложений черносланцевых толщ, образующихся при осаждении марганца из анаэробных вод.
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разреза в направлении с севера-востока на юго-
запад происходит смена рифогенных известня-
ков, несущих прожилково-вкрапленное барит-
свинцовое оруденение, на органогенно-детрито-
вые известняки, содержащих пласты железных и
марганцевых руд. Барит-свинцовые руды при-
урочены к зоне конседиментационного разлома,
а железо-марганцевые локализованы на удалении
от него. На этом же стратиграфическом уровне с
севера на юг железистые отложения сменяются
марганцевыми. В целом зональность нижней части
рудоносной пачки месторождения Ушкатын-III
представляет собой усеченный в отношении цин-
ка и совмещенный в одном горизонте вариант зо-
нальности Жайремских месторождений. Общим
для всех месторождений является развитие ба-
рит-свинцового оруденения непосредственно в
зоне разлома, а железо-марганцевого на расстоя-
нии от него. В верхней части разреза рудоносной
пачки месторождения Ушкатын-III присутству-
ют только железные и марганцевые руды. Зональ-
ность здесь прослеживается лишь в строении от-
дельных залежей, в которых железные руды по раз-
резу и/или латерали сменяются марганцевыми.

Таким образом, представления о гидротермаль-
ных растворах, как источниках марганца, железа и
других элементов имеют убедительные геологиче-
ские обоснования. Полученные нами материалы
помогают реконструировать процессы, происхо-
дящие в областях разгрузки гидротерм и накопле-
ния рудного вещества. Механизм образования ба-
рит-свинцовых руд рассмотрен в работах предыду-
щих исследователей (Скрипченко, 1989). Поэтому
мы остановимся на условиях формирования желе-
зо- и марганценосных отложений.

Геологические и геохимические данные пока-
зывают, что также, как и на месторождениях
Жайремской группы, барит-свинцовое и железо-
марганцевое оруденение месторождения Ушка-
тын-III, вероятнее всего, являются продуктами
развития единой гидротермальной системы. На
ранних этапах формирования месторождения
Ушкатын-III оба типа оруденения развиваются
синхронно: барит-свинцовое образуется в местах
просачивания растворов через рифогенные по-
стройки, а железное и марганцевое – на удалении
от устья гидротерм, за счет вещества, рассеянного
в водной толще. Об этом свидетельствуют, во-
первых, локализация по крайней мере части же-
лезных и марганцевых руд на латеральном про-
должении рифогенных известняков с барит-
свинцовой минерализацией. Во-вторых, высокие
концентрации во всех породах марганценосной
пачки, в то м числе в разделяющих рудные залежи
темно-серых известняках (“фоновых” отложени-
ях), элементов, типичных для барит-полиметал-
лических руд (Zn, As, Cd, Sb, Ba, Pb и др.). В-тре-
тьих, равномерное распределение в породах мик-
роэлементов и соответственно содержащих их
минералов. Если бы барит-свинцовая минерали-

зация была бы поздней по отношению к железо-
марганцевой, как это предполагали первые ис-
следователи месторождения (Каюпова, 1974;
Митряева, 1979; Рожнов, 1982), то трудно объяс-
нить, почему обогащение редкими элементами
происходило не по отдельным тектоническим на-
рушениям, а по всему объему уже сформировав-
шейся рудоносной пачки. На поздних этапах раз-
вития месторождения образовывались только же-
лезо- и марганценосные отложения. Это может
быть связано либо с тем, что состав и, скорее все-
го, температура гидротермальных растворов со
временем изменялись, либо с тем, что из-за
трансгресии моря и отмирании рифогенных по-
строек исчезли условия для локального осажде-
ния бария и свинца.

Месторождение Ушкатын-III характеризуется
высокой концентрацией оруденения на единицу
площади. Месторождение занимает небольшую
территорию, но по запасам марганцевых руд отно-
сится к категории крупных. Образование больших
объемов металлоносных отложений требует не
только интенсивной поставки марганца, железа и
других элементов, но и эффективной, длительно
существующей, ловушки для рудного вещества.
Согласно геологическим данным, такой ловушкой
являлся относительно замкнутый участок морско-
го бассейна, приуроченного к тектонической де-
прессии в борту рифтогенной системы. Об этом
свидетельствует залегание рудных тел пределах хо-
рошо выраженной локальной грабен-синклинали.

Важная особенность рудоносной пачки – ее
флишоидная структура с расположением железо-
и марганценосных залежей на нескольких стра-
тиграфических уровнях, отражающая цикличные
изменения условий седиментогенеза. Причем из-
меняются как гидродинамические, так и физико-
химические параметры. Однородное строение
пластов разделяющих рудные залежи темно- и
светло-серых известняков в совокупности с мик-
розернистыми тонкослоистыми текстурами этих
пород, указывают на то, что накопление “фоно-
вых” карбонатных илов проходило преимуще-
ственно в спокойной гидродинамической среде
на удалении от источников грубообломочного ма-
териала (береговой линии). Состав РЗЭ в серых
известняках свидетельствуют о вариациях окис-
лительно-восстановительных параметров при-
донных вод, но при преобладании умеренно
окислительных (субоксических) обстановок. Вме-
сте с тем присутствие в породах сульфидов железа,
цинка и свинца, а также следов ОВ (Cорг), большие
концентрации V и U являются индикаторами вос-
становительного типа диагенеза. Сочетание по-
добных характеристик типично для осадков глу-
бокого шельфа.

По сравнению с пластами серых известняков
рудные залежи имеют более сложное внутреннее
строение, а в слагающих их породах доминируют
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неоднородно-полосчатые, “узловато”-волнистые
текстуры. Строение металлоносных отложений
обусловлено меняющейся динамикой поступле-
ния в осадки карбонатного, силикатного (биоген-
ного, обломочного), рудного и органического ве-
щества. Образование красных известняков ос-
новного объема залежей происходило в резко
окислительной (оксической) обстановке. При-
знаками этого служат присутствие гематита, по-
вышенные концентрации Mn и Ba, при низких
содержаниях V и U, хорошо выраженная в составе
РЗЭ отрицательная цериевая аномалия. Окисли-
тельные условия являются также обязательными
для седиментации железо- и, особенно, марган-
ценосных отложений. При этом, судя по спек-
трам РЗЭ в рудах, изначально по крайней мере
часть железа и марганца были растворены в вос-
становительных (субоксических) водах.

Причин периодических изменений условий
образования осадков может быть несколько:
трансгрессии и регрессии моря, усиление и
ослабление гидротермальных деятельности, лед-
никовые циклы, апвеллинг глубинных вод и т.п.
С учетом геологических данных наиболее вероят-
ными представляются первые два варианта.

Разрез рудоносной пачки в целом имеет транс-
грессивный характер. Но, общее повышение
уровня моря, по всей видимости, сопровождалось
менее продолжительными периодами его сниже-
ния. Сероцветные отложения соответствуют
максимальной глубине бассейна, в котором тон-
козернистые илы накапливались ниже базиса
штормовых волн, а в придонных водах за счет
биохимических реакций иногда возникал дефи-
цит растворенного кислорода. Красноцветные по-
роды, напротив, маркируют снижение уровня мо-
ря. В эти периоды атмосферный кислород насы-
щал воду на всю глубину водоема, а движение
водной массы сказывалось на неоднородном слои-
стом строении осадков и повышенном содержании
в них обломочного материала (концентрации Al в
красных известняках выше, чем в темно-серых).

Влияние гидротермальных процессов прояв-
лялось в том, что они привносили в морской
бассейн двухвалентные железо и марганец. При
окислении железа до Fe3+, а марганца до
Mn3+/Mn4+ и переводе этих элементов в твердые
фазы (оксиды) расходовался содержавшийся в
воде свободный кислород. Если это происходит
в изолированной части морского бассейна с
ограниченной вертикальной циркуляцией воды,
то, начиная с определенной глубины, здесь раз-
виваются субоксические обстановки, а осажде-
ние оксидов марганца прекращается. Соответ-
ственно при затухании гидротермальной дея-
тельности состав морской воды постепенно
возвращался к исходному оксическому состоя-
нию, способствующему осаждению оксидов
марганца.

Итак, в замкнутой акватории благоприятные
для накопления марганценосных отложений
окислительные условия, реализуются либо при
снижении уровня моря, либо при ослаблении
гидротермальной деятельности. Оба эти процесса
могли быть вызваны общими причинами, скорее
всего, периодическими тектоническими движе-
ниями в фундаменте рифтогенной структуры.
Но, могли развиваться и независимо друг от дру-
га. В любом случае результирующая двух (или не-
скольких) периодических процессов будет иметь
ритмичную структуру, для осадочных толщ –
флишоидное строение.

