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Объектом изучения служили образцы амфиболитов, отобранных на трех станциях драгирования
249-го рейса НИС “Зонне”, одна из которых находилась на северно-западном окончании хребта
Стелмейт (приокеанический склон Алеутского глубоководного желоба), а две других – на западном
склоне северной части хребта Ширшова (западный сектор Берингова моря). Приведенные данные
о петрографических и геохимических особенностях изученных амфиболитов, также как получен-
ные оценки P-Т условий их метаморфизма, позволили реконструировать возможную геодинамиче-
скую природу их протолита и особенности тектонического режима, сопутствовавшего метаморфиз-
му этих пород. Установлено, что магматический протолит амфиболитов хребта Ширшова был
сформирован при плавлении сильно деплетированного мантийного источника и, возможно, явля-
ется продуктом супрасубдукционного магматизма. Изотопный состав и характер распределения
высокозарядных редких элементов в амфиболитах хр. Стелмейт позволяет предполагать, что прото-
лит этих пород был представлен дериватом толеитового расплава, родительского для N-MORB. Ха-
рактерная ассоциация минералов и Р-Т параметры метаморфизма, установленные в глаукофан-со-
держащих амфиболитах хребта Ширшова свидетельствуют о том, что протолит этих пород испытал
метаморфическое перерождение в зоне субдукции, связанной с мел-палеогеновой Олюторской ду-
гой. Интерпретация возраста и геодинамической природы метаморфизма амфиболитов хребта
Стелмейт по существующим данным не может считаться окончательной. Наиболее правдоподоб-
ным представляется происхождение этих амфиболитов в зоне субдукции, образованной не позже
55–50 млн лет тому назад и предшествующей современной Алеутской островной дуге. Отмирание
этой древней зоны субдукции должно было сопровождаться образованием к северу от нее Алеут-
ской дуги и связанной с ней новой зоны субдукции. Согласно этому геодинамическому сценарию
на месте старой зоны субдукции был образован офиолитовоый разрез, состоящий из пород мафит-
ультрамафитовой ассоциации и амфиболитов. Однако, предлагаемый геодинамический сценарий
бесспорно может служить предметом дискуссии.

Ключевые слова: зоны субдукции, офиолитовые комплексы, океаническая литосфера, мантийный
магматизм, метаморфизм, геодинамика, северо-западная Пацифика
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Первые сведения о амфиболитах, участвую-
щих в строении хр. Ширшова, расположенного в
западном сегменте Берингова моря и разделяю-
щего Алеутскую и Командорскую глубоковод-
ные котловины, были получены в ходе проведе-
ния 29-го рейса НИС “Дмитрий Менделеев” в
1982 г. (Силантьев и др., 1985). При драгировании
в северной части хребта Ширшова (рис. 1, табл. 1)
были подняты амфиболовые сланцы, ассоции-
рующие с габброидами и долеритами. Значи-
тельно позже, в 2016 г., в том же районе во время
экспедиционных работ 249-го рейса немецкого
НИС “Зонне” были драгированы амфиболиты в

петрографическом отношении идентичные, опи-
санным в (Силантьев и др., 1985) и ассоциирующие
с ультрамафитами, габброидами и диабазами (Си-
лантьев и др., 2018).

В 249-ом рейсе НИС “Зонне” драгированием
был опробован также самый северный сегмент
хребта Стелмейт, погружающийся в Алеутский
глубоководный желоб. Этот хребет характеризу-
ется простиранием, конформным с простирани-
ем разлома Стелмейт, внутри которого он распо-
ложен. Здесь, на станции DR-45 (рис. 1, табл. 1),
расположенной на приокеаническом склоне глу-
боководного желоба, драгированы амфиболиты
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того же петрографического облика, что и обнару-
женные на хребте Ширшова. Как и в случае ам-
фиболитов хр. Ширшова, метабазиты, поднятые
на ст. DR-45, драгированы вместе с породами ма-
фит-ультрамафитовой ассоциации, представлен-
ной ультраосновными породами, габброидами,
долеритами и базальтами.

В работе (Силантьев и др., 2018) отмечалось
удивительное петрографическое сходство ассо-
циаций пород, драгированных в ходе проведения
249-го рейса НИС “Зонне” на хребтах Стелмейт и
Ширшова. Подобная ассоциация обычно состав-
ляет классический разрез офиолитовых комплек-
сов палеоколлизионных зон. Ранее в (Силантьев
и др., 1985) было высказано предположение, что
амфиболиты, габбро и долериты, драгированные
в северной части хр. Ширшова, относятся к офи-
олитовой ассоциации, магматический протолит
которой был сформирован в задуговом центре
спрединга. С другой стороны, опираясь на суще-

ствующие представления о происхождении
хр. Стелмейт как эксгумированного блока океани-
ческой литосферы (Lonsdale, 1988), очень трудно
объяснить присутствие в одном из его сегментов
офиолитовой ассоциации пород, которая является
петрологическим индикатором коллизионных зон
и включает продукты супрасубдукционного магма-
тизма. Амфиболиты, драгированные на хребтах
Стелмейт и Ширшова в петрографическом отноше-
нии идентичны амфиболитам из субофиолитовых
метаморфических ореолов (metamorphic sole) (на-
пример, Spray, Roddick, 1980; Силантьев и др., 1986;
Dewey, Casey, 2013; Zhang et al., 2013) и являются
ценным источником информации об условиях про-
цессов петрогенезиса на конвергентной границе
плит, связанной с Алеутской островной дугой. Цель
проведенного исследования заключалась в сравни-
тельном анализе данных о петрологических и гео-
химических особенностях этих пород, направлен-
ном на реконструкцию геодинамического сцена-

Рис. 1. Расположение станций драгирования 29-го рейса НИС “Дмитрий Менделеев” (2582 и 2583) и 249-го рейса
НИС “Зонне” (DR-45), на которых были подняты амфиболиты.
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Таблица 1. Местоположение станций драгирования, на которых были отобраны амфиболиты и петрографиче-
ские типы ассоциирующих с ними пород

Примечания. 1–3 – драгированы в 249-ом рейсе НИС “Зонне”; 4–5 – драгированы в 29-ом рейсе НИС “Дмитрий Менделеев”.

 №  
стан-
ции

Образец Район опробования Широта, 
северная

Долгота,
восточная

Ассоциирующие породы

1 DR45-30 хр. Стелмейт 52°39′ 169°41′ Серпентиниты, габбро, долериты, базальты
2 DR112-х хр. Ширшова 58°47′ 170°00′ Серпентиниты, габбро, диабазы
3 DR114-7 хр. Ширшова 58°15′ 169°39′ Глубоководные осадки
4 2582-1 хр. Ширшова 58°48′ 170°00′ Габбро, долериты, глубоководные осадки
5 2583-1 хр. Ширшова 58°46′ 169°59′ Габбро, долериты, глубоководные осадки
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рия эволюции блоков литосферы, слагающих
приокеанический склон западного сегмента Але-
утского глубоководного желоба и примыкающую
к нему с севера акваторию Берингова моря.

МАТЕРИАЛ И МЕТОДЫ ИЗУЧЕНИЯ

Объектом изучения служили образцы амфибо-
литов, отобранных на трех станциях драгирова-
ния 249-го рейса НИС “Зонне”, одна из которых
находилась на северно-западном окончании
хр. Стелмейт (DR-45), а две других – на западном
склоне северной части хр. Ширшова (DR-112 и
DR-114). Станция DR-114, расположена пример-
но в 30 милях к юго-юго-западу от ст. DR-112
(рис. 1, табл. 1). К проведенному исследованию
также привлекались ранее представленные в (Си-
лантьев и др., 1985) данные о амфиболовых слан-
цах хр. Ширшова, драгированных в ходе проведе-
ния 29-го рейса НИС “Дмитрий Менделеев”
практически в том же районе, где расположена
ст. DR-112, отработанная значительно позже в
249-ом рейсе НИС “Зонне” (табл. 1).

Определение концентрации главных элемен-
тов в образцах выполнено методом рентгено-
флюоресцентного анализа на вакуумном спек-
трометре последовательного действия, модель
Axios со сканирующим каналом AXIOS Advanced
фирмы PANalytical в ГЕОХИ РАН. Содержание
РЗЭ и некоторых сильно несовместимых элемен-
тов определялось по методике кислотного разло-
жения геологических образцов в открытой систе-
ме, разработанной в ГЕОХИ РАН. Подробно эта
методика описана в (Силантьев и др., 2018). Со-
став породообразующих минералов изучался в
ГЕОХИ РАН методом точечного анализа с помо-
щью рентгеноспектрального микроанализатора
SX-100 (САМЕСА) с четырьмя вертикальными
спектрометрами, ускоряющим напряжением
15 кВ и током зонда 30 нА. Изучение поведения
Rb–Sr и Sm–Nd изотопных систем в образцах ро-

говообманковых сланцев проводились в лабора-
тории изотопной геохимии и геохронологии
ГЕОХИ РАН на твердофазном масс-спектромет-
ре Triton по стандартной методике. Для определе-
ния концентраций применяли метод изотопного
разбавления с использованием смешанных трасе-
ров (85Rb–84Sr, 149Sm–150Nd).

ПЕТРОГРАФИЯ И ГЕОХИМИЯ 
АМФИБОЛИТОВ ХРЕБТОВ 
СТЕЛМЕЙТ И ШИРШОВА

Поднятые на ст. DR-45, хр. Стелмейт, амфи-
болиты (обр. DR45-30) представлены крупными
угловатыми обломками и глыбой весом около
50 кг (рис. 2). Эти породы характеризуются слан-
цеватой текстурой и типичной для амфиболовых
сланцев гранонематобластовой структурой (рис. 3б).
Амфиболиты ст. DR-45 сложены голубовато-зе-
леной роговой обманкой, плагиоклазом, сфеном,
эпидотом и кварцем. Амфибол в изученном об-
разце, как следует из данных, приведенных в
табл. 2, характеризуется однородным составом и,
согласно общепринятой номенклатуре Б.Е. Лики
с соавторами (1997), соответствует эдениту. Пла-
гиоклаз образует удлиненные кристаллы, ориен-
тированные согласно сланцеватости породы, и по
содержанию анортитового минала отвечает анде-
зину. Эпидот присутствует в породе в виде мелких
ромбовидных кристаллов фисташкового цвета.