Преимущественное концентрирование железа
и марганца в составе гематита, браунита и гау-
сманнита указывает на оксидную форму накоп-
ления металлов в исходных осадках (в виде гёти-
та, вернадита, тодорокита, бернессита, ферокси-
гита и др.), как это чаще всего имеет место в
современном океане. Дальнейшие постседимен-
тационные преобразования металлоносных отло-
жений контролировались содержанием в них ор-
ганического вещества (ОВ). Гаусманнитовые ру-
ды формируются за счет осадков, содержащих
ОВ, а браунитовые и гематитовые – практически
лишенных его (Брусницын и др., 2020). Обогаще-
ние металлоносных осадков ОВ возможно в не-
скольких случаях. Во-первых, это происходит
вблизи гидротермальных источников, геохими-
ческая обстановка вокруг которых способствует
зарождению биологического сообщества, в то
время как на удалении от зон разгрузки гидро-
терм биологическая продуктивность среды резко
снижается (Биология …, 2002; Галкин, 2002; Эко-
системы …, 2006). Во-вторых, преимущественное
накопление ОВ наблюдается в относительно мел-
ководных частях бассейнов на небольшом удале-
нии от береговой линии. Локализация гаусман-
нитовых руд главным образом в северной части
месторождения Ушкатын-III, примыкающей к
зоне конседиментационного разлома и рифоген-
ным известнякам согласуется с обоими отмечен-
ными условиями. Неоднородные текстуры гау-
сманнитовых руд и стабильно высокие концен-
трации в них марганца также характерны для
отложений из зон разгрузки гидротерм. В тоже
время браунитовые руды отличает однообразное
строение, но широкие вариации химического со-
става, прежде всего, содержаний марганца и глав-
ных элементов вмещающих известняков – кальция
и кремния. Подобные отложения представляют со-
бой дистальные фации осадков, образующиеся на
удалении от гидротермальных сипов, при медлен-
ной седиментации рудного вещества, рассеянно-
го в водной массе и частичном смешении его с
“фоновыми” осадками. Разное содержание ОВ
предопределило неодинаковые концентрации в
марганцевых рудах некоторых микроэлементов, в
частности, Zn и As.
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В строении отдельных рудных залежей железо
и марганец тесно ассоциируют, но при этом оба
металла четко отделены друг от друга: каждый из
них обогащает смежные, но самостоятельные
пласты. Это возможно в случае, когда физико-хи-
мические условия придонных вод изменялись
постепенно, без резких перепадов температур,
Eh, pH и других параметров.

Важно также отметить, что марганцевые руды
месторождения Ушкатын-III обогащены боль-
шим набором редких элементов (Co, Ni, Zn, As,
Sr, Mo, Cd, Sb, Ba, Pb и др.), в том числе типичных
для гидротермальных или гидротермально-оса-
дочных сульфидных руд цветных металлов. Высо-
кие концентрации этих же и некоторых других
элементов характерны и для марганцевых руд ря-
да других месторождений. Например, района
Валь Феррера (Val Ferrera) в Альпах, Швейцария
(Brugger, Giere, 2000), Съюгруван (Sjogruvan) в
Швеции (Holtstam, Mansfeld, 2001), Кунимия-
ма (Kunimiyama) на острове Сикоку, Япония
(Kato et al., 2005), Вани (Vani) на острове Милос,
Греция (Liakopoulos et al., 2001; Glasby et al., 2005;
Papavassiliou et al., 2017), Дурновского, Восточный
Салаир, Россия (Брусницын, Стрекопытов, 2010).
Для многих из перечисленных объектов предпо-
лагается, что марганцевые руды и руды цветных
металлов являются продуктами эволюции еди-
ных гидротермальных систем: основная масса
цветных металлов осаждается в сульфидной фор-
ме из высокотемпературных растворов на некото-
рой глубине от земной поверхности, а марганца –
в оксидной форме из низкотемпературных рас-
творов, достигших морского дна. Особенность же
месторождения Ушкатын-III состоит в образова-
нии залежей барит-свинцовых и части железо-
марганцевых руд на одном стратиграфическом
уровне, и в непосредственной близости друг от
друга.

Таким образом, модель генезиса рудоносных
отложений должна учитывать совокупность гео-
логических и геохимических данных: единый гид-
ротермальный источник как железа и марганца, так
и микроэлементов (Zn, As, Cd, Sb, Ba, Pb и др.), на-
копление рудного вещества в пределах относи-
тельно изолированного участка морского бассей-
на (впадины-ловушки), периодические изменения
физико-химических параметров водной массы,
различный состав металлоносных отложений в
верхней и нижней частях рудоносной пачки.

Модели накопления рудоносных отложений
В основу существующих представлений об об-

разовании месторождений железа и марганца поло-
жены наблюдения над поведением этих элементов в
различных областях современного океана. При
этом для разных геологических обстановок предла-
гаются разные варианты рудогенеза (Рой, 1986;
Force, Cannon, 1988; Frakes, Bolton, 1992; Calvert,

Pedersen, 1996; Gutzmer, Beukes, 1998; Holtstam,
Mansfeld, 2001; Брусницын, 2013, 2015; Maynard,
2014; Papavassiliou et al., 2017; Ossa et al., 2018).
Учитывая современные наработки и опираясь на
изложенные выше геологические и геохимиче-
ские данные, мы предлагаем следующий меха-
низм формирования рудоносных залежей место-
рождения Ушкатын-III (рис. 12).

Несущие большой набор элементов (Mn, Fe,
Zn, As, Sr, Y, Mo, Cd, Sb, W, Tl, Pb и др.) гидротер-
мальные растворы просачивались на дно относи-
тельно замкнутого морского бассейна по консе-
диментационному разлому, ограничивающему
уступ шельфа. Здесь в обстановки мелководья,
непосредственно в зоне разлома, происходило
формирование рифовых построек, внутри кото-
рых благодаря биогенным реакциям сульфат-ре-
дукции создавался сульфат-сульфидный геохи-
мический барьер, на котором в форме барита и
галенита осаждалась значительная часть бария и
свинца. Другая же часть этих элементов, а также
железо, марганец, цинк, мышьяк и др. поступала
в водную толщу. Замкнутый характер акватории
препятствовал полному рассеянию рудных эле-
ментов и способствовал переходу их в осадок.

На ранних этапах в условиях небольших глубин
в насыщенных кислородом водах неизбежно про-
исходило окисление сначала железа, а затем мар-
ганца, и осаждение оксидов Fe3+ и Mn3+/Mn4+ соот-
ветственно на меньшем и большем расстояниях от
зоны просачивания растворов на морское дно
(рис. 12а, 12б). Но, таким путем в осадок перево-
дился не весь привнесенный гидротермами марга-
нец. Какое-то количество оксидов марганца сохра-
нялось в воде в виде тонкодисперсной взвеси. В
окислительных условиях оксиды марганца посте-
пенно оседали на большой территории, обогащая
марганцем “фоновые” карбонатные осадки. Одна-
ко, если в отдельных депрессиях создавалась вос-
становительная (субоксическая) обстановка, то там
марганец снова переходил в растворенное состоя-
ние. Чем продолжительней сохранялись субокси-
ческие условия, тем больше растворенного марган-
ца аккумулировалось в придонных водах. Сниже-
ние уровня моря и связанное с этим поступление
кислорода в придонную часть водоема приводило к
окислению и осаждению накопившегося во впади-
нах марганца. Насыщение придонных вод кисло-
родом четко фиксируется по появлению во вмеща-
ющих породах (красных известняках) гематита и
большим значениям отрицательной цериевой ано-
малии. В тоже время сами марганцевые руды и ас-
социирующие с ними железистые отложения несут
геохимические признаки исходного накопления
растворенных Mn2+ и Fe2+ в застойных водах. Кро-
ме того, образование больших объемов оксидов
марганца должно было приводить к кратковремен-
ному поглощению свободного кислорода, созда-
нию субоксических условий и, следовательно, тор-
можению появлению новых порций оксидов. Но,
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дефицит кислорода быстро нивелировался за счет
его диффузии из приповерхностных вод.

Дальнейшая трансгрессия моря привела к от-
миранию рифогенных построек и захоронению
их под толщей молодых органогенно-детритовых
карбонатных отложений. Однако, гидротермаль-
ная система продолжала функционировать. При-
чем состав растворов, скорее всего, эволюциони-
ровал в сторону снижения температур, концентра-
ций бария и цветных металлов. Нельзя исключать,
что отложение бария и свинца какое-то время еще
продолжалось в порово-трещинном пространстве
погребенного рифта, но прямых доказательств
этого не получено. На поверхности же морского
дна рудные скопление бария и свинца не образо-
вывались, эти и другие редкие элементы рассеи-
вались по акватории. Продуктами рудоносного
процесса на данном этапе являлись исключитель-
но железо- и марганценосные осадки.