Амфиболиты, драгированные в северной ча-
сти хр. Ширшова и изученные в настоящей рабо-
те представлены образцами DR112-х и DR114-7.
Образец DR114-7 представлен сланцеватой поро-
дой темно-зеленого цвета, обладающей граноне-
матобластовой структурой (рис. 3а) и сложенной
высокоглиноземистым амфиболом, актинолитом,
глаукофаном, альбитом, плагиоклазом андезин-
лабрадорового состава (47–56An%), эпидотом, хло-
ритом и сфеном. Высокоглиноземистый амфибол в
обр. DR114-7, как и в случае обр. DR45-30, пред-

Рис. 2. Глыба (48 × 37 × 22 см), сложенная амфиболитами, из которой был отобран образец DR45-30.
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Рис. 3. Микрофотографии в проходящем свете про-
зрачных шлифов амфиболитов хр. Ширшова – обр.
DR114-7 (а) и хр. Стелмейт – обр. DR45-30 (б). Ab –
альбит, Act – актинолит, Amph – амфибол, Ep – эпи-
дот, Gl – глаукофан, Pl – плагиоклаз.
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ставлен эденитом. Амфибол эденитового состава
находится в регрессивных соотношениях с акти-
нолитом. Плагиоклаз, близкий по составу к лаб-
радору, присутствует в породе в виде редких силь-
но измененных корродированных зерен и, оче-
видно. является реликтовой фазой в изученном
образце. Плагиоклаз такого состава мог быть уна-
следован амфиболитами из плутонических пород
кумулативного происхождения, широко распро-
страненных в районах опробования хр. Ширшо-
ва. Глаукофан присутствует в породе в виде удли-
ненных кристаллов голубовато-синего цвета, ори-
ентированных согласно сланцеватости (рис. 3a). По
составу он близок к глаукофану из метабазитов голу-
босланцевой фации, ассоциирующих в палеоколли-
зионных зонах с офиолитовыми комплексами (см.
например, Liou et al., 1975). Хлорит в глаукофан-со-
держащих амфиболитах ст. DR114-7 представлен
рипидолитом.

Ранее, во время проведения 29-го рейса НИС
“Дмитрий Менделеев”, в точке с теми же коорди-

натами, что и расположенная к северо-северо-во-
стоку от ст. DR-114 станция DR-112, на ст. 2582
были драгированы амфиболиты, идентичные в
петрографическом отношении к амфиболитам из
обр. DR112-x. Эти породы сложены роговой об-
манкой паргасит-эденитового ряда, альбитом,
эпидотом (близким по составу к цоизиту), сфе-
ном, хлоритом и кварцем (Силантьев и др., 1985).
На находившейся вблизи от станции 2582 стан-
ции 2583 драгированы амфиболовые сланцы, об-
ладающие ярко-выраженной сланцеватой тексту-
рой и фибробластовой структурой. В этих поро-
дах, также как и в амфиболитах, представленных
обр. DR114-7, отсутствуют реликты структур и
минералов, позволяющие судить о природе про-
толита этих амфиболитов. На поверхности боль-
шей части полученных на этой станции образцов
хорошо сохранились зеркала скольжения. Поро-
ды сложены амфиболом, плагиоклазом, эпидо-
том, и редкими сфеном и кварцем. Амфибол ва-
рьирует по составу от актинолита до паргасит-
эденитовой роговой обманки. Плагиоклаз пред-
ставлен преимущественно альбитом.

Перечисленные выше текстурные и минерало-
гические признаки, характерные для амфиболи-
тов, драгированных на хребтах Стелмейт и Шир-
шова, как уже упоминалось, в петрографическом
отношении очень напоминают микроплойчатые
амфиблолиты, характерные для так называемых
“subophiolitic sole” (офиолитовая подошва) и яв-
ляющиеся продуктом субдукционного метамор-
физма.

О составе изученных пород можно судить по
данным, приведенным в табл. 3. Поскольку ре-
ликтов структурных признаков, позволяющих
идентифицировать природу протолита этих по-
род, не сохранилось, при интерпретации его про-
исхождения были использованы индикаторные
геохимические параметры, наиболее устойчивые
к процессам метаморфизма. Приведенные в таб-
лице 3 данные свидетельствуют, о том, что изу-
ченные амфиболиты хр. Стелмейт и Ширшова ха-
рактеризуются различиям в содержании главных
элементов. Характер распределения главных эле-
ментов в амфиболитах хр. Стелмейт соответствует
таковому в N-MORB, в то время как вариации со-
держания главных элементов в обр. DR112-x очень
близки к наблюдаемым в кумулативных габброидах
и пироксенитах и обнаруживает те же параметры
состава, что и драгированные на той же станции пи-
роксениты (см. Силантьев и др., 2018). Согласно
существующим представлениям (Bartley, 1986;
Ghatak et al., 2012; Xiao et al., 2013), при метамор-
физме базитов большинство редких элементов в
широком диапазоне P-T условий ведут себя
инертно, в то время как некоторые крупно-ион-
ные и литофильные элементы (Ba, Pb, La, U, Sr)
характеризуются подвижным поведением. Для
оценки геохимической природы протолита изу-
ченных пород были рассмотрены наблюдаемые в
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Таблица 2. Состав породообразующих минералов в амфиболитах хребтов Стелмейт и Щиршова (мас. %)

Примечания. FeO* – определено как FeO; nd – компонент не определялся. Обозначения фаз: Ab – альбит, Act – актинолит,
Chl – хлорит, Ed – эденит, Ep – эпидот, Gl – глаукофан, Pl – плагиоклаз, Sph – сфен.

Компоненты
Образец (хр. Стелмейт)

DR45-30 DR45-30 DR45-30 DR45-30 DR45-30 DR45-30 DR45-30 DR45-30 DR45-30 DR45-30
SiO2 46.09 45.37 45.46 45.25 45.37 56.51 55.62 37.82 38.02 30.86
TiO2 0.46 0.43 0.45 0.40 0.42 nd 0.01 0.15 0.16 37.62
Al2O3 10.02 11.58 11.07 10.92 11.35 27.31 27.68 26.16 26.38 0.91
Cr2O3 0.06 0.21 0.28 0.07 0.09 nd 0.01 0.01 0.13 0.09
FeO* 13.59 13.77 13.84 13.87 14.14 0.20 0.14 8.26 8.03 0.43
MnO 0.25 0.24 0.30 0.26 0.20 0.01 nd 0.16 0.14 0.05
MgO 12.42 11.55 11.97 11.88 12.00 0.01 nd 0.05 0.04 0.00
CaO 11.78 11.63 11.69 11.55 11.48 8.82 9.32 22.54 22.79 28.19
Na2O 1.25 1.40 1.30 1.26 1.25 6.67 6.22 0.02 nd 0.03
K2O 0.11 0.13 0.12 0.14 0.13 0.03 0.04 nd nd nd
Cl 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 nd nd nd nd nd
Сумма 96.12 96.42 96.5 95.63 96.52 99.58 99.04 95.18 95.70 98.19
Фаза Ed Ed Ed Ed Ed Pl Pl Ep Ep Sph

Компоненты
Образец (хр. Ширшова)

DR114-7 DR114-7 DR114-7 DR114-7 DR114-7 DR114-7 DR114-7
SiO2 45.50 54.95 54.96 53.31 68.63 67.6 56.42
TiO2 0.43 0.04 0.01 nd nd nd nd
Al2O3 11.01 5.03 0.99 1.53 19.85 19.54 28.93
Cr2O3 0.10 nd 0.04 0.04 0.01 nd 0.02
FeO* 14.22 16.74 13.67 15.42 0.07 0.04 0.09
MnO 0.27 0.14 0.28 0.32 0.01 0.01 nd
MgO 12.81 10.33 15.02 13.79 0.02 nd nd
CaO 12.02 2.50 10.57 9.67 0.05 0.09 10.00
Na2O 1.41 6.03 1.31 1.72 12.24 12.06 6.20
K2O 0.13 0.02 0.05 0.06 0.04 0.05 0.02
Cl nd nd 0.01 0.02 0.02 nd nd
Сумма 97.89 95.79 96.93 95.90 100.97 99.40 101.69
Фаза Ed Gl Act Act Ab Ab Pl

Компоненты
Образец (хр. Ширшова)

DR114-7 DR114-7 DR114-7 DR114-7 DR114-7 DR114-7
SiO2 56.90 36.99 36.93 30.12 26.83 25.73
TiO2 nd 0.14 0.20 36.46 0.05 0.01
Al2O3 29.52 21.90 21.82 0.77 18.29 18.02
Cr2O3 0.01 0.08 0.03 0.07 0.03 0.02
FeO* 0.08 13.15 12.88 0.78 22.94 24.11
MnO 0.02 0.34 0.30 0.07 0.48 0.46
MgO nd nd nd nd 17.08 16.8
CaO 9.98 22.16 22.00 27.05 0.16 0.11
Na2O 4.77 0.02 0.02 0.04 0.05 0.10
K2O 0.04 nd 0.01 0.01 0.03 nd
Cl nd 0.03 nd 0.01 nd 0.06
Сумма 101.35 94.80 94.21 95.44 85.95 85.49
Фаза Pl Ep Ep Sph Chl Chl

них вариации содержания Y, Zr, Nb, Th, Sr и ха-
рактер распределения РЗЭ. На рис. 4 сопоставле-
ны вариации содержания Y и величины отноше-
ния Sr/Y в амфиболитах и в ассоциирующих с ни-
ми вулканических и субвулканических породах, а

также в продуктах вулканизма Алеутской ост-
ровной дуги и в MORB Восточно-Тихоокеанско-
го Поднятия. В указанных координатах точки
состава амфиболитов хребтов Стелмейт и Шир-
шова лежат в поле базальтов Восточно-Тихооке-
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анского Поднятия вблизи точки состава типич-
ного N-MORB. Характер распределения Y и Sr в
изученных образцах позволяет предполагать гене-
тическую связь протолита обр. DR45-30 с базальта-
ми, драгированными в северо-западном сегменте
хр .Стелмейт (ст. DR-45 и DR-47), а обр. DR112-x,
драгированного на хр. Ширшова – с субвулка-
ническими породами ст. DR-112. Рис. 4 нагляд-
но демонстрирует магматическую природу про-
толита амфиболитов, представленных образцами
DR45-30 и DR112-х. Изученные породы обнару-
живают значимые различия по cодержанию Zr и
величине отношения Zr/Y (рис. 5), согласно ко-
торым амфиболиты хр. Ширшова близки по со-
ставу к представителям островодужных магмати-
ческих серий, а амфиболиты хр. Стелмейт – к ти-
пичным MORB.

Характер распределения содержания РЗЭ в
амфиболитах хр. Ширшова позволяет достаточно
уверенно предполагать генетическое родство их
протолита с субвулканическими и плутонически-

ми породами, относящимися к мафит-ультрама-
фитовой ассоциации, описанной здесь раннее в
(Силантьев и др., 2018). В пользу этого предполо-
жения свидетельствует рис. 6а, на котором видно
сходство спектра распределения нормированных
к хондриту содержаний РЗЭ в обр. DR112-х со спек-
трами, характерными для диабазов (DR112-13) или
габброидов (DR112-23), драгированных на той же
станции. Амфиболиты хр. Стелмейт, драгирован-
ные на ст. DR-45, обнаруживают картину распре-
деления нормированных к хондриту содержаний
РЗЭ, близкую к наблюдаемой в сланцах хр. Шир-
шова (рис. 6б). Судя по данным, приведенным в
(Силантьев и др., 2018), породы мафит-ультрама-
фитовой ассоциации, драгированные на той же
станции, что и этиамфиболиты, относятся к про-
дуктам магматической эволюции двух различных
в геохимическом отношении родительских рас-
плавов: обогащенного (на рис. 6б: DR45-22,
DR45-28 – базальты, DR45-9 – габбро, DR45-1 –
ультрамафит) и деплетированного (на рис. 6б:

Рис. 4. Вариации содержания Y и величины отношения Sr/Y в островодужных базальтах и базальтах Восточно-Тихо-
океанского Поднятия (приведены по Костицын, 2004) и точки состава амфиболитов хребтов Стелмейт (звездочка) и
Ширшова (шестиконечная звездочка).Показаны также составы ассоциирующих с амфиболитами пород: диабазов хр.
Ширшова (треугольники) и базальтов хребта Стелмейт (не залитые кружки – ст.DR-45; не залитые ромбы – ст.DR-47).
Состав N-MORB и Е-MORB приведен по (Sun, McDonough, 1989).
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DR45-14 – габбро и DR45-2, DR45-5 – ультрама-
фиты). Очевидно, что протолит амфиболитов ст.
DR-45 скорее всего относился к магматической
ассоциации пород, связанных своим происхож-
дением с деплетированным родительским рас-
плавом (рис. 6б). Уровень содержания РЗЭ и мор-
фология их нормализованных к хондриту спек-
тров, наблюдаемые в амфиболитах хребтов
Стелмейт и Ширшова, позволяет относить про-
толит этих пород к продуктам эволюции деплети-
рованных магматических расплавов толеитовой
серии. Справедливость этого предположения де-
монстрирует диаграмма, предложенная Дж. Пир-
сом (Pearce, 2008), в координатах которой точка
состава обр. DR45-30 располагается на тренде
Nb/Y–Th/Y вариации составов базальтов Восточ-
но-Тихоокеанского Поднятия, а DR112-х – вбли-
зи нижней части тренда вариации состава пород
толеитовой серии островных дуг (рис. 7).

В (Силантьев и др., 2019) было изучено поведе-
ние Rb–Sr и Sm–Nd изотопных систем в поро-
дах мафит-ультрамафитовых ассоциаций хребтов
Ширшова и Стелмейт. Приведенные в этой рабо-
те данные позволили ее авторам прийти к заклю-
чению, что в формировании фундамента приоке-
анического склона Алеутского глубоководного
желоба (ст.DR-45) принимали участие гетероген-
ные в геохимическом отношении источники маг-
матизма. С одной стороны, драгированные здесь
некоторые образцы габброидов и базальтов обнару-
живают изотопно-геохимическую связь с деплети-
рованным источником, соответствующим мантий-
ному резервуару, продуцирующему MORB. С дру-
гой стороны, отдельные образцы вулканических
и плутонических пород, отобранных на той же
станции, обладают геохимическими признаками
островодужного происхождения и в отношении
изотопного состава Nd соответствуют типичным
вулканитам Алеутской дуги. Кроме представите-
лей двух указанных выше магматических серий в
строении разреза литосферы в районе северо-за-
падного окончания хр. Стелмейт возможно, участ-
вуют породы, происхождение которых не связано
с эволюцией расплавов, имеющих отношение к
мантийными резервуарам океанического типа.
Судя по изотопно-геохимическим данным, при-
веденным в (Силантьев и др., 2019), магматиче-
ские породы, драгированные в северной части хр.
Ширшова, в отличие от северо-западного сегмен-
та хр. Стелмейт, были образованы при эволюции
деплетированного магматического расплава, от-
делившегося при частичном плавлении однород-
ного в изотопном отношении мантийного резер-
вуара. Изотопный состав Nd в изученном образце
амфиболитов подтверждает отмеченное выше
родство протолита этих пород с продуктами ча-
стичного плавления деплетированного мантий-
ного резервуара (DM), генерирующего N-MORB
(рис. 8). Амфиболиты, представленные образ-
цом DR112-х близки по изотопному составу к ас-

социирующим с ними диабазам и габбро, а
обр. DR45-30 – к ассоциирующим габброидам. В
обоих случаях диабазы и габбро обладают геохи-
мическими метками супрасубдукционного маг-
матизма (Силантьев и др., 2019). Сдвиг точек изо-
топного состава этих пород от состава DM в сторо-
ну увеличения 87Sr/86Sr может отражать влияние на
протолит амфиболитов флюида морского проис-
хождения. Возможность сохранности геохимиче-
ских признаков измененного таким образом ко-
рового субстрата в процессе субдукционного ме-
таморфизма была продемонстрирована в (Halama

Таблица 3. Содержание главных, редкоземельных и
некоторых редких элементов в амфиболитах хребтов
Стелмейт (обр. DR45-30) и Ширшова (обр. DR112-x)

Примечания. FeO* – все железо определено как FeO. Содер-
жания главных элементов приведены в мас. %, редких – в г/т.

Компоненты
Образец

DR45-30 DR112-x
SiO2 48.19 51.61
TiO2 1.04 0.52
Al2O3 13.30 4.19
FeO* 12.01 7.91
MnO 0.27 0.16
MgO 8.43 19.03
CaO 12.13 12.83
Na2O 2.09 0.79
K2O 0.09 0.09
P2O5 0.07 0.05
S 0.01 0.01
ппп 0.87 1.75
Сумма 98.50 98.94
La 1.99 1.84
Ce 5.48 6.11
Pr 0.93 1.11
Nd 5.35 6.20
Sm 2.07 2.12
Eu 0.86 0.68
Gd 3.37 2.88
Tb 0.62 0.49
Dy 4.11 3.08
Ho 0.89 0.64
Er 2.59 1.83
Tm 0.37 0.26
Yb 2.37 1.70
Lu 0.36 0.27
Sr 76.80 56.40
Y 23.00 16.00
Zr 52.00 66.00
Nb 1.96 0.41
Th 0.15 0.06
U 0.05 0.06
87Sr/86Sr 0.70345 0.70302
143Nd/144Nd 0.51310 0.51315
εNd 9.0 9.9
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et al., 2011; Xiao et al., 2013) на примере поведения
высоко-зарядных элементов группы (HFSE) и Sr
при субдукции базальтов срединно-океанических
хребтов.

УСЛОВИЯ МЕТАМОРФИЗМА

Оценка условий метаморфизма амфиболитов,
драгированных в 249-ом рейсе НИС “Зонне”, бы-
ла предпринята ранее в (Силантьев и др., 2018). В
этой работе использованы экспериментальный ам-
фибол-плагиоклазовый геотермобарометр, предло-
женный в (Плюснина, 1983), амфиболовый геотер-
мобарометр (Spear, 1981), амфибол-плагиоклазо-
вый геотермометр (Holland, Blundy, 1994) и
роговообманковый геобарометр (Schmidt, 1991).
Полученные таким образом оценки Р-Т парамет-
ров метаморфизма для амфиболитов, поднятых на
станции DR-114 (хр. Ширшова), составили порядка
8 кбар и 450°С, а для амфиболитов со ст. DR-45

(хр. Стелмейт) – 6.5 кбар и 650°С. Присутствие
глаукофана в амфиболитах хр. Ширшова (обр.
DR114-7) является независимым свидетельством
высокого давления, которое сопутствовало образо-
ванию этих пород. Ассоциация глаукофана в изу-
ченном образце с актинолитом, альбитом, хлори-
том и сфеном типична для метаморфических по-
род, включенных в офиолитовый меланж и
относящихся к зональным субофиолитоовым
комплексам. Эта минеральная ассоциация обра-
зуется в породах основного состава при давлении
порядка 6–8 кбар (ниже изограды появления ас-
социации жадеит + кварц) и температуре около
400–450°С (Myhill, 2011; Tsai et al., 2013). Для об-
разцов амфиболовых сланцев, собранных много
лет назад в 29-ом НИС “Дмитрий Менделеев” и
драгированных на хр. Ширшова на станции 2582,
практически в том же районе, что и обр. DR112-х,
оценка условий метаморфизма приведена в (Си-
лантьев и др., 1985). Для пород, поднятых на

Рис. 5. Вариации содержания Zr и величины отношения Zr/Y в амфиболитах хребтов Стелмейт и Ширшова. Показаны
также составы MORB Восточно-Тихоокеанского Поднятия, базальтов и андези-базальтов Алеутской островной дуги
и глубоководных осадков Алеутского желоба. Состав N-MORB и E-MORB приведен по (Sun McDonough, 1989).
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ст. 2582 эти оценки составили 450°–500°С и 8 кбар,
а для сланцев, обнаруженных на ст. 2583 – 450°С
и 7 кбар.

Согласно классификациям минеральных фа-
ций субдуционного метаморфизма, приведен-
ным в (Tsujimori, 2002; Zheng et al., 2009), ассоци-
ация Gl+Ab+Ep, установленная в глаукофан-со-
держащих амфиболовых сланцах хр. Ширшова,
свидетельствует об условиях метаморфизма, со-
ответствующих эпидот-голубосланцевой или го-
лубосланцевой фациям. P-T параметры метамор-
физма, отвечающих этим фациям, характерны для
малых глубин зон субдукции. Наблюдаемые в том
же образце хлорит и низко-глиноземистый актино-
лит указывают на регрессивное преобразование ам-
фиболовых сланцев, представленных образцом
DR114-7, в условиях зеленосланцевой фации. Эти
условия могут отвечать регрессивному этапу суб-
дукционного метаморфизма, связанному с эксгу-
мацией глаукофан-содержащих амфиболовых
сланцев. Принадлежность амфиболитов хр. Шир-
шова к продуктам субдукционного метаморфизма
иллюстрирует рис. 9, из которого следует также
сходство этих пород по условиям образования с
субофиолиитовыми амфиболитами из палеокол-
лизионных зон и их соответствие P-Т градиентам,
наблюдаемым в зонах субдукции.

P-T параметры образования амфиболитов,
драгированных на северо-западном окончании
хр. Стелмейт соответствуют условиям амфиболи-
товой фации, реализуемые обычно при регио-
нальном метаморфизме. Однако, и в метабазитах
субофиолитовых подошв установлены P-T усло-
вия, отвечающие амфиболитовой и гранулитовой
фациям: например, Пуэрто Кабелло, Венэсуэла
(Morgan, 1970); Агдаш, Севано-Акеринская зона,
Малый Кавказ (Силантьев и др., 1986) и Бэй-оф-
Айлендс, Ньюфаундленд, Канада (Dewey, Casey,
2013). Вместе с тем, нельзя исключать возмож-
ность того, что метаморфизм амфиболитов хр.
Стелмейт, протекал по тектоническому сцена-
рию, отличающимся от ответственного за образо-
вание амфиболитов хр. Ширшова. Это предполо-
жение, тем не менее, не влияет на очевидное от-
личие условий метаморфизма, оцененных для
изученных амфиболитов, от P-T тренда океани-
ческого метаморфизма (рис. 9).

ГЕОДИНАМИЧЕСКАЯ ИНТЕРПРЕТАЦИЯ
Приведенные выше данные о петрографиче-

ских и геохимических особенностях амфиболи-
тов, драгированных на хребтах Стелмейт и Шир-
шова, также как полученные оценки условий их
метаморфизма, позволяют реконструировать воз-
можную геодинамическую природу их протолита
и особенности тектонического режима, сопутство-
вавшего метаморфизму этих пород. В петрографи-
ческом отношении изученные породы обнаружи-
вают очевидное сходство с микроплойчатыми ам-

фиболитами, характерными для “subophiolitic
sole” (офиолитовая подошва). Это сходство тем
более очевидно, если иметь в виду, что на тех же
станциях драгирования были подняты породы,
петрографическое разнообразие которых соот-
ветствует офиолитовому типу разреза палеокол-
лизионных зон, маркирующих конвергентные
границы плит (рис. 10).