В относительной замкнутых бассейнах на
больших глубинах в спокойной гидродинамиче-
ской обстановке состав придонных вод во многом
контролировался гидротермальными процессами
(рис. 12в, 12г). На стадиях активной гидротер-
мальной деятельности во впадинах дна создава-
лась специфическая геохимическая обстановка,
промежуточная по своим параметрам (T, pH, Eh
и др.) между растворами и морской водой. Посту-
пающее с растворами железо в придонной воде
окислялось, переходило в твердое состояние и
осаждалось на большой площади дна, где, ча-
стично смешивалось с ”фоновыми” отложения-
ми. В результате образования больших масс окси-
дов железа в морской воде снижалось концентра-
ция кислорода, что способствовало удержанию
марганца в растворенном виде. Со временем коли-
чество растворенного марганца увеличивалось, он
мог частично мигрировать выше редокс-уровня,
где при наличии геоморфологических ловушек
обогащать осадки оксидами Mn3+/Mn4+ вплоть до
образования рудных скоплений. Но, основная
масса марганца, по всей видимости, удерживалась
в растворенной форме в субоксических придон-
ных водах. На стадиях затухания гидротермальной
деятельности находящиеся во впадинах воды из-за
неминуемого разбавления морской водой теряли

способность удерживать растворенный марганец и
тот, окисляясь, переходил в осадок. С началом но-
вого гидротермального цикла процесс повторялся.

Таким образом, марганценосные отложения
месторождения Ушкатын-III формируются раз-
ными способами: за счет прямого накопления ок-
сидов марганца в оксических преимущественно
мелководных условиях и путем предварительной
концентрацией растворенного металла в субок-
сических придонных водах в относительно глубо-
ководных участках дна и последующего перевода
его в осадок. Второй способ представляется до-
минирующим. Максимумы накопления марганца
не обязательно совпадают с пиками гидротермаль-
ной активности. Наоборот, именно затухание гид-
ротермальных процессов часто способствует оса-
ждению марганца. В тоже время химический состав
“фоновых” карбонатных отложений с высокими
(“избыточными”) содержаниями Mn, Zn, As, Sr,
Mo, Cd, Sb, Pb и других элементов не исключает
возможности их седиментации в периоды гидро-
термальной активности. В любом случае, образо-
вание рудоносных отложений контролируется не
только поставкой металла, но, главным образом,
гидрохимическими параметрами придонных вод.

Главным дискуссионным вопросом в рассмот-
ренной модели является природа рудообразую-
щих растворов. Предыдущие исследователи по-
лагали, что гидротермальные системы, зарожда-
лись в фундаменте рифтогенной структуры и
связанны с магматическими очагами, питавшими
синхронный с осадконакоплением вулканизм
(Рожнов, 1982; Варенцов и др., 1993). Не оспари-
вая принципиальную возможность такого сцена-
рия, тем ни менее отметим, что по многим при-
знакам месторождение Ушкатын-III сопостави-
мо с объектами SEDEX (sedimentary exhalative)
типа. К таковым признакам относятся (Wilkinson,
2014): локализация рудных залежей в пределах
рифтогенной структуры; трансгрессивный тип
мощного осадочного разреза с красноцветными
континентальными отложениями в основании и
морскими глинисто-кремнисто-карбонатными
породами в верхней части; ограниченное разви-
тие в районе магматических пород; приурочен-
ность месторождений к осадкам узкого возрастного

Рис. 12. Модели генезиса металлоносных отложений нижней (а), (б) и верхней (в), (г) частей рудоносной пачки. (а) –
фаза активной гидротермальной деятельности в условиях мелководного бассейна, накопление марганценосных отло-
жений (MnO2 I) в оксических условиях на удалении от “подводящего канала”, концентрирование растворенного мар-
ганца во впадинах с субоксическими условиями; (б) – снижение уровня моря, насыщение кислородом придонных вод
и осаждение растворенного в них марганца (MnO2 II), гидротермальные процессы могли продолжаться или были при-
остановлены (как показано на рисунке); (в) – фаза активной гидротермальной деятельности в условиях глубоковод-
ного бассейна, осаждение марганца на приподнятых участка дна выше редокс-границы (MnO2 I), концентрирование
растворенного марганца во впадинах с субоксическими условиями; (г) – прекращение гидротермальных процессов,
насыщение придонных вод кислородом и осаждение растворенного в них марганца (MnO2 II). 1 – “фоновые” органо-
генно-детритовые карбонатные отложения, 2 – рифогенные постройки с прожилково-вкрапленным барит-свинцо-
вым оруденением, 3 – ожелезненные продукты разрушения рифогенных отложений (известковые песчаники, алевро-
литы и бречии), 4 и 5 – металлоносные отложения: 4 – железистые, 5 – марганцевые; 6 – уровень редокс-барьера для
марганца: ниже линии марганец сохраняется в растворе, выше – переходит в твердые фазы (оксиды).
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БРУСНИЦЫН и др.

интервала; стратиформный характер залегания руд-
ных тел; отсутствие околорудных изменений вме-
щающих пород; тяготение месторождений к зонам
конседиментационных разломов; наличие руд
цветных металлов (в силу традиций для аналогич-
ных по условиям залегания Fe–Mn месторождений
термин SEDEX используется редко). По современ-
ным представлениям месторождения SEDEX типа
формируются преимущественно за счет раство-
ров, циркулирующих в осадочных толщах, а
вклад магматических процессов, если и проявлен,
то сводится к поставке тепла, активизировавшего
гидротермальную систему (Кисляков, Щеточ-
кин, 2000; Robb, 2005; Холодов, 2006; Wilkinson,
2014). Мы полагаем, что подобные воззрения
вполне могут быть применимы и к месторожде-
ниям Центрального Казахстана. Но, этот вопрос
нуждается в дальнейшей проработке.

Как отмечали еще предыдущие исследователи,
среди возможных современных аналогов к место-
рождениям Атасуйского типа ближе всего метал-
лоносные осадки впадин Красного моря (Варен-
цов и др., 1993). Эти объекты роднят приурочен-
ность к рифтогенным структурам, локализация
оруденения в пределах относительно замкнутых
впадин-ловушек, ассоциация полиметалличе-
ских и железо-марганцевых отложений, терри-
генно-карбонатный тип рудовмещающих отло-
жений при ограниченном развитии вулканоген-
ных пород, гидротермальный источник металлов.
Но, вместе с тем, есть и существенные различия.
В частности, месторождение Ушкатын-III отли-
чается от красноморских отложений по следую-
щим параметрам. Рудоносные илы Красного мо-
ря образуются в глубоководных депрессиях (глу-
биной до 2850 м) осевой части рифта, в то время
как для месторождения Ушкатын-III реконстру-
ируются прибрежные, относительно мелковод-
ные обстановки. Сульфидные отложения Красно-
го моря обогащены как свинцом, так и цинком, а
барит-свинцовые руды Ушкатына-III практиче-
ски лишены цинка. Осадки впадин Красного мо-
ря характеризуются высокими содержаниями ме-
ди: в среднем от 45 г/т в “фоновых” карбонатных
илах до 430–1060 и 8810 г/т в железо-марганцевых
и сульфидных отложениях соответственно (Буту-
зова, 1998). Во вмещающих породах и рудах ме-
сторождения Ушкатын-III средние концентра-
ции меди, как минимум, в 20 раз ниже. Таким об-
разом, металлоносные отложения Красного моря
и месторождения Ушкатын-III не являются пол-
ными аналогами. Тем ни менее, предложенные
для Красного моря механизмы накопления мар-
ганца в пределах относительно изолированных
впадин за счет периодического изменения физи-
ко-химических параметров придонных вод (Буту-
зова, 1998; Гурвич, 1998), принципиально сходны
с рассмотренными в настоящей статье моделями
образования месторождения Ушкатын-III.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Месторождение Ушкатын-III представляет со-

бой уникальный пример стратиформных объек-
тов, локализованных в слабо метаморфизован-
ных осадочных толщах, сочетающих в пределах
общей карбонатной пачки крупные залежи ба-
рит-свинцовых, железных и марганцевых руд.
Геологические и геохимические данные показы-
вают, что генезис обеих типов руд связан, скорее
всего, с развитием единой гидротермальной си-
стемы. Руды образуются вблизи или на поверхно-
сти морского дна: барит-свинцовые – в местах
просачивания растворов через рифогенные по-
стройки, а железные и марганцевые – на удале-
нии от устья гидротем, за счет вещества, рассеян-
ного в водной толще.