Рис. 6. Характер распределения содержания РЗЭ в изу-
ченных амфиболитах, нормированных к хондриту (по
Sun, McDonough, 1989). Приведены также данные для
пород станции DR -45: ультрамафиты (залитые круж-
ки), габбро (кружки с крестиками), базальты (не зали-
тые кружки); и станции DR-112: ультрамафиты (зали-
тые треугольники), габбро (наполовину залитые тре-
угольникиь), диабазы (не залитые треугольники).
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Природа протолита амфиболитов 
хребтов Стелмейт и Ширшова

Судя по характеру вариаций содержания ред-
ких элементов, наименее подвижных в процессах
метаморфизма, протолит изученных амфиболи-
тов был представлен изверженными породами
основного состава, относящимися к толеитовой
серии. Магматические породы такого состава мо-
гут быть образованы как в условиях океанической
литосферы, так и при формировании комплексов
пород островодужного происхождения. Величи-
на εNd в изученных амфиболитах варьирует от 8.7
(обр. DR45-30) до 9.8 (обр. DR112-x) и указывает
на принадлежность их протолита к производным
магматизма, связанным с деплетированным ман-
тийным резервуаром. Особенно резко признак де-
плетированности мантйиного источника прояв-
лен в амфиболитах, драгированных на хр. Ширшо-
ва. В работе (Shervais et al., 2019) были изучены

базальты, образованные на начальных этапах об-
разования Идзу-Бонинской островной дуги (так
называемые “fore-arc basalt”). В цитируемой ра-
боте было предположено, что расплавы, роди-
тельские для этих “ранних” продуктов супрасуб-
дукционного вулканизма, отделялись от мантий-
ного источника более деплетированного, чем
резервуар DM (деплетированная мантия), при
плавлении которого образуются MORB. Возмож-
ным объяснением этого феномена может служить
специфика состава мантийного клина, вещество
которого вовлекается в процесс супрасубдукци-
онного магматизма. Шмидт и Ягоутц предположи-
ли, что геохимическое разнообразие супрасубдук-
ционных магматических серий не в малой степени
определяется исходным составом мантитйного
клина, подверженного частичному плавлению,
предшествующего воздействию на него вещества
субдуцируемой плиты (Schmidt, Jagoutz, 2017).

Рис. 7. Сопоставление характера вариации величины отношений Nb/Yb в Th/Yb в амфиболитах хребтов Стелмейт и
Ширшова и в MORB Восточно-Тихоокеанского Поднятия, базальтах океанических островов (OIB), базальтах задуго-
вых бассейнов (BABB), толеитах островных дуг (IAT), а также в глубоководных осадках Алеутского глубоководного
желоба. Условные обозначения те же, что на рис. 4 и 5.
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Следует заметить, что ассоциирующие с амфибо-
литами хребта Ширшова диабазы и габброиды
также обнаруживают связь с сильно деплетирован-
ным мантийным резервуаром и характеризуются
величиной εNd = 9.6 (обр. DR112-13). Таким обра-
зом, можно предполагать, что магматический
протолит амфиболитов хр .Ширшова был сфор-
мирован при плавлении сильно деплетированно-
го мантийного источника и, возможно, является
продуктом супрасубдукционного магматизма.

Силантьев с соавторами (2019), интерпретируя
характер ковариаций значений Sm/Nd и 143Nd/144Nd
в породах мафит-ультрамафитовой ассоциации
хр. Стелмейт, предположили участие в их обра-
зовании различных в геохимическом отношении
источников магматических расплавов. Ранее
было показано, что породы, драгированные на
ст. DR-45, судя по их изотопному составу, пред-
ставлены производным двух различных роди-
тельских расплавов: обогащенного и деплетиро-
ванного (Силантьев и др., 2019). Приведенные

выше данные свидетельствуют о том, что протолит
амфиболитов хр. Стелмейт скорее всего относился
к магматической ассоциации пород, связанных
своим происхождением с деплетированным роди-
тельским расплавом. К этой ассоциации относятся
также габброиды, которые были драгированы на
той же станции и представлены обр. DR45-14
(рис. 6б), который обнаруживает, так же, как и
обр. DR45-30, высокое значение εNd. Изотопный
состав и характер распределения высокозаряд-
ных редких элементов в амфиболитх хр. Стелмейт
позволяет предполагать, что протолит этих пород
был представлен дериватом толеитового распла-
ва, родительского для наиболее деплетированных
разновидностей N-MORB.

Геодинамический режим метаморфизма 
амфиболитов хребтов Стелмейт и Ширшова

Оценки Р-Т режима метаморфизма изученных
пород свидетельствуют о том, что протолит ам-

Рис. 8. Вариации величины изотопных отношений 87Sr/86Sr и 143Nd/144Nd в островодужных базальтах и базальтах Во-
сточно-Тихоокеанского Поднятия и точки изотопного состава амфиболитов хребтов Стелмейт и Ширшова. Условные
обозначения как на рис. 4 и 5. Состав деплетированной мантии (DM) приведен по (Workman, Hart, 2005).

0.702 0.703 0.704 0.705 0.706
87Sr/86Sr , в породе

0.5126

0.5128

0.5130

0.5132

0.5134

14
3 N

d/
14

4 N
d,

 в
 п

ор
од

е

DM

DM (Workman, Hart, 2005)

Вулканиты восточного сегмента Алеутской дуги,
(Jicha et al., 2004; Костицын, 2004 )

Базальты ВТП (Ridge..., 1999; Костицын, 2004)

Базальты, ст. DR-45
Габбро, ст. DR-45 Габбро, ст. DR-112

Диабазы, ст. DR-112



210

ГЕОХИМИЯ  том 66  № 3  2021

СИЛАНТЬЕВ и др.

фиболитов хр. Ширшова испытал метаморфиче-
ское перерождение в зоне субдукции. С меньшей
уверенностью можно допускать, что тот же геоди-
намический сценарий сопутствовал метаморфиз-
му амфиболитов хр. Стелмейт. Следует заметить,
что практически во всех изученных образцах сер-
пентинитов, отобранных на обеих станциях и ас-
социирующих с амфиболитами, отмечены струк-
турные и текстурные проявления тектонических
деформаций, которым они были подвержены.
Это обстоятельство может свидетельствовать об
общей истории тектонического эволюции этих
пород. Эксгумация высокобарических метамор-
фических пород субдукционного происхождения,
по существующим представлениям (например,
Gerya et al., 2002; Guillot et al., 2009; Phillips et al.,
2015), связана с перестройкой зоны субдукции, во
время которой происходит ослабление (деструк-
ция) субдукционного канала и расслоение субду-
цируемой плиты на два главных блока: подверга-
ющегося подъему к поверхности (эксгумации) и
остающегося в зоне субдукции. Согласно клас-
сификации зон субдукции, предложенной в
(Guillot et al., 2009), полученные в настоящей ра-

боте и представленные в (Силантьев и др., 2018)
данные позволяют относить амфиболиты хребта
Ширшова и, возможно, хр. Стелмейт к продуктам
высокобарического метаморфизма, связанным с
“зонами субдукции серпентинитового типа”. Не-
которые авторы предполагают, что в таких зонах
субдукции высокобарические метаморфиты ис-
пытывают подъем к поверхности вдоль “серпен-
тинитовых каналов”, мощность которых может
достигать 10 км (например, Guillot et al., 2009). По
этому сценарию серпентиниты присутствуют как
в разрезе субдуцируемой океанической плиты в
виде абиссальных перидотитов, так и в строении
гидратированного мантийного клина. Скорость
подъема продуктов высокобарического метамор-
физма в “серпентинитовых каналах” невысокая, а
их “всплывание” обеспечивается низкой вязко-
стью серпентинитов. Если эта модель применима
к интерпретации геодинамической обстановки
формирования глаукофан-содержащих амфибо-
литов хр. Ширшова, следует считать, что эти поро-
ды были эксгумированы с глубин порядка 24 км и
при своем подъеме вдоль субдукционного канала
испытали перекристаллизацию в условиях зеле-

Рис. 9. Р-Т схема минеральных фаций метабазитов и их геодинамическая специализация (приведена по Penniston-
Dorland, 2017). Хребет Стелмейт: обр. DR45-30 – не залитая звездочка. Хребет Ширшова: DR114-7 – шестиконечная
звездочка; 2582-1 – не залитый треугольник, 2583-1 – перевернутый не залитый треугольник. Показаны также пара-
метры метаморфизма, характерные для метабазитов метаморфических подошв различных офиолитовых комплексов:
залитый кружок – комплекс Мамония, Кипр; залитый треугольник – комплекс Бэр-Бассит, Сирия (по Силантьев,
1993); залитая шестиконечная звездочка – Эвбея, Греция (Spray, Roddick, 1980); залитый перевернутый треугольник –
Семаил, Оман (Lippard, 1983); залитый квадрат – Сонг Ма, Вьетнам (Zhang et al., 2013).
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носланцевой фации. Мафит-ультрамафитовый
комплекс, ассоциирующий с этими амфиболита-
ми, как было показано в (Силантьев и др., 2018),
имеет супрасубдукционное происхождение и в
рамках существующих представлений о проис-
хождении субофиолитовых метаморфических по-
дошв (например, Cowan et al., 2014; Phillips et al.,
2015) был тектонически совмещен с эксгумиро-
ванными глаукофан-содержащими амфиболита-
ми над отмершей зоной субдукции. Как уже было
отмечено выше, расположение высокобариче-
ских метаморфических пород в базальной части
офиолитового разреза может объясняется сдви-
говым перемещением пластины, сложенной
этими породами, вдоль поверхности субдуциру-
емого слэба по механизму, предложенному в
(Gerya et al., 2002).

Метаморфические породы, близкие по составу
протолита и P-T условиям образования к изучен-
ным в настоящей работе породам, участвуют в
строении многих разновозрастных офиолитовых
комплексов Земного шара в виде субофиолито-
вых ореолов, например: Мамония, Кипр (83–
90 млн лет); Бэр-Бассит, Сирия (85–95 млн лет);
Семаил, Оман (75–90 млн лет); Сонг Ма, Вьетнам
(230 млн лет); Эвбея, Греция (147–159 млн лет)
(Spray, Roddick., 1980; Lippard, 1983; Силантьев,
1993; Zhang et al., 2013). В строении субофиолито-

вых высокобарических метаморфических орео-
лов, связанных с перечисленными выше офиоли-
товыми комплексами, принимают участие поро-
ды, не только магматического, но и осадочного
происхождения (например, комплекс Мамония
на Кипре и комплекс Бассит в Сирии (Силантьев,
1993)). Следует заметить, что высокобарические
амфиболиты, протолит которых был представлен
осадочными породами, присутствуют также и в
северной части хр. Ширшова, в районе станции
драгирования 2583 29-го рейса НИС “Дмитрий
Менделеев” (Силантьев и др., 1985). Эти породы,
судя по приведенным выше данным, ассоцииру-
ют с изофациальными с ними амфиболовыми
сланцами, развитыми по магматическому прото-
литу, и драгированным на ст. DR-112 249-го рейса
НИС “Зонне”.

К настоящему времени имеется гораздо мень-
ше упоминаний о присутствии высокобариче-
ских метабазитов на современных конвергентных
границах плит. В ходе проведения глубоководно-
го бурения в акватории Идзу-Бонинской остров-
ной дуги, в районе Марианского пред-дугового
бассейна (195 рейс бурового судна “JOIDES Резо-
люшн”), в керне скв. 1200 были подняты фраг-
менты амфиболовых сланцев, состоящих из глау-
кофана, эпидота и пумпеллиита; амфибола, хори-
та и талька; амфибола, альбита, эпидота и сфена

Рис. 10. Сопоставление петрографических типов пород, драгированных на станциях DR-45 (хр. Стелмейт) и DR-112
(хр. Ширшова), с разрезом типичного офиолитового комплекса Семаил, Оман (строение офиолитового разреза при-
ведено по Pallister, Hopson, 1981).
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(Pabst et al., 2012). Обломки этих метабазитов бы-
ли включены в матрицу, сложенную серпентинито-
выми илами. Минеральный парагенезис глауко-
фан-содержащих амфиболовых сланцев, обнару-
женных в этом районе Тихого океана, соответствует
условиям голубосланцевой фации метаморфизма.
Авторы цитируемой работы полагают, что изучен-
ные ими породы были образованы в зоне субдук-
ции на границе мантийного клина и поверхности
субдуцируемого слэба на глубине порядка 27 км
(9 кбар).

Геодинамическая интерпретация происхожде-
ния амфиболитов северо-западного окончания
хр. Стелмейт не так очевидна, как в случае глау-
кофан-содержащих амфиболитов хр. Ширшова.
В пользу субдукционного происхождения этих
пород свидетельствует, главным образом, их ас-
социация с мафит-ультрамафитовых комплексом
офиолитового типа (рис. 10). Однако, даже в пре-
делах ложа современных океанических бассейнов
могут быть реализованы тектонические события,
приводящие к образованию амфиболовых слан-
цев, близких в петрографическом отношении к
амфиболовым сланцам, представленным образ-
цом DR45-30. В (Силантьев и др., 1987) были
представлены данные о микроплойчатых амфи-
болитах, драгированных в южном борту разлома
Хейзен, относящегося к гигантской разломной
зоне Элтанин, расположенной в юго-восточном
секторе Тихого океана. В цитируемой работе был
сделан вывод, что амфиболиты разлома Хейзен
были образованы в результате косого сдвига вдоль
разломной зоны, который привел к надвиганию
друг на друга двух блоков океанической литосфе-
ры. Эти породы сложены актинолитом перемен-
ной глиноземистости, плагиоклазом (альбит –
олигоклаз), эпидотом и хлоритом и были образо-
ваны при температуре 450–550°С при давлении
порядка 2 кбар (Силантьев и др., 1987). Однако,
надвиговому сценарию противоречит очевидное
отличие амфиболитов хр. Стелмейт от “внутри-
океанических” амфиболитов разлома Хейзен по
барическому режиму (6.5 и 2 кбар, соответственно)
и происхождение ассоциирующих с ними пород,
которые относятся к продуктам супрасубдукцон-
ного магматизма. Если принимать субдукцион-
ное происхождение амфиболитов хр. Стелмейт,
следует предполагать, что их метаморфизм проте-
кал в условиях более “горячего” геотермического
градиента, чем в случае амфиболитов хр. Ширшова.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Опираясь на приведенные выше сведения о

роли высокобарических амфиболовых сланцев в
процессах петрогенезиса на конвергентных грани-
цах плит, можно попытаться реконструировать
геодинамическую позицию комплексов пород,
включающих амфиболиты хребтов Ширшова и
Сталемейт, в терминах “офиолитовой тектоники”.

Хребет Ширшова, по существующим пред-
ставлениям является одним из геоструктурных
элементов вулканической дуги мелового возрас-
та, которая соседствовала с литосферой, подсти-
лающей Алеутский бассейн (Scholl, 2007). Мор-
фологические и географические особенности
хр. Ширшова позволяют рассматривать его как
один из фрагментов Олюторской дуги, суще-
ствовавшей здесь в позднем мелу – палеоцене
(Vaes et al., 2019). Протолит амфиболовых слан-
цев хр. Ширшова, как было показано выше, был
представлен продуктами супрасубдукционного
магматизма. Можно предполагать, что возраст
протолита этих пород соответствовал возрасту за-
дугового бассейна, связанного с Олюторской ост-
ровной дугой, который, согласно (Vaes et al.,
2019), составлял 85–60 млн лет. Метаморфиче-
ская трансформация протолита изученных амфи-
болитов, судя по Р-Т параметрам метаморфизма,
протекала в зоне субдукции, которая, если при-
нимать модель (Vaes et al., 2019), была связана с
Олюторской дугой. Оценка возраста циркона,
выделенного из амфиболитов хр. Ширшова, при-
веденная в работе (Сухов и др., 2011), составляет
73 ± 1.4 млн лет или 88 ± 3.4 и 126.5 ± 4.5 в отдель-
ных редких зернах. Так как эти породы рассмат-
риваются в настоящей работе как типичные пред-
ставители метаморфического субофиолитового
ореола, можно предполагать, что формирование
мафит-ультрамафитового комплекса хр. Ширшо-
ва происходило не позднее 73 ± 1.4 млн лет тому
назад. Исходя их тех же соображений, следует по-
лагать, что эксгумация роговообманковых слан-
цев хр. Ширшова произошла позже указанного
возраста. В работе (Vaes et al., 2019) указывается
на то, что современное расстояние между обдуци-
рованной на Камчатку Олюторской дугой и со-
временным расположением хр. .Ширшова состав-
ляет более 500 км (рис. 11). Те же авторы интер-
претируют это обстоятельство и геофизические
данные, полученные в Командорском бассейне,
как свидетельство расщепления (splitting) Олю-
торской дуги на западный сегмент (обдуцирован-
ный на Камчатку) и восточный, представленный
реликтом Олюторской дуги – хребтом Ширшова.
Возраст этого события, связанного с началом за-
дугового спрединга в Командорском бассейне, по
(Vaes et al., 2019) составляет около 50 млн лет.
Этому времени, в рамках той же модели, отвеча-
ет коллизия Олюторской дуги с Камчаткой и пе-
рескок зоны субдукции на юг, в Алеутский глу-
боководный желоб. Возможно, этому времени
(55–50 млн лет, по Shapiro et al., 2008 и Vaes et al.,
2019) соответствует также эксгумация амфибо-
литов хр. Ширшова.

Интерпретация геодинамической обстанов-
ки, сопутствующей образованию амфиболитов
хр. Стелмейт, сталкивается с большими трудно-
стями, так как обнаруженная на ст. DR-45 мафит-
ультрамафитовая ассоциация пород, характерная
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для офиолитовых комплексов палеоколлизион-
ных зон, распложена в пределах северо-западного
окончания хр. Стелмейт, который, по существу-
ющим представлениям, был образован при текто-
ническом взбросе блока океанической литосфе-
ры мелового возраста вдоль трансформного раз-
лома (Lonsdale, 1988). В работе (Силантьев и др.,
2019) было показано, что офиолитовая ассоциа-
ция высокомагнезиальных магматических пород,
обнаруженная на ст. DR-45, в петрографическом
отношении напоминает плутонические породы,
выносимые в виде ксенолитов к поверхности
продуктами вулканизма Алеутской островной ду-
ги. Это сходство позволило авторам цитируемой
работы предполагать участие в строении океани-
ческого склона Алеутского глубоководного жело-
ба фрагментов островодужного плутонического
фундамента. Опираясь на существующие данные,
следует допускать возможность образования ма-
фит-ультрамафитовой ассоциации пород ст. DR-45
в результате супрасубдукционного магматизма.
Протолит обнаруженных здесь амфиболитов, су-
дя по его предполагаемому составу, мог в равной

степени относится к продуктам супрасубдукци-
онного магматизма или к представителям семей-
ства N-MORB, слагающим тихоокеанскую лито-
сферу. Из палеореконструкции процессов субдук-
ции и задугового спрединга в Северо-Западной
Пацифике, представленной в (Vaes et al., 2019), сле-
дует, что перескок активной зоны субдукции к Але-
утскому глубоководному желобу произошел не поз-
же 50 млн лет тому назад и привел к субдукции оке-
анической литосферы возрастом 85–60 млн лет. В
настоящее время литосфера этого возраста, соглас-
но (Vaes et al., 2019), слагает фундамент Алеутско-
го бассейна. В свете вышеприведенных данных,
можно предполагать, что магматические породы
мафит-ультрамафитовой ассоциации северо-за-
падного сегмента хр. Стелмейт были образованы
не позже 50 млн лет тому назад. Если допускать
океаническое происхождение протолита амфи-
болитов, обнаруженных здесь, его возраст может
составлять 85–60 млн лет. Интерпретация возрас-
та и геодинамической природы метаморфизма
этих пород по существующим данным не может
считаться окончательной. Наиболее правдопо-

Рис. 11. Тектоническая карта-схема рассмотренного сектора северо-западной Пацифики, заимствованная из (Vaes
et al., 2019) c небольшими добавлениями. Зеленым цветом (см. электронную версию) обозначены фрагменты Олютор-
ской мел-палеогеновой дуги, обдуцированные на Камчатку и перемещенные в восточном направлении (хр. Ширшо-
ва) в результате ее расщепления в палеоцене. Сплошной красной линией с залитыми треугольниками обозначена со-
временная зона субдукции. Зоны коллизии и отмершие зоны субдукции показаны красными и черными линиями с не
залитыми треугольниками. Магнитные аномалии в Командорском и Алеутcком бассейнах показаны тонкими черны-
ми линиями. Светло-бирюзовым цветом обозначен Срединный массив Камчатки. Черной пунктирной линией пока-
зано возможное положение 50–55 млн лет тому назад предполагаемой зоны субдукции, предшествующей современ-
ной субдукции в Алеутском глубоководном желобе. В кружках показаны районы опробования морского дна, в кото-
рых были получены амфиболиты: 1 – на хр. Ширшова, 2 – на хр. Стелмейт.
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добным представляется происхождение этих ам-
фиболитов в зоне субдукции, образованной око-
ло 55–50 млн лет тому назад и предшествующей
современной Алеутской дуге. Это предположение
подтверждается единственной оценкой возраста
магматических пород, слагающих кристалличе-
ский фундамент хр. Стелмейт, которая приведена
в (Краснова, 2014). В этой работе представлены
результаты Rb–Sr датирования диорита, драгиро-
ванного к юго-востоку от ст. DR-45 в восточной
части осевой зоны хребта. Rb–Sr возраст этих
диоритов составляет 62.5 ± 1.4 млн лет. Отмира-
ние этой зоны субдукции, должно было сопро-
вождаться перемещением на север Алеутской
островной дуги, древнейшие оценки возраста ко-
торой составляют 46.2 ± 1.5 млн лет (Jisha et al.,
2006). Согласно этому геодинамическому сцена-
рию на месте старой зоны субдукции был обра-
зован офиолитовоый разрез, состоящий из по-
род мафит-ультрамафитовой ассоциации и ам-
фиболитов (рис. 11). Однако, из-за отсутствия
данных о возрасте амфиболитов хребта Стелмейт и
ассоциирующих с ними пород мафит-ультрамафи-
товой ассоциации предлагаемый геодинамический
сценарий бесспорно может служить предметом
дискуссии.
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сотрудничество в ходе проведения 249-го рейса
НИС “Зонне”. Авторы также признательны ре-
цензенту за ряд очень полезных замечаний, позво-
ливших существенно улучшить содержание ста-
тьи и усовершенствовать содержащиеся в ней вы-
воды. Рейс SO249 проводился в рамках проекта
БЕРИНГ (2016 г.) при финансовой поддержке Ми-
нистерства образования и науки ФРГ.