Уникальность месторождения Ушкатын-III
обусловлена сочетанием нескольких независи-
мых генетических условий: интенсивном и про-
должительном развитии рудоносной гидротер-
мальной системы; разгрузке растворов в пределах
относительно небольшой впадины-ловушки; на-
личии на смежных территориях разных типов
геохимических барьеров (сульфат-сероводород-
ный барьер внутри рифогенных построек – для
барит-свинцового оруденения, и кислородный
барьер в изолированных морских впадинах – для
железо-марганцевого); спокойной гидродинами-
ческой обстановке в глубоководной части бассей-
на и относительно медленная скорость накопле-
ния “фоновых осадков”, благоприятствующие
седиментации металлоносных отложений.
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Получены новые данные о химическом составе компонентов окружающей среды территории Бело-
зиминского Ta–Nb месторождения. Установлено, что почвы характеризуются высоким содержани-
ем рудных и сопутствующих элементов, что связано с наследованием ими химического состава поч-
вообразующих пород. Повышенные концентрации радиоактивных элементов в почвах и породах, а
также продукты их распада обусловливают высокий радиоактивный фон. Экологическая ситуация
на территории месторождения по химическому составу изученных компонентов и радиоэкологиче-
ской обстановке характеризуется, как неблагоприятная. Полученные результаты исследований хи-
мического состава компонентов окружающей среды могут быть использованы как исходные дан-
ные для проведения экологического мониторинга в случае разработки месторождения.
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ВВЕДЕНИЕ
Белозиминское тантал-ниобиевое месторож-

дение расположено в предгорьях центральной ча-
сти Восточного Саяна, в бассейне левых прито-
ков р. Зима и входит в состав Зиминского рудного
района. Месторождение открыто сотрудниками
ВИМСа в начале 60-х годов прошлого столетия,
когда в результате проверки аэрогаммарадиомет-
рической аномалии был обнаружен Белозимин-
ский массив ультраосновных-щелочных пород и
карбонатитов с тантал-ниобиевой минерализа-
цией (Фролов, Белов, 2000). Позднее началась
разработка этого месторождения, была построена
опытная фабрика по производству ферро-нио-
бия, и появился рабочий поселок – Белая Зима.
Однако, проведенные на территории поселка в
90-е годы прошлого столетия комплексные ис-
следования, показали неблагоприятную радио-
экологическую обстановку и ее влияние на состо-
яние здоровья жителей, связанную с накоплени-
ем радона и его высокой активностью. По
результатам этих исследований радиоэкологиче-
ский совет Иркутской области принял решение
об отнесении пос. Белая Зима к зоне экологиче-
ского бедствия по радиоэкологическому фактору
(Государственный доклад…, 1996), месторожде-
ние было закрыто, а поселок эвакуирован. Тем не

менее, в настоящее время обсуждаются вопросы
организации добычи редких металлов на наибо-
лее перспективных Белозиминском и Большетаг-
нинском месторождениях с применением без-
опасных современных технологий переработки
сырья (Быховский и др., 2002; Машковцев и др.,
2011; Темнов, Пикалова, 2013). В связи с этим ста-
новится актуальным вопрос, связанный с оценкой
химического состава компонентов окружающей
среды территории Белозиминского месторожде-
ния и его влияния на экологическую обстановку в
целом.

Целью данной работы являлось изучение и
оценка химического состава компонентов почв,
пород, поверхностных вод в окрестностях пос.
Белая Зима.

ОБЪЕКТЫ ИССЛЕДОВАВНИЙ
Рассматриваемая нами территория достаточно

изучена в геологическом и геохимическом планах
(Пожарицкая и др., 1972; Фролов, Белов, 2000).
Белозиминский массив в центральной части пред-
ставляет собой небольшой шток (около 10 км2),
сложенный различными типами карбонатитов
(4-х стадий формирования), который обрамляют
ультраосновные-щелочные породы. Карбонати-



852

ГЕОХИМИЯ  том 66  № 9  2021

КУЗНЕЦОВ, ГРЕБЕНЩИКОВА

ты являются носителями всей разнообразной
рудной минерализации и в зависимости от стадии
формирования, содержат различные рудные ком-
поненты (P, Nb, Ta, U, Th, Ce и др.), пользующи-
еся большим спросом в промышленном произ-
водстве.

Почвообразующими породами служат пре-
имущественно делювиальные отложения, пред-
ставляющие собой продукты выветривания ука-
занных выше коренных пород. Характерными
почвами среднегорного пояса центральной части
Восточного Саяна являются подтипы горно-та-
ежных почв: перегнойные, дерновые, подзоли-
стые и другие, а на карбонатных породах форми-
руются дерново-карбонатные и перегнойно-кар-
бонатные почвы (Горбачев, 1978; Добровольский,
Урусевская, 2004). Тем не менее, почвы рассмат-
риваемой территории ранее не были изучены в
отношении химического состава.

На изучаемой территории было исследовано 8
участков, отражающих многообразие почвенно-
геохимических условий. Участок Б-1, располо-
женный на склоне юго-восточной экспозиции
рассматривается как фоновый, не затронутый хо-
зяйственной деятельностью. В соответствии с клас-
сификацией (Шишов и др., 2004; Полевой…, 2008)
почва представлена буроземом грубогумусовым
остаточно карбонатным (AO-AOBM-BMса-Cса).
В долине р. Белая Зима (участки Б-2, Б-3, Б-4)
под луговым разнотравьем почвы представлены
серогумусовыми (дерновыми) (AY-C). На осталь-
ных участках, расположенных вблизи производ-
ственных зданий, под разнотравьем выделены
слаборазвитые почвы – петроземы гумусовые на
плотных породах (W-M).

Для изучения химического состава коренных
пород нами были взяты 8 образцов карбонатитов
разных стадий формирования.

Для изучения химического состава почв образ-
цы отбирались из верхнего аккумулятивного го-
ризонта методом конверта. Для изучения внутри-
профильного распределения элементов в почвах
нами было заложено два почвенных разреза
(участки Б-1 и Б-2). Образцы почв из разрезов от-
бирались по генетическим горизонтам.

Для изучения водной миграции элементов на-
против участка Б-2 была отобрана проба воды из
р. Белая Зима и проба донных осадков.

Для оценки техногенного воздействия нами бы-
ли взято 2 образца пыли из-под вентиляционного
отверстия одного из производственных зданий.

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЙ

Работа выполнена с использованием научного
оборудования “ЦКП изотопно-геохимических
исследований” ИГХ СО РАН.

Для определения Сорг в почвах использовался
метод Тюрина (ГОСТ 26213-91), рН почв определя-
ли потенциометрически (ПНД Ф 14.1:2:3:4.121-97).
Для определения содержания (в скобках приведе-
ны пределы обнаружения, мас. %) SiO2 (0.15),
TiO2 (0.2), Al2O3 (1.0), Fe2O3 (0.1), MnO (0.1), MgO
(0.1), CaO (0.1), K2O (0.5), Na2O (0.5), P2O5 (0.01),
S (0.02), Sr (0.005), Ba (0.015), Zr (0.001), Nb (7 × 10–4)
(методика СТП ИГХ-003-2009); Ta (20 × 10–4), Th
(1 × 10–4), U (1 × 10–4) (методика НСАМ-455-РС)
в почвах и породах был использован метод рент-
гено-флуоресцентного анализа. Для определения
содержания (в скобках приведены пределы обна-
ружения, мг/кг) B (2), Cu (5), Zn (10), Ge (0.8), Mo
(0.3), Ag (0.03), Sn (0.8), Tl (0.3), Pb (0.8) (методика
СТП-ИГХ-004-08), Be (0.8), Sc (3), V (1), Cr (4),
Co (0.8), Ni (3), Ga (1) (методика СТП-ИГХ-006-08),
Y (10), La (5), Ce (10), Nd (5), Yb (0.5) (Чумакова,
Смирнова, 2010) был использован атомно-эмис-
сионный метод анализа. Правильность результа-
тов подтверждена анализом стандартных образцов
состава почв и золы (Vasil’eva, Shabanova, 2017). Для
определения  (6.1) в воде использовался тит-
риметрический метод (ГОСТ 31957-2012). Для
определения остальных элементов в воде исполь-
зован метод масс-спектрометрии с индуктивно-
связанной плазмой, пределы обнаружения эле-
ментов данным методом приведены в таблице с
результатами.

РЕЗУЛЬТАТЫ ИССЛЕДОВАНИЙ
Химический состав коренных пород свиде-

тельствует о том, что они характеризуются широ-
ким диапазоном содержаний элементов, отража-
ющих разные стадии формирования карбонати-
тов, но в целом содержание в них рудных
элементов соответствует данным, представлен-
ным в литературе (Фролов, Белов, 2000). Общим
свойством данных пород является низкое содер-
жание (мас. %): SiO2 (<ПО), Al2O3 (0.10–2.39),
K2O (<ПО-1.84), Na2O (<ПО-0.54) и повышенное –
CaO (23.2–41.1), MgO (2.58–13.6) и Fe2O3 (4.11–
18.6). Во всех изученных пробах карбонатитов не
обнаружены B, Ge и Tl, а в большинстве проб так-
же Be, Zr и Ni. Наоборот, повышенные содержания
(мг/кг) характерны для Nb (9–1052), Ta (30–38), Zn
(37–3700), La (110–6600), Ce (220–26000), Nd
(86–8200), U (1.0–46), Th (3–187), Sr (1819–
13982), V (9.8–430) и Mo (15–97).

Непосредственное и наиболее существенное
влияние коренные породы оказывают на химиче-
ский состав почв. Основные сведения о содержа-
нии и поведении микроэлементов элементов в
почвах разных регионов мира обобщены в работе
Kabata-Pendias (2011). Тем не менее, в отношении
редких (Nb, Ta), редкоземельных элементов, све-
дений еще недостаточно, несмотря на то, что в

−
3HCO
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последнее время за рубежом проводятся работы
по их изучению в почвах (Scheib et al., 2012). На-
пример, было установлено, что среднее содержа-
ние Nb в почвах сельскохозяйственных и пахот-
ных земель составило 12–13 мг/кг, а наибольшие
его содержания связаны с геогенными процесса-
ми: щелочными и вулканическими породами,
герцинскими интрузиями. Отмечено, что более
95% Nb в почвах является неподвижным.