Настоящее исследование осуществлялось при
поддержке гранта РФФИ № 18-05-00001а и
средств, выделяемых из бюджета на исследования,
ведущиеся по теме 0137-2019-0012 “Петрология,
геохимия и геодинамика процессов образования и
эволюции литосферы океанов и континентов”.

СПИСОК ЛИТЕРАТУРЫ
Костицын Ю.А. (2004) Sm–Nd и Lu–Hf изотопные си-
стемы Земли: отвечают ли они хондритам? Петроло-
гия. 12(5), 451-466.
Краснова Е.А. (2014) Магматическая и метаморфиче-
ская эволюция мантийного субстрата литосферы севе-
ро-западной части Тихого океана /Автореферат дис-
сертации на соискание ученой степени кандидата геоло-
го-минералогических наук. Москва – ГЕОХИ РАН. 26с.
Плюснина Л.П. Экспериментальное исследование ме-
таморфизма базитов. М: “Наука”.1983, 157с.
Силантьев С.А., Костицын Ю.А., Шабыкова В.В.,
Краснова Е.А., Ермаков Я.Ю., Догадкин Д.Н., Жилки-
на А.В. (2019) Геодинамическая природа источников
магматизма северо-западной акватории Тихого океа-
на: интерпретация данных об изотопном составе Sr и
Nd в породах северного сегмента хребта Стелмейт,

котловины Ингенстрем и хребта Ширшова Петроло-
гия. 27(6), 715-736.
Силантьев C.А., Кубракова И.В., Портнягин М.В.,
Тютюнник О.А., Жилкина А.В., Грязнова А.С., Херн-
ле К., Вернер Р. (2018) Ультрамафит-мафитовая ассо-
циация плутонических пород и роговообманковые
сланцы хребтов Ширшова (Берингово море) и Стел-
мейт (северо-западная акватория Тихого океана): гео-
динамическая интерпретация геохимических данных
Петрология. 26(5), 511-534.
Силантьев С.А., Карпенко С.Ф., Ляликов А.В., Коле-
сов Г.М. (1987) Геохимия и возможный генезис мета-
базитов разлома Хейзен и Марианского глубоководно-
го желоба (Тихий океан) ДАН. 293(3), 697-700.
Силантьев С.А. Метаморфизм океанической коры
1994. Москва – ГИН РАН. 49 с.
Силантьев С.А. (1993) Метаморфические комплексы
восточного Средиземноморья: условия метаморфиз-
ма, типы протолита и геодинамическая обстановка
формирования. Петрология. 3(1), 24-36.
Силантьев С.А., Закариадзе Г.С., Кононкова Н.Н.
(1986) Метаморфические породы в офиолитах Севано-
Акеринской зоне, Малый Кавказ. Петрология. 4(2),
171-182.
Силантьев С.А., Баранов Б.В., Колесов Г.М. (1985)
Геохимия и петрология амфиболитов хребта Ширшо-
ва, Берингово море. Геохимия. (12), 1694-1705.
Сухов А.Н., Чехович В.Д., Ландер А.В., Пресняков С.Л.,
Лепехина Е.Н. (2011) Возраст фундамента хребта Шир-
шова (Берингово море): результаты датирования U-Pb
методом циркона на микроанализаторе SHRIMP. ДАН.
439(2), 233-239.
Bartley J. (1986) Evaluation of REE mobility in low-grade
metabasalts using mass-balance calculations. Norsk Geolo-
gisk Tidsskrift, Oslo. 66, 145-152.
Cowan R.J., Searl M.P., Waters D.J. (2014) Structure of the
metamorphic sole to the Oman Ophiolite, Sumeini Win-
dow and Wadi Tayyin: implications for ophiolite obduction
processes In: Rollinson H.R., Searle M.P., Abbasi I.A., Al-
Lazki A. & Al Kindi M.H. (eds). Tectonic Evolution of the
Oman Mountains. Geological Society. London. Special Publi-
cations. 392, 155-175.
Dewey J.F., Casey J.F. (2013) The sole of an ophiolite: the
Ordovician Bay of Islands Complex, Newfoundland.
J. Geol. Soc. London. 170, 715-722.
Halama R., John T., Petra Herms., Folkmar Hauff F.,
Schenk V. (2011) A stable (Li, O) and radiogenic (Sr, Nd)
isotope perspective on metasomatic processes in a subduct-
ing slab. Chem. Geol. 281, 151-166.
Hammarstrom J.M., Zen E. (1986) Aluminum in horn-
blende: An empirical igneous geobarometer. Am. Mineral.
7l, 1297-1313.
Holland T., Blundy J. (1994) Non-ideal interactions in cal-
cic amphiboles and their bearing on amphibole-plagioclase
thermometry. Contrib. Mineral. Petrol. 116, 433-447.
Gerya T., Stockhert B., Perchuk A. (2002) Exhumation of
high-pressure metamorphic rocks in a subduction channel:
A numerical simulation. Tectonics. 21(6), 1-19.
Ghatak A., Basu A.R., Wakabayashi J. (2012) Element mo-
bility in subduction metamorphism: Insight from metamor-
phic rocks of the Franciscan complex and Feather River ul-
tramafic belt, California. Int. Geology Review. 54, 654-685. 
https://doi.org/10.1080/00206814.2011.567087
Guillot S., Hattori K., Agard P., Schwartz S., Vidal O.
(2009) Exhumation Processes in Oceanic and Continental



ГЕОХИМИЯ  том 66  № 3  2021

АМФИБОЛИТЫ ХРЕБТОВ СТЕЛМЕЙТ И ШИРШОВА 215

Subduction Contexts: A Review In: S. Lallemand F. Funici-
ello (eds.), Subduction Zone Geodynamics. Springer-Verlag
Berlin Heidelberg. 175-205.
Jicha B.R., Scholl D.W., Singer B.S., Yogodzinski G.M.,
Kay S.M. (2006) Revised age of Aleutian Island Arc forma-
tion implies high rate of magma production. Geology. 34(8),
661.
Leake B.E., Woolley A.R., Arps C.E.S., et al. (1997). No-
menclature of amphiboles. Report of the Subcommittee on
Amphiboles of the International Mineralogical Association
Commission on New Minerals and Mineral Names. Eur. J.
Mineral. 9, 623-651.
Lippard S.J. (1983) Cretaceous high pressure metamor-
phism in NE Oman and its relationship to subduction and
ophiolte nappe emplacement. J. Geol. Society London.
140(1), 17-104.
LiouJ.G., Ho C.O., Yen T.P. (1975). Petrology of some
Glaucophane Schists and Related Rocks from Taiwan.
J. Petrology. 16(1), 80-109.
Lonsdale P. (1988). Paleogene history of the Kula plate:
Offshore evidence and onshore implications. Geol. Soc. Am.
Bull. 100, 733-754.
Morgan B. (1970). Petrology and mineralogy of eclogite
and garnet amphibolite from Puerto Cabello, Venezuela.
J. Petrology. 11, 101-145.
Myhill R. (2011). Constraints on the evolution of the Meso-
hellenic Ophiolite from subophiolitic metamorphic rocks
In: Wakahnyashi J., Dyleck Y. eds. Melanges: Processes of for-
mation and societal significance: Geological Soc. America.
Special Paper 480, 75-94.
Pabst S., Zack T., Savov I.P.,Ludwig T., Rost D., Tonarini S.,
Vicenzi E.P. (2012). The fate of subducted oceanic slabs in
the shallow mantle: Insights from boron isotopes and light
element composition of metasomatized blueschists from
the Mariana forearc. Lithos. 132-133, 162-179.
Pallister J.S., Hopson C.A. (1981). Samail Ophiolite Plu-
tonic Suite: Field Relations, Phase Variation, Cryptic Vari-
ation and Layering, and a Model of a Spreading Ridge
Magma Chamber. J. Geophys. Res. 86 (B4), 2593-2644.
Pearce J.A. (2008). Geochemical fingerprinting of oceanic
basalts with applications to ophiolite classification and the
search for Archean oceanic crust. Lithos 100, 14-48.
Penniston-Dorland S. (2017). What we know about sub-
duction zones from the metamorphic rock records. sar-
ah_pennistondorland-cider_2017/seismo.berkeley.edu
Phillips G., Offler R, Rubatto D., Phillips D. (2015). High-
pressure metamorphism in the southern New England Oro-
gen: Implications for long-lived accretionary orogenesis in
eastern Australia AGU Publications. Tectonics. 34, 1-32.
Plank P., Langmuir C.H. (1998). The chemical composi-
tion of subducting sediment and its consequences for the
crust and mantle. Chem. Geol. 145, 325-394.
RIDGE Petrological Data Base. LGEO, 1999.
Scholl D. W. (2007). Viewing the tectonic evolution of The
Kamchatka-Aleutian (KAT) connection with an Alaska
crustal extrusion perspective In: Volcanism and Subduction:
The Kamchatka Region, 3-35.
Schmidt M.W. (1991). Experimental calibration of the Al-
in-hornblende geobarometer at 650°C, 3.5–13.0 kbar. Terra
abstracts. 3(1), 30.

Schmidt M.W., Jagoutz O. (2017). The global systematics of
primitive arc melts. Geochem. Geophys. Geosyst. 18, 2817-
2854.
Shapiro M.N., Solov’ev A.V., Hourigan J.K. (2008). Later-
al structural variability in zone of eocene island-arc-conti-
nent collision, Kamchatka. Geotectonics. 42, 469-487.
Shervais J.W., Reagan M., Haugen E. et al. (2019). Mag-
matic Response to Subduction Initiation: Part 1.Fore-arc
Basalts of the Izu-Bonin Arc From IODP Expedition 352.
Geochemistry, Geophysics, Geosystems. 20, 314-338
Silantyev S.A. (2005). Amphibolites and Metasediments
from Tectionic Blocks within th Serpentinite Melange In:
Geological Framework of the Levant. Eds V.A. Krashenin-
nikov, J.K. Hall, F. Hirsch, C. Benjamini, A. Flexer. 1. Cyprus
and Syria. 86-98.
Singer B.S., Jicha B.R., Leeman W/P., Rogers N.W., Thirl-
wall M.F., Ryan J.G., Nicolaysen K.E. (2007). Along-
Strike Trace Element and Isotopic Variation in Aleutian Is-
land Arc Basalt: Subduction Melts Sediments and Dehy-
drates Serpentine. J. Geophys. Res. 112, 1-26.
Spear F.S. (1981). Amibole-plagioclase equilibria: a empir-
ical model for the relation albite + tremolite = edenite +
+ quartz. Contrib. Mineral. Petrol. 77(4), 355-364.
Spray J.G., Roddick J.C. (1980). Petrology and 40Ar/39Ar
Geochronology of some Helenic sub-ophiolite metamor-
phic Rocks. Contrib. Mineral. Petrol. 72(1), 43-55.
Stern R.J. (2002). Subduction Zone. Reviews Geophysics.
40(4), 1-13.
Sun S.-S., McDonough W.F. (1989). Chemical and isoto-
pic systematics of oceanic basalts: implications for mantle
composition and processes. Magmatism in Ocean Basins.
Eds. Saunders A.D., Norry M.J. Geol. Soc. Spec. Publ. Lon-
don. 42, 313-345.
Tsai C.-H., Y. Iizuka, W.G. Ernst. (2013). Diverse mineral
compositions, textures, and metamorphic P–T conditions
of the glaucophane-bearing rocks in the Tamayen melange,
Yuli belt, eastern Taiwan. J. Asian. Earth Sci. 63, 218-233.
Tsujimori T. (20020. Prograde and Retrograde P-T Paths of
the Late Paleozoic Glaucophane Eclogite from the Renge
Metamorphic Belt, Hida Mountains, Southwestern Japan.
Int. Geology Review. 44, 797-818.
Vaes B., van Hinsbergen D.J.J., Boschman L.M. (2019).
Reconstruction of subduction and back-arc spreading in
the NW Pacific and Aleutian Basin: clues to causes of Cre-
taceous and Eocene plate reorganizations. Tectonics. 
https://doi.org/10.1029/2018TC005164
Workman R.K., Hart S.R. (2005). Major and trace element
composition of the depleted MORB mantle (DMM). Earth
Planet. Sci. Lett. 231(1–2), 53-72.
Xiao Y., Niu Y., Song S., Davidson J., Liu X. (2013). Ele-
mental responses to subduction-zone metamorphism:
Constraints from the North Qilian Mountain, NW China.
Lithos. 160–161, 55-67.
Zhang R.Y., Lo C.-H., Chung S.-L., Grove M., Omori S.,
Iizuka Y., Liou J.G., Tri T.V. (2013). Origin and Tectonic
Implication of Ophiolite and Eclogite in the Song Ma Su-
ture Zone between the South China and Indochina Blocks.
J. Metamorphic Geol. 31, 49-62.
Zheng Y.-F., Chen R.-X., Zhao Z.-F. (2009). Chemical
geodynamics of continental subduction-zone metamor-
phism: Insights from studies of the Chinese Continental
Scientific Drilling (CCSD) core samples. Tectonophysics.
475, 327-358.



ГЕОХИМИЯ, 2021, том 66, № 3, с. 216–230

216

ГЕНЕТИЧЕСКИЙ ТИП И ВОЗРАСТ ЖЕЛЕЗО-МАРГАНЦЕВЫХ 
ОТЛОЖЕНИЙ ТАЛОЙСКОГО МЕСТОРОЖДЕНИЯ, ЗАБАЙКАЛЬЕ1

© 2021 г.   С. И. Школьникa, b, *, Л. З. Резницкийa, *, Е. Ф. Летниковаb, **, В. Б. Хубановc, ***
aИнститут земной коры СО РАН, Лермонтова, 128, Иркутск, 664033 Россия

bИнститут геологии и минералогии СО РАН, пр. Ак. Коптюга, 3, Новосибирск, 630090 Россия
cГеологический институт СО РАН, Сахьяновой, 6а, Улан-Удэ, 670047 Россия

*e-mail: sink@crust.irk.ru
**e-mail: efletnik@igm.nsc.ru
***e-mail: khubanov@mail.ru

Поступила в редакцию 02.03.2020 г.
После доработки 03.04.2020 г.

Принята к публикации 08.07.2020 г.

Приведены результаты петрохимических и изотопных исследований железо-марганцевых руд и
вмещающих их вулканогенно-осадочных образований Талой-Усойского междуречья Икатского
террейна Центрально-Азиатского складчатого пояса. Полученные данные указывают на то, что
формирование Талойского железо-марганцевого оруденения связано с эксплозивной и эффузив-
ной активностью синхронного с осадконакоплением надсубдукционного вулканизма. Возраст вул-
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ВВЕДЕНИЕ

Установление возраста и палеогеодинамиче-
ских особенностей формирования осадочных и
осадочно-вулканогенных толщ, с которыми свя-
заны месторождения полезных ископаемых –
важное условие обоснования прогнозных оценок
регионов. В южном складчатом обрамлении Си-
бирской платформы одна из основных эпох оса-
дочного рудогенеза – позднепротерозойская-
раннемезозойская. К венд-кембрийскому воз-
растному периоду относятся, в частности, место-
рождения фосфора (Хубсугульское, Буренхан-
ское, Харанурское, Ухогольское, Слюдянское),
марганца (Усиновское, Цаганзабинское), бокси-
тов (Боксонское) (Летникова и др., 2011, 2016).
С этой же эпохой предположительно могут быть
связаны марганцевые и железо-марганцевые ме-
сторождения и проявления в Восточном Забайка-
лье – Алмарнатольское, Подикатское, Усутай-
ское и Талойское. Из них изотопно-геохроноло-

гическими методами подтвержден вендский
возраст толщ, вмещающих Алмарнатольское про-
явление и Усутайское месторождение марганца
(Школьник и др., 2017, 2019); время образования
двух других остается проблематичным. Из них
особое внимание привлекает Талойское место-
рождение, поскольку фациально оно отличается
от других ассоциацией марганцевых и железных
руд с преобладанием последних и переходами
между ними. Оценки возраста месторождения, по
палеонтологическим данным, варьируют в широ-
ких пределах – от рифея до девона, то есть доста-
точно контрастны. Ни одну из оценок нельзя
признать вполне достоверной, т.к. органические
остатки во вмещающей толще характеризуются
плохой сохранностью и отсутствием руководя-
щих форм, и непосредственно в рудоносной зоне
вообще не обнаруживались (Беличенко, 1960,
1969). В то же время вероятен любой возраст в
пределах указанного диапазона, в том числе и де-
вонский, т.к наряду с венд-кембрийскими в оса-
дочных бассейнах ЦАСП известны и девонские
месторождения. Очевидна, таким образом, важ-
ность решения вопроса о возрасте Талойского

1 Дополнительная информация для этой статьи доступна по
doi 10.31857/S0016752521030080 для авторизованных поль-
зователей.
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месторождения. Еще одна его особенность –
присутствие в толще тесно ассоциирующих с
Fe–Mn рудами конседиментационных кислых
вулканитов – позволяет произвести оценку па-
леогеодинамической обстановки формирова-
ния, опираясь, прежде всего, на геохимические
черты вулканитов, и возраста – U–Pb методом по
магматическим цирконам из тех же вулканитов.
Полученные результаты приводятся в настоящей
статье.

ТЕКТОНИЧЕСКАЯ ПОЗИЦИЯ РАЙОНА 
ТАЛОЙСКОГО МЕСТОРОЖДЕНИЯ

Географически Талойское месторождение,
как и несколько других месторождений и прояв-
лений марганца, расположено в Баргузино-Ви-
тимском междуречье, а в более локальных грани-
цах – в пределах Талой-Усойского водораздела,
относимых иногда к Восточному, иногда к Запад-
ному Забайкалью. Конкретное определение тек-
тонической позиции зависит от предлагаемых
разными исследователями схем тектонического
районирования, менявшихся со временем. В на-
стоящее время отдельные тектонические подраз-
деления рассматриваются как части Центрально-
Азиатского складчатого пояса – палеоокеана и вы-
деляются в ранге террейнов, зон, складчатых систем
и т.п., нередко в разных сочетаниях. В частности,
согласно схеме террейнового деления, предложен-
ного В.Г. Беличенко с соавторами (1994, 2006) рай-
он Талойского месторождения входит в состав

Икатского террейна, граничащего с Баргузин-
ским, Ольхонским, Хамардабанским и Еравнин-
ским террейнами (рис. 1). По геодинамической
обстановке накопления протолитов террейн в це-
лом трактуется как задуговый палеобассейн.
Строение слоистых терригенно-вулканогенно-
карбонатных толщ террейна и его границы ре-
конструированы по разобщенным фрагментам –
крупным блокам, ксенолитам и провесам кровли
в Ангаро-Витимском гранитоидном батолите и
поэтому местами довольно условные или при-
ближенные. Уровень метаморфизма осадочно-
вулканогенных толщ, в среднем, невысокий и ва-
рьирует от практически неметаморфизованных
пород до начальных-средних ступеней фации зе-
леных сланцев. На общем фоне обособлены
участки с более высокой, до среднетемператур-
ных субфаций амфиболитовой фации степенью
метаморфизма (Беличенко, 1969, 1977; Беличен-
ко и др., 2006), выделявшиеся как “массивы”,
“глыбы”, выступы фундамента, гранито-гнейсо-
вые купола, иногда как метаморфические субтер-
рейны – Гаргинская, Амалатская и Ципиканская
“глыбы”.

В отличие, от значительно не совпадающих
принципов и, соответственно, схем тектониче-
ского районирования структурная позиция слои-
стой толщи, включающей Талойское месторож-
дение, почти всеми исследователями оценивалась
однотипно: Багдаринский прогиб, синклинорий,
синформа, грабенсинклиналь и т.п. В зависимости
от принятого тектонического районирования,

Рис. 1. Схема террейнов Байкал-Хубсугульского региона. Аббревиатуры в кружках – террейны: Хд – Хамардабанский,
Тн – Тункинский, Дж – Джидинский, Ол – Ольхонский, Ик – Икатский, Ер – Еравнинский; ТМ – Тувино-Монголь-
ский массив, СК – Сибирская платформа. Прямоугольник на схеме – контуры геол. карты (рис. 2).
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прогиб считается наложенным на байкальский
фундамент (Беличенко, 1960, 1969), или на грани-
цу Верхневитимского турбидитового террейна и
Удино-Витимской островодужной системы (Гор-
диенко и др., 2010), либо Витимкан-Ципинского
турбидитового и Амалатского метаморфического
террейна (Рыцк и др., 2011), или расположен в
Икат-Багдаринской зоне Байкало-Витимской
складчатой системы и ограничен Амалатским и
Ципинским “массивами” (Руженцев и др., 2012).
Но представления о внутреннем строении проги-
ба принципиально изменились со временем. В
50–70 гг. прошлого века составляющие слоистой
толщи считались стратиграфическими последо-
вательностями, в которых положение в разрезе
(выше-ниже) отвечает относительному возрасту
(моложе-древнее). В последние десятилетия Баг-
даринский прогиб-синформа рассматривается
как сложно построенная покровно-складчатая
структура, где совмещены тектонические пласти-
ны, сложенные различными вещественными и
формационными наборами пород и, не исключе-
но, разными и по возрасту. Собственно, с пози-
ций покровно-складчатых моделей сейчас анали-

зируется и строение региона в целом: тектониче-
ски совмещенные разные по геодинамической
природе и возрасту комплексы. Современные
представления не нашли вполне адекватного от-
ражения на последней Государственной геологи-
ческой карте м-ба 1 : 200000 (2011), но, тем не ме-
нее, многие границы между свитами на ней пока-
заны тектоническими (рис. 2).