Рассмотрим химический состав изучаемых
почв. Почва участка Б-1 в горизонте АО характе-
ризуется близкой к нейтральной реакцией среды
(рН), составляющей 6.6 и относительно низким
содержанием органического углерода 3.15 мас. %.
С глубиной профиля содержание Сорг в почве и ее
кислотность снижаются. По содержанию породо-
образующих элементов почва так же как и поро-
ды, имеет пониженное содержание (мас. %) SiO2
(20.87–31.14) и повышенное TiO2 (0.47–1.07),
Al2O3 (7.02–19.8), Fe2O3 (9.83–19.4), MgO (2.94–
4.48), CaO (8.83–25.6) и P2O5 (5.93–9.20), что от-
ражает наследование почвой химического соста-
ва почвообразующих пород. В тоже время, по
сравнению с коренными породами, содержание
SiO2, Fe2O3 и Al2O3 в почве заметно выше, а содер-
жание CaO и MgO существенно ниже. Это свиде-
тельствует о частичном выносе щелочноземель-
ных элементов в процессе почвообразования и
остаточным накоплением в ней SiO2, Al2O3 и
Fe2O3. Максимальным содержанием Al2O3 характе-
ризуется переходный горизонт AОBМ, а Fe2O3 –
метаморфический ВМ. В результате биогенной
аккумуляции в лесной подстилке почвы происхо-
дит накопление (мас. %) MgO (4.48), CaO (25.62),
K2O (7.61), P2O5 (6.00) и S (2.16). За счет высокого
содержания в породах P2O5 и CaO, в горизонте
BM их содержание также высоко и составляет
9.20 и 15.2 мас. % соответственно.

Почва участка Б-2 отличается от почвы участ-
ка Б-1 слабокислой реакцией среды (рН 5.7), бо-
лее высоким содержанием (мас. %) Сорг (4.00 в го-
ризонте AY), SiO2 (47.24–49.87), K2O (1.40–1.55) и
более низком остальных породообразующих эле-
ментов. Их распределение в профиле характери-
зуется накоплением органического вещества и
серы (0.08 мас. %) в горизонте AY и остальных
элементов в горизонте C.

Почва участка Б-1 (табл. 1), также как и поро-
ды, мало содержит B, Cr, Ge, Tl и повышенное
количество остальных элементов – V, Mn, Zn, Zr,
Sr, Ba, редкоземельных элементов, Nb, Ta, Hg, Pb,
Th и U. Марганец, а также Cu, Zn и Ba накаплива-
ются в лесной подстилке в результате биогенной
аккумуляции. Распределение в результате почво-
образования в профиле почвы Sc, V, Co, Cu, Zr,
Nb редкоземельных металлов и Ta происходит
аналогично Fe2O3. Поведение Sc, V, Co и Cu, оче-

видно, связано с минералами железа. Распределе-
ние Ba и Sr в почве, вероятно, определяется пове-
дением Ca. Увеличение содержания с глубиной
профиля редкоземельных металлов, а также Th,
Nb и Ta может быть связано с увеличением содер-
жания рудных минералов. Остальные элементы
не имеют явно выраженного распределения в
профиле почвы.

Содержание микроэлементов в почве участка
Б-2 и в горизонте AY других серогумусовых (дер-
новых) почв в целом ниже в сравнении с почвой
участка Б-1, за исключением Be и Sr в горизонте
С, что можно объяснить локальными особенно-
стями почвообразующей породы.

Верхние горизонты (W) петроземов в восточ-
ной части поселка характеризуются слабощелоч-
ной реакцией среды (рН – 7.4–7.6), низким со-
держанием Сорг (1.08–3.28 мас. %) и высокими со-
держаниями тех же элементов, что и в породах
(Nb, Ta, Th и др.). Это также указывает на их вза-
имосвязь. Слабощелочная реакция среды почв
обусловлена близким подстиланием карбонат-
ных коренных пород.

Таким образом, изученные почвы характери-
зуются высокими содержаниями многих микро-
элементов, в том числе, радиоактивных, связан-
ных с породами. Их распределение в профиле
почв обусловлено поведением главных компо-
нентов – Ca, Fe, а также биологическим накопле-
нием. Дополнительным источником микроэле-
ментов в верхних горизонтах петроземов могла
являться деятельность предприятия в прошлом.

Химический состав техногенной пыли, взятой
из вентиляционного отверстия, выделявшейся в
процессе производства значительно отличается
от состава окружающих природных компонентов
и может представлять опасность при ее поступле-
нии в окружающую среду. Основными компо-
нентами пыли (мас. %) являются CaO (22.8–35.8),
P2O5 (14.3–23.7), Fe2O3 (18.2–27.5) и Nb (7.17–16.8); в
меньшем количестве содержится MgO (1.05–1.40),
Al2O3 (3.21–8.28), SiO2 (7.06–8.35) и TiO2 (1.98–3.41);
содержание каждого из остальных элементов в
пыли не превышает 1 мас. %. Однако, высокое со-
держание (мас. %) Th (0.14–0.29), La (0.10–0.17),
Ce (0.24–0.32), Ta (0.17–0.44), Nd (0.09–0.11), а
также Nb, как было показано выше, свидетель-
ствует о том, что процессы обогащения редкоме-
талльных руд приводят к концентрированию
многих элементов, связанных с рудами, в том
числе природных радионуклидов, что отмечалось
и ранее (Мельник, 2005). Также очевидно, что с
высоким содержанием Th и продуктами его рас-
пада, связан измеренный нами повышенный ра-
диационный фон на территории обогатительной
фабрики (до 4.08 мкЗв/ч). Напомним, что в каче-
стве допустимого естественного радиационного
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фона уровень МЭД внешнего гамма-излучения
принят 0.33 мкЗв/ч.

Рассмотрим химический состав поверхност-
ных вод. Река Белая Зима берет начало в Восточ-
ном Саяне и относится к бассейну р. Ангары. Ее

химический состав показывает низкую минера-
лизацию воды (71 мг/дм3), как и у большинства
ручьев и рек Байкальского геоэкологического по-
лигона (Гребенщикова и др., 2008, 2011). В соста-
ве главных компонентов вода р. Белой Зимы со-

Таблица 1. Химический состав почв, мг/кг

Примечания. – нет данных; * Гребенщикова и др., 2008; ** Китаев, Гребенщикова, 2014.

Эле-
мент

Исследуемые участки

Региональный
фон

Б-1 Б-2 Б-3 Б-4 Б-5 Б-6 Б-7 Б-8

почвенные горизонты

А0 АО АОВМ BМса АY C AY AY W W W W

Be – 3.2 3.9 3.8 3.5 7.2 6.7 2.3 5.6 2.6 4.7 5.0 3.0**
B – 7.7 7.5 6.0 14 33 17 13 < 2 2.8 < 2 7.1 4.4**
Sc – 14 16 19 4.5 14 5.2 9.0 < 3 11 9.9 13 11.4**
V 118 180 240 320 99 200 140 110 170 210 260 330 100–114*
Cr 47 57 63 45 48 91 40 60 17 31 49 57 95–100*
Mn 34068 11600 11330 15396 2100 2780 – – – – – – 915–1200*
Co 21.2 24 25 33 13 22 22 12 20 20 24 23 17–18*
Ni 51 43 39 40 31 44 37 32 12 21 26 28 43–44*
Cu 59 16 18 24 23 34 35 58 32 74 63 46 42–51*
Zn 1430 220 130 190 270 150 330 390 200 140 190 180 84–93*
Ga – 12 9.8 11 10 13 8.9 10 12 13 13 13 10**
Ge – 0.95 < 0.8 0.93 1.5 1.6 1.2 0.85 1.0 0.99 0.95 1.1 –
Sr 1030 968 980 1667 185 3320 – – – – – – 208–277*
Zr 261 405 400 493 251 308 353 165 707 345 485 526 35.8**
Nb 871 2080 2140 4410 320 590 850 290 980 2430 2330 2700 13.2**
Mo – 1.1 1.4 1.2 1.8 2.6 5.7 2.4 1.0 1.3 3.2 1.2 3.8**
Ag – 0.8 0.6 0.46 0.46 0.15 0.56 0.57 0.52 0.32 0.26 0.27 0.5**
Sn – 5.8 4.3 7.2 7.0 5.0 8.4 5.4 4.2 5.5 6.0 6.1 2.5**

Эле-
мент

Исследуемый участок

Региональный 
фон

Б-1 Б-2 Б-3 Б-4 Б-5 Б-6 Б-7 Б-8

почвенные горизонты

А0 АО АОВМ BМса АY C AY AY W W W W

Ba 1870 800 740 1060 660 710 – – – – – – –
La – 570 660 800 160 280 570 380 570 270 400 310 27.8**
Ce – 1300 1300 1600 290 620 1200 630 1200 570 840 680 –
Nd – 400 490 570 96 240 480 160 340 190 300 250 –
Yb – 6.4 8.7 10 3.6 4.4 8.4 2.6 24 6.5 7.4 9.4 3.9**
Ta – 96 90 143 <30 <30 35 <30 43 52 56 65 –
Hg – 0.105 0.100 0.084 0.109 0.052 0.058 0.118 0.064 0.064 0.037 0.042 0.015–0.020*
Tl – <0.3 <0.3 <0.3 3.2 0.5 <0.3 0.59 0.29 <0.3 <0.3 <0.3 –
Pb 29.5 61 30 42 59 36 70 34 25 28 38 47 12.7**
Th – 43 40 51 31 47 70 28 71 50 48 54 6.06–6.58*
U – 23 25 24 6.0 9.0 9.0 4.0 8.0 9.0 14 11 1.90–2.01*
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держит (мг/дм3) Ca2+ – 11.8 (ПО < 0.016), Mg2+ – 2.9
(ПО < 0.00169), Na+ – 0.85 (ПО < 0.00362) , K+ – 0.33
(ПО < 0.00333),  – 50.8 (ПО < 6.1) и на осно-
вании формулы Курлова относится к ультрапрес-
ной гидрокарбонатной магниево-кальциевой.

Некоторые микроэлементы (Be, B, Ge, Nb, Ag,
Ta) присутствуют в воде в количествах, не обнару-
живаемых методом масс-спектрометрии с индук-
тивно связанной плазмой (табл. 2). Среди этих
элементов не только те, которые являются слабы-
ми водными мигрантами (Ge, Nb, Ta), но также
элементы с высокой миграционной способно-
стью (B). Содержание остальных элементов (кро-
ме Si и Cu) также низкое по сравнению с водой
истока реки Ангары в 2011 г. и р. Ия, что может
быть связано с особенностью питания реки (пре-
имущественно снеговое в горном районе), ме-
стом отбора пробы, а также с низкой миграцион-
ной способностью главных рудных элементов
(Nb, Ta, Th и др.). Рассчитанный нами коэффи-
циент миграции для них (Перельман, 1961) соста-
вил менее 0.001. Высокой подвижностью облада-
ют Cu, Na, K (Кмиг 1–10), Ca, Mg, Sr (Кмиг 0.1–1) и
некоторые другие элементы.

Коэффициенты водной миграции отражают
миграцию элементов лишь в растворенном виде,
и не отражают других форм миграции, например,
в составе взвесей. Представление о миграции эле-
ментов в составе взвесей дает нам химический со-
став донных отложений. По гранулометрическому

−
3HCO

составу они суглинистые. Химический состав про-
бы показывает, что они характеризуются повышен-
ным содержанием (мас. %) CaO – 4.45, MgO – 3.45
и микроэлементов (мг/кг): Zn – 230, V – 180, Nb –
450, Pb – 46, La – 310, Ce – 620, Th – 42, т.е. тех же
элементов, которые были нами отмечены в повы-
шенных содержаниях в породах и почвах, что ука-
зывает на их взаимосвязь.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Таким образом, экологическая ситуация на

территории месторождения характеризуется как
неблагоприятная. Химический состав изученных
компонентов окружающей среды, кроме поверх-
ностных вод р. Белой Зимы характеризуется вы-
соким содержанием рудных и сопутствующих
элементов.

Высокое содержание микроэлементов в поч-
вах связано с наследованием ими химического
состава почвообразующих пород и является фак-
тором, обусловливающим неблагоприятную эко-
логическую ситуацию, вследствие возможного
вовлечения элементов в биологический кругово-
рот. Радиоактивные торий, уран в почвах и поро-
дах в повышенной концентрации, а также про-
дукты их распада обусловливают на территории
поселка высокий радиоактивный фон.

Низкое содержание микроэлементов в при-
родных водах связано с особенностями питания
реки, местом отбора пробы и слабой миграцион-

Таблица 2. Сравнительная характеристика микроэлементного состава воды р. Белая Зима, Ия и истока Ангары
(июнь, 2011 г.) мкг/дм3

* В статье Гребенщиковой, Загорулько, 2013.

Элемент (предел 
обнаружения)

Белая 
Зима Ия Исток 

Ангары*
Элемент (предел 

обнаружения)
Белая 
Зима Ия Исток Ангары*

Be (0.0016) <п.о. 0.0029 0.0016 Ge (0.0066) <п.о. <п.о. –
B (3.93) <п.о. <п.о. – Sr (0.15) 40 48 97
Al (1.71) 6.2 21 6.2 Y (0.0008) 0.015 0.068 0.012
Si (13.6) 830 630 226 Zr (0.0024) 0.0029 0.026 0.016
P (2.36) 4.66 5.5 8 Nb (0.0011) <п.о. 0.0034 –
Sc (0.0008) 0.0015 0.013 0.0021 Ag (0.0008) <п.о. 0.0026 0.001
Ti (0.11) 0.20 0.41 0.44 Ba (0.20) 5.4 8.8 10.6
V (0.0054) 0.15 0.30 0.35 La (0.0048) 0.052 0.11 –
Cr (0.11) 0.15 0.21 – Ce (0.0018) 0.028 0.13 0.033
Mn (0.051) 0.84 44 20 Nd (0.0017) 0.026 0.12 0.016
Fe (0.78) 6.6 219 12 Yb (0.0002) 0.0012 0.0081 0.0010
Co (0.0049) 0.0096 0.069 0.022 Ta (0.0001) <п.о. 0.0003 0.0003
Ni (0.0036) 0.13 0.30 0.37 Tl (0.0013) 0.0014 0.0027 0.0018
Cu (0.0034) 3.09 0.68 2.52 Pb (0.068) 0.094 <п.о. 0.17
Zn (0.0074) 5.5 0.84 12.4 Th (0.0003) 0.0015 0.015 0.0042
Ga (0.0008) 0.0035 0.012 0.0061 U (0.0004) 0.056 0.11 0.49
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ной способностью рудных элементов, входящих в
состав пород и почв. Основным путем их мигра-
ции, по-видимому, является миграция в составе
взвесей.

Процесс обогащения руд сопровождался кон-
центрированием рудных элементов не только в
полезном продукте обогащения, но и в пылевых
отходах, которые могут оседать в производствен-
ных помещениях, выделяться в окружающую
среду, представлять опасность для персонала. В
соответствии с этим разработка месторождения
требует применения более совершенных техноло-
гий добычи и переработки, исключающих про-
живание персонала на территории, а также выде-
ление в окружающую среду продуктов обогаще-
ния руды. Полученные результаты исследований
химического состава компонентов окружающей
среды могут быть использованы как исходные
данные для проведения экологического монито-
ринга в случае разработки месторождения.

Авторы благодарны сотрудникам ИГХ СО РАН,
принимавших участие в исследованиях.

Работа выполнена в рамках программы ФНИ 127
(проект ИГХ СО РАН № 0350-2016-0027).
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В природных водах, как правило, наблюдается нарушение радиоактивного равновесия между роди-
тельским 238U и дочерним 234U (обычно 234U/238U ≈ 0.8–3 по активностям). В подземных водах за-
фиксированы отношения 234U/238U ~ 50, которые могут быть объяснены климатическими вариаци-
ями, когда в периоды похолоданий мерзлые породы накапливают 234U, а при таянии теряют его
быстрее, чем 238U. Проверка этой гипотезы возможна по данным об изотопном составе урана в хе-
мо- и биогенных образованиях Мирового океана. Наиболее значительные обогащения 234U отмече-
ны в северных и внутренних морях в периоды климатических потеплений, что согласуется с гипо-
тезой о влиянии становления и деградации мерзлоты на аномальное повышение отношений
234U/238U в подземных водах. Опробование Баренцева моря показывает, что обогащение океаниче-
ской воды ураном-234 проявляется тем сильней, чем более изолирован участок моря от общей оке-
анической циркуляции, чем больше относительная длина береговой линии и вклад континенталь-
ных вод в химический баланс водоема.

Ключевые слова: неравновесный уран, 234U/238U, климатические вариации, мерзлота, Мировой
океан
DOI: 10.31857/S0016752521090077

ВВЕДЕНИЕ
Нарушение изотопного равновесия для рас-

творенного в природных водах урана (234U/238U)
открыто П.И. Чаловым (1954, 1959, 1975) и
В.В. Чердынцевым (1955, 1967) и объяснено ра-
диокинетическим эффектом – повышением ми-
грационной подвижности дочерних продуктов по
сравнению с родительскими изотопами. Для по-
давляющего большинства водных объектов отно-
шение 234U/238U лежит в интервале 0.8–3 (здесь и
далее по активностям, если не оговорено другое).
В средних и высоких широтах Земного шара в
подземных водах наблюдается устойчивое смеще-
ние этого отношения в область 10–20, а в отдель-
ных случаях фиксируются величины 234U/238U ~ 50
(Поляков, 1991; Arndt, West, 2004).

Сверхвысокие обогащения ураном-234 обыч-
но объясняют выбросом атомов отдачи (234Th) из
минеральной матрицы в водную среду (Calsteren,
Thomas, 2006; Cochran, Krishnaswami, 1980; Hen-

derson, Burton, 1999; Henderson et al., 1999; Iva-
novich, Harmon, 1992; Ku, 1965; Ku et al., 1977;
Russell et al., 1994a; Russell et al., 1994b). Ограниче-
нием данной гипотезы является то обстоятель-
ство, что значительное обогащение ураном-234
возникает только при высокой дисперсности зе-
рен минерала-хозяина r < 10–5 м и относительно
длительном времени t > 104 лет контакта воды с
породой.

Поляковым В.А. (1991) выдвинута идея о том,
что ураганные избытки урана-234 следует связать
с пребыванием пород в мерзлом состоянии и по-
следующем их таянии. В периоды похолоданий в
отсутствие жидкой воды 234U накапливается во
вмещающих породах, а затем экстрагируется из
них талой водой, образованной при таянии мерз-
лоты, более высокими темпами, чем 238U. Авто-
ром данной статьи гипотеза подтверждена при
изучении подземных вод, включавшем определе-
ние δ18O, δ2H, 234U/238U и гелиевое датирование
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(Токарев, 2008; Токарев и др., 2009а; Токарев и др.,
2009б; Tokarev et al., 2006). Однако, более фунда-
ментальная проверка гипотезы возможна на базе
данных об изотопном составе урана в хемо- и
биогенных образованиях в Мировом океане.

Океан, включая донные отложения, органо-
генные образования и водную массу, – резервуар,
наиболее значимо усредняющий изотопные сиг-
налы, возникающие за счет поступления урана с
континентов. В воде современного океана
234U/238U = 1.144 ± 0.002 (Chen et al., 1986) или
234U/238U = 1.145 ± 0.003 (Henderson, Anderson,
2003) при среднем составе речного стока
234U/238U ≈ 1.25 (Chabaux et al., 2003). Если бы ре-
ки были единственным источником избытка 234U
то, учитывая среднее время пребывания U в оке-
анах ~400 тыс. лет (Ku et al., 1977; Dunk et al.,
2002), в океанической воде отношение 234U/238U
было бы ~1.08 (Chen et al., 1986; Cheng et al., 2000;
Robinson et al., 2004).

Указанное различие в расчетных и наблюдае-
мых отношениях 234U/238U в океанической воде
не может быть объяснено увеличением речного
стока и/или уменьшением времени пребывания
урана в океане (Henderson, 2002). Следовательно,
должен быть постоянный или периодически дей-
ствующий источник избыточного урана-234. В
соответствии с гипотезой о вылете ядер отдачи
234Th, как основной причине нарушения равнове-
сия 234U/238U, рост потока 234U с континентов объ-
ясняют увеличением степени физической дезин-
теграции пород в периоды оледенений (Kronfeld,
1974; Kronfeld et al., 1975; Kronfeld, Vogel, 1991).
Предполагают также существование аналогично-
го источника урана-234 в периоды похолоданий
вследствие увеличения площади осушенного
шельфа при падении уровня океана (Esat, Yokoya-
ma, 2000).

Из гипотез, связывающих рост избытков 234U с
увеличением потока ядер отдачи 234Th, следует,
что наибольшие нарушения равновесия 234U/238U
в океанической воде должны наблюдаться в лед-
никовые эпохи (ниже будет показано, как это
противоречит наблюдениям). Указанные гипоте-
зы также не отвечают на следующие вопросы.

1. Почему малы потери ядер отдачи 234Th мел-
кообломочными частицами на континентальном
этапе переноса? В зоне развития мелкодисперс-
ных пород на континентах – едомы (ледового
комплекса), лесов и черноземов, происхождение
которых связывают с ветровым разносом пылево-
го материала в ледниковые эпохи, значительного
нарушения равновесия 234U/238U в грунтовых во-
дах, как правило, не наблюдается.

2. Допустим, что увеличение потока ядер отда-
чи 234Th, действительно, обусловлено ростом по-
ступления пыли в океан в эпохи похолоданий, ко-

торый, действительно, имел место (Muhs, 2013;
Rea, 1994). И пыль и торий в составе химических
соединений имеют весьма малое среднее время
пребывания в океанической воде (Anderson et al.,
2016; Broecker et al., 1973; Moore, 1981). Каков ме-
ханизм, обеспечивающий достаточный поток из-
быточного 234U (без 238U) из поровой воды осад-
ков в океаническую воду? Во-первых, в целом,
подвижность урана в поровых водах понижена,
так как окислительные условия отмечаются толь-
ко в тонком придонном слое осадков и при отсут-
ствии органического материала, который сразу
переводит обстановку в восстановительную. Во-
вторых, диффузионный вынос урана из поровых
растворов в свободную воду затрудняется накопле-
нием новых порций осадков, за исключением океа-
нической абиссали, где процесс аккумуляции силь-
но замедлен. При этом изредка наблюдаемые из-
бытки урана 234U в поровых водах океанических
осадков с отношениями 234U/238U > 1.14 (Cochran,
Krishnaswami, 1980; Henderson et al., 1999c; Rus-
sell et al., 1994) именно в абиссали и не отмечены.

Обобщение данных по кораллам, створкам
моллюсков и карбонатным морским отложениям
демонстрирует заметное изменение отношения
234U/238U во времени (рис. 1). Минимум избытков
урана-234 в океане отмечается в период послед-
него оледенения, что противоречит гипотезе, свя-
зывающей рост избытков 234U с увеличением по-
тока ядер отдачи 234Th.

Наблюдаемое распределение отношения
234U/238U во времени значительно лучше объяс-
няется гипотезой, связывающей рост потока
урана-234 с таянием мерзлоты. В микулинское
межледниковье, которое было несколько теплее
нынешнего, избытки урана-234 оказывались не-
сколько выше современных, по-видимому, в свя-
зи с большей степенью таяния мерзлоты. Для
кривой распределения 234U/238U во времени обна-
руживается тонкая структура, когда небольшие
возрастания отношения соответствуют периодам
временного потепления внутри эпохи последнего
похолодания. Отметим также, что значительных
избытков урана-234 в кораллах, створках мол-
люсков и карбонатным отложениях экваториаль-
ной зоны океана не обнаруживается (Henderson,
Anderson, 2003).

Быстрое в геологическом масштабе времени
перемешивание (Львович, 1986), однако не обес-
печивает однородность воды современного океа-
на по параметру 234U/238U. Экваториальная зона
наиболее однородна по данному параметру. На-
против, Северный Ледовитый океан, как относи-
тельно изолированный и испытывающий наи-
большее удельное влияние континентального
стока из зоны распространения мерзлоты, демон-
стрирует максимальные вариации 234U/238U.
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Рис. 1. Начальный изотопный состав урана (δ234U = (234U/238U-1) × 1000, ‰) в кораллах и карбонатах приполярных
и арктических областей Мирового океана: 1 – Bar-Matthews et al., 1993; 2 – Thompson et al., 2011; 3 – Bard et al., 1990;
4 – Bard et al., 1991; 5 – Bard et al., 1996; 6 – Cabioch, Ayliffe, 2002; 7 – Chappel et al., 1996; 8 – Copard et al., 2012; 9 –
Chui et al., 2005; 10 – Cutler et al., 2003; 11 – Cutlert al., 2004; 12 – Dia et al., 1992; 13 – Douarin et al., 2013; 14 – Dutton
et al., 2015; 15 – Dutton et al., 2017; 16 – Eisele, 2010; 17 – Eisenhauer et al., 1993; 18 – Esat et al., 1999; 19 – Esat, Yokoyama,
2000; 20 – Esat, Yokoyama, 2006; 21 – Hamelin et al., 1991; 22 – Gallap et al., 1994; 23 – Gutjahr et al., 2013; 24 – López Correa
et al., 2012; 25 – Ludwig et al., 1991; 26 – Ludwig et al., 1996; 27 – Muhs et al., 2002; 28 – Potter et al., 2004; 29 – Potter
et al., 2005; 30 – Roberts et al., 2009; 31 – Shaked et al., 2004; 32 – Shen et al., 2008; 33 – Stein et al., 1993; 34 – Stirling
et al., 1998; 35 – Thomas et al., 2012; 36 – Thompson et al., 2003; 37 – Yokoyama, Esat, 2004; 38 – Yokoyama et al., 2001a;
39 – изотопный состав урана в современном океане δ234U = 145 ± 3‰ (Chen et al. 1986; Henderson, Anderson, 2003);
40 – флуктуации уровня океана (Spratt, Lisiecki, 2016).
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ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНАЯ ЧАСТЬ
В рейсе “Трансарктика-2019” (НЭС "Михаил

Сомов”, 15.05–14.06.2019 г.) выполнено опреде-
ление содержаний кислорода (O2), pH, темпера-

туры (T) и солености (S) воды Баренцева моря
(рис. 2). Температуру и солёность измеряли зон-
дом CTD, а pH и растворенный кислород – в су-
довой лаборатории. Концентрации и изотопный
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состав (234U/238U) урана определялись в поверх-
ностном слое воды, для чего отбирались пробы
объемом 20–30 л (2019 г. – 55, а также в 2014 г. – 9
и 2012 – 28 штук). Радиохимическая подготовка и
лабораторные альфа-спектрометрические изме-
рения проводились по методикам (Чалов и др.,
1991; Методика…, 2013). Погрешность измерения
отношения 234U/238U составляла 4–7%.

Соленость поверхностного слоя воды Барен-
цева моря в 2019 г. была почти постоянна, за ис-
ключением прибрежной зоны и области влияния
арктических вод (аномалии солености при глуби-
нах моря менее 100 м и около 300 м, соответствен-
но, рис. 2). Температура и химический состав вод
Баренцева моря указывают на многокомпонент-
ность источников растворенных веществ и воды
(рис. 3), аналогичное распределение следует так-
же из изотопного состава кислорода воды (δ18O,
данные с сайта https://data.giss.nasa.gov).

Статистический анализ данных 2019 г. выделя-
ет 7 факторов, объясняющих 100% наблюдаемых
вариаций (табл. 1). Измеренный в 2012, 2014 и
2019 г. в водах Баренцева моря изотопный состав

растворенного урана 234U/238U = 0.97–2.08, суще-
ственно отличается от среднего для Мирового оке-
ана 234U/238U = 1.145, также выявляя многокомпо-
нентное смешение (рис. 4).

Аномальные, по сравнению со средним для
океана, отношения 234U/238U ≠1.145 обусловлены,
по-видимому, действием двух факторов.

Первый – поступление вод из арктического
бассейна, которые в некоторых случаях могут
иметь пониженную соленость (рис. 2, 3), возмож-
но, за счет таяния льда.

Второй – вклад континентальных вод, кото-
рый, в свою очередь, следует разделить на речной и
подземный. В речном стоке отношение 234U/238U
может быть как выше, так и ниже среднего для
океана (Киселев, 1999; Зыкова, Зыков, 2017). В
подземном стоке отношение 234U/238U, как пра-
вило, выше среднеокеанического.

РЕЗУЛЬТАТЫ И ОБСУЖДЕНИЕ
Данные по солености Баренцева моря можно

использовать для расчета доли пресных вод, по-

Рис. 2. Схема течений Баренцева моря (слева, по (Asplin et al., 2001) с измерениями); точки опробования и соленость
поверхностного слоя воды (г/л) в рейсе “Трансарктика-2019” (справа, на врезке – зависимость солености поверхност-
ного слоя воды от глубины моря).
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Таблица 1. Баренцево море – факторные нагрузки (с вращением осей) для измеренных параметров (рейс
“Трансарктика-2019”, значимые компоненты факторов выделены шрифтом)

Компонент Фактор 1 Фактор 2 Фактор 3 Фактор 4 Фактор 5 Фактор 6 Фактор 7

O2 –0.95 0.04 –0.06 –0.02 –0.06 –0.18 –0.22
U 0.04 –0.99 –0.08 –0.06 –0.08 0.00 0.02
pH 0.06 0.08 0.98 –0.07 0.01 –0.04 0.11
S 0.02 0.06 –0.08 0.98 0.06 –0.03 0.15
234U/238U 0.05 0.08 0.01 0.06 0.99 0.05 0.02
T 0.16 0.01 –0.04 –0.03 0.05 0.98 0.01
Глубина 0.22 –0.02 0.13 0.17 0.02 0.01 0.95
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ложив SСОЛ = 34.6 г/л (среднее для рейса “Транс-
арктика-2019”) и SПРЕСН = 0.1 г/л. Для проб с S <
< 34.6 г/л вклад “пресной компоненты” варьиру-
ет от 1 до 4%, составляя, в среднем 2.6%. Исполь-
зуя среднее для 2019 г. значение (234U/238U)МОРЕ =
= 1.16, полученное для проб, равномерно распре-
деленных по акватории Баренцева моря (пункт 1,
рис. 4 врезка), можно рассчитать, что в пресных
водах изотопный состав урана составит, в сред-
нем, ориентировочно 234U/238U ~ 4.9 (для проб с
S < 34.6 г/л, пункт 2, рис. 4 врезка). То есть, при
отсутствии значительного ветрового перемеши-
вания даже небольшой вклад континентальных
вод может дать заметную аномалию изотопного
состава урана в зоне прибрежных течений.

Отношения 234U/238U > 1.25 встречены только
в зоне прибрежных течений (пункт 3, рис. 4 врез-
ка). Максимальные отношения 234U/238U = 1.73
(2019 г.) и 234U/238U = 1.91 (2014 г.) найдены около
западного побережья Северного острова Новой
Земли. В 2014 г. величина 234U/238U = 2.08 обнару-
жена на траверзе полуострова Рыбачий.

Рассчитать вклад пресных вод для этих проб
воды не представляется возможным, так как их
соленость практически идентична среднему для
Баренцева моря. То есть, вклад континентальных
вод в смеси этого типа мал. Таким образом, отно-
шение 234U/238U в компоненте-примеси, обуслав-
ливающем наибольшие аномалии, должно быть
весьма велико. Наиболее вероятно, этот компо-
нент представляет собой подземный сток со зна-
чительным вкладом талой мерзлоты. Косвенно на
возможность появления талых мерзлотных вод

Рис. 3. Зависимость температуры воды от глубины отбора пробы (a) и соотношение между температурой и солено-
стью воды Баренцева моря (б), данные с сайта https://data.giss.nasa.gov/). Крайние члены смесей: 1 – воды северной
Атлантики; 2 – воды Арктического океана (следует обратить внимание на двучленность данного компонента – воды
с пониженной соленостью возникают, по-видимому, при таянии льда); 3 – речные воды (соленость и температура
этого компонента показаны на графике условно); штриховой линией отмечена температура замерзания океаниче-
ской воды –1.8°C.
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Рис. 4. Изотопный состав урана (234U/238U), раство-
ренного в водах Баренцева моря: заливкой показаны
участки, для которых 234U/238U > 1.25 в период рейса
“Трансарктика-2019”; квадраты – точки 2012 и 2014 г.
в которых 234U/238U > 1.25, крупные значки – точки с
максимальными отношениями в 2012 и 2014 г.
(234U/238U = 2.08 и 234U/238U = 1.91, соответственно).
На врезке: 1 – пробы воды более или менее равномер-
но распределенные по акватории Баренцева моря;
2, 3 – зона вдольбереговых течений (2 – область вли-
яния материкового стока; 3 – область влиянии стока
с архипелага Новая Земля в восточной части Барен-
цева моря); 4 – зона влияния течений арктического
бассейна.
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указывает то обстоятельство, что в двух случаях
наибольшие величины 234U/238U обнаружены
около Северного острова архипелага Новой Зем-
ли в зоне распространения горного оледенения.

Используя работу (Дубинина и др., 2019), можно
рассчитать, что в составе континентального стока
должен присутствовать минорный компонент с
δ18O ~ –22…–26‰. Компонент такого изотопного
состава идентифицирован как “талые ледниковые
воды” в (Gerber et al., 2017) и соответствует составу
полигонально-жильных льдов западного сектора
российской Арктики (Стрелецкая, 2015).

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Температура, химический и изотопный

(234U/238U, δ18О) состав вод Баренцева моря ука-
зывают на многокомпонентность источников
растворенных веществ и воды. Измеренный в
2012, 2014 и 2019 г. изотопный состав урана
234U/238U = 0.97–2.08, существенно отличается от
среднего для Мирового океана 234U/238U = 1.145.
Пониженные отношения 234U/238U < 1.13, по-ви-
димому, обусловлены поступлением вод Аркти-
ческого океана и речным стоком. Повышенные
отношения 234U/238U > 1.25 авторы связывают с
поступлением подземного стока, в котором из-
бытки урана-234 обусловлены присутствием та-
лой воды, возникшей при деградации мерзлоты в
ходе климатического потепления.

Имеющиеся на сегодняшний день данные по
вариациям изотопного состава урана в водах Ми-
рового океана, а также кораллах, створках мол-
люсков и карбонатных отложениях поддержива-
ют гипотезу о том, что рост потока 234U (по срав-
нению с 238U) в океан происходит вследствие
увеличения стока талых вод, образующихся при
деградации мерзлоты на континентах в теплые
климатические эпохи. Опробование Баренцева
моря показывает, что обогащение океанической
воды ураном-234 проявляется тем сильней, чем
более изолирован участок моря от общей океаниче-
ской циркуляции, чем больше относительная длина
береговой линии и вклад континентальных вод в
химический баланс водоема. Наращивание базы
данных по изотопному составу урана (234U/238U) в
океанических водах, осадках, карбонатных фор-
мациях прояснит возможность использования
этого параметра для палеореконструкций.

Авторы выражают благодарность начальнику от-
дела гидрометеорологии моря Северного УГМС – ру-
ководителю экспедиции на НЭС “Михаил Сомов”
О.Н. Балакиной за создание благоприятных условий
для проведения научно-исследовательских работ и по-
стоянное внимание к исследованиям. Авторы также
глубоко признательны капитану и команде НЭС “Ми-
хаил Сомов” за различного рода помощь в решении во-
просов, неизбежно возникавших в ходе экспедиции.

Экспедиционные работы выполнены в рамках
проекта Трансарктика 2019.

Аналитические работы выполнены при финансо-
вой поддержке гранта Президента Российской Фе-
дерации для молодых ученых МК-1919.2020.5. Ин-
терпретация материалов проведена в рамках вы-
полнения проекта Российского научного фонда
№ 20-77-10057.
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