СОСТАВ РУДОВМЕЩАЮЩЕЙ ТОЛЩИ. 
ТИПЫ РУД

Вмещающая рудные тела Талойского место-
рождения сланцево-карбонатная толща первона-
чально выделялась в самостоятельную тилимскую
свиту, которая перекрывается более силикатной як-
шинской свитой. В последующем продуктивная
толща была включена в состав якшинской свиты
(Гос. геол. карта, 2011). Свита сложена переслаи-
вающимися мраморизованными доломитистыми
и кремнистыми известняками, углисто-карбо-
натными и кремнисто-серицитовыми сланцами.
Среди сланцев встречаются разновидности с по-
вышенным содержанием оксидов железа (до 10–

Рис. 2. Схематическая геологическая карта на основе геол. карты масштаба 1 : 200000 (Гос. Геол. Карта, 2011). 1 – чет-
вертичные отложения; 2 – имская свита (K1im); 3 – цаган-хунтейская свита (T1ch); 4 – багдаринская свита (D3–C2bg);
5 – точерская свита (D3–C1tc); 6 – якшинская свита (D3jk); 7 – ороченская свита (D1-2or); 8 – сивоконская свита (RF3sk);
9 – позднепалеозойские гранитоиды (витимканский комплекс); 10 – габбро-диориты шаманского комплекса (RF3);
11 – разломы (а – главные, б – второстепенные); 12 – Талойское месторождение марганца (показаны участки: 1 – Ва-
сильевский, 2 – Койдакон, 3 – Бугарикта).
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15 мас. %) и марганца (до 3–5 мас. %). Наряду с
гематитом и магнетитом носителями железа и
марганца в таких породах являются карбонатные
минералы – сидерит и марганецсодержащий до-
ломит.

В осадочной толще рудоносной свиты посто-
янно присутствуют вулканогенные породы. Ис-
следованные вулканогенные образования свиты
образуют маломощные тела и линзы в составе
продуктивной пачки месторождения. Представ-
лены они в разной степени катаклазированными
метариолитами, туфами кислого состава и туфо-
генными гравипесчаниками и брекчиями. Для
метариолитов характерна реликтовая порфиро-
вая и сферолитовая структуры. Основная масса
представлена изометричными или неправильными
интенсивно серизитизированными полевыми шпа-
тами и кварцем. В туфах и туффитах обломки пород
представлены девитрифицированным стеклом кис-
лого состава, реже риолит-порфиром и риодаци-
том. Конседиментационный характер вулканизма
подчеркивается тем обстоятельством, что помимо
ассоциации вулканитов с рудными телами в це-
менте туфобрекчий иногда значительную роль
играют железо-марганцевые соединения (Бели-
ченко, 1960).

Признаки железомарганценосности характер-
ны для свиты в целом, но основное оруденение –
собственно Талойское месторождение – локали-
зовано в верхней, более карбонатной, ее части. Ме-
сторождение включает три участка, расположенных
и названных по левым притокам р. Талой – Васи-
льевское, Койдакон и Бугарикта, в общей сложно-
сти занимающие зону протяженностью до 10 км.
При разведке выделялось несколько типов руд,
различающихся по соотношению железа и мар-
ганца: от марганцевых браунит-гаусманитовых
руд с соотношением Mn : Fe – 10 и более и содер-
жанием Mn более 20 мас. % до собственно желез-
ных руд (Mn : Fe меньше единицы). Среди желез-
ных руд различаются магнетитовые, гематитовые
и смешанные, в которых оксиды железа иногда
составляют до 90% объема. Выделяются, кроме
того, кремнистые и карбонатные типы руд и свое-
образные кремнисто-карбонатные яшмовидные
породы и руды с резко непостоянными содержани-
ями железа и марганца. Между Fe- и Mn-рудами
обычно постепенные переходы по падению и про-
стиранию рудных тел. Сами рудные тела представ-
лены согласно залегающими линзами. Суще-
ственно железорудные тела отличаются большей
выдержанностью по простиранию (до 500 м.) и
мощностью (до 15 м.) по сравнению с маргнце-
носными (до 100 м., редко 150 м. протяженно-
стью и до 5–7 м. мощностью). Железные руды
большей частью приурочены к кремнистым уров-
ням седиментогенеза, а марганценосные отложе-
ния тяготеют к кремнисто-карбонатным породам.

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЙ

Содержания петрогенных компонентов опре-
делялись методом классической “мокрой хи-
мии”, а концентрации редких элементов – рент-
генофлуоресцентным методом на волнодиспер-
сионном спектрометре S8 TIGER (Bruker AXS,
Германия). Концентрации РЗЭ, U, Th, Cs уста-
новлены методом ICP-MS, детали методики опи-
саны в (Panteeva et al., 2003). Измерения проведе-
ны на квадрупольном масс-спектрометре Agilent
7500ce c использованием международных и рос-
сийских стандартов (BHVO-2, RCM-1, JG-2 и
другие). Ошибка определения содержаний не
превышает 10%. Все анализы получены с исполь-
зованием материально-технической базы центра
коллективного пользования “Геодинамика и гео-
хронология” ИЗК СО РАН.

Предварительная пробоподготовка и выделе-
ние акцессорного циркона из проб вулканитов
проводились в ИЗК СО РАН по стандартной ме-
тодике (концентрационный столик, магнитная
сепарация, тяжелые жидкости и ручная отборка
из концентратов). Отобранные зерна цирконов
были имплантированы в эпоксидную смолу.

U–Pb геохронологическое датирование цир-
конов из исследованных образований Усой-То-
черского междуречья проведено в Геологическом
институте СО РАН (г. Улан-Удэ) методом лазер-
ной абляции с индуктивно-связанной плазмой
(LA-ICP-MS) детальное описание методики при-
ведено в (Хубанов и др., 2016). Изотопный анализ
проводился на одноколлекторном магнитно-сек-
торном ICP масс-спектрометре Element XR с си-
стемой лазерной абляции New Wave UP213. Диа-
метр лазерного луча составлял 30–40 мкм с общей
длительностью измерений 55 с. В качестве внеш-
него стандарта использовался эталонный циркон
91500 (Wiedenbeck et al., 1995), контрольного об-
разца – эталонные цирконы GJ (Jackson et al.,
2004) и Plešovice (Slama et al., 2008). Погрешность
измерения отношений в контрольных образцах
варьировала от 1.3 до 6% для отношений
207Pb/206Pb и 207Pb/235U и от 0.1 до 2.5% для 206Pb/238U.
Относительная погрешность значения средневзве-
шенного конкордатного возраста контрольных цир-
конов составляла не более 2%. U-Th-Pb изотопные
отношения были рассчитаны по программе
GLITTER (Van Achterbergh et al., 2001; Griffin et al.,
2008). Диаграммы с конкордией и конкордант-
ные возрасты были построены и рассчитаны с ис-
пользованием программы Isoplot 3 (Ludwig, 2003).
В случае построения графиков пересечения сред-
ней дискрдантной линии с конокрдией (в коор-
динатах Терра-Васербурга) использовалось зна-
чение нерадиогенного 207Pb/206Pb, рассчитанного
по модели (Stacey, Kramers, 1975). В интерпретации
обломочных цирконов учитывались только оценки
возраста, дискордантность которых не превышает
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10%. Гистограммы и кривые относительной вероят-
ности для цирконов древнее 1 млрд лет построены
по 207Pb/206Pb значениям возраста с ошибкой 1σ,
для цирконов моложе 1 млрд лет по возрасту, рас-
считанного по 206Pb/238U с ошибкой 1σ. Построе-
ние гистограмм, кривых относительной вероят-
ности и вычисление их максимумов проводилось
по программам (Gehrels, 2011).

ГЕОХИМИЧЕСКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА РУД 
И ВМЕЩАЮЩИХ ИХ ПОРОД

Со времени вскрытия рудных тел Талойского
месторождения горными выработками прошло
70 лет и отобрать пробы оксидных марганцевых
руд, не измененных гипергенными процессами,
не удалось. Опробованы железные гематит-маг-
нетитовые и гематитовые руды, силикатно-кар-
бонатные сланцы с повышенным содержанием
Fe и Mn (более 10 и более 1%, соответственно) и
разные типы вулканогенных пород (табл. 1). Как
видно из таблицы, опробованные руды принадле-
жат кремнисто-железистому типу (исключая чи-
сто гематитовую руду обр. ТЛ-53), и представлены
разновидностями от существенно гематитовых до
гематит-магнетитовых с близкими соотношениями
этих минералов или преобладанием магнетита. По-
мимо кремнезема и оксидов железа руды нередко
содержат заметные количества глинозема (до
6%), изредка MgO – до 1.7%. Характерны повы-
шенные содержания Zn (до 1200 г/т), Pb (до
1800 г/т), иногда Cu (до 350 г/т), но особенно Ba,
концентрации которого могут достигать до
10 мас. % (в рудах часто присутствует барит).

Химический состав карбонатно-силикатных
Fe–Mn содержащих пород характеризуется варьи-
рующими содержаниями SiO2 (1.8–39.5 мас. %),
низкими титана, натрия и фосфора (табл. 1).
Концентрации алюминия и калия так же невысо-
кие, но увеличиваются в силикатных разновид-
ностях пород. Типичны всегда повышенные со-
держания магния, которые большей частью свя-
зываются с карбонатной составляющей пород
(доломит, сидерит), так же как марганец и часть
железа, иногда основная. По сравнению с желе-
зистыми (гематитовыми и гематит-магнетитовы-
ми) марганецсодержащие породы характеризу-
ются более высокими содержаниями меди, цинка
и свинца (рис. 3). Такие отличия могут быть ре-
зультатом различных окислительно-восстанови-
тельных условий при осаждении этих микроэле-
ментов и дальнейшем вхождении в состав форми-
рующихся минеральных фаз.

Как уже упоминалось, что в составе рудонос-
ных отложений значительную роль играют вулка-
ногенные породы. Реконструкция палеогеодина-
мических обстановок накопления толщ и оценка
времени формирования Талойского железомар-
ганцевого оруденения проведено нами на основе
изучения геохимических характеристик руд и со-
пряженных с ними вулканогенных образований.
Использование диаграммы Zr/TiO2–Nb/Y (рис. 4)
(Winchester, Floyd, 1977), как наиболее подходя-
щей для анализа измененных пород, показало,
что вулканиты свиты соответствуют нормально-
щелочным риолитам и риодацитам. Для них ти-
пичны высокие значения FeO*/(FeO* + MgO), на
основании чего они могут быть отнесены к желе-
зистым образованиям. По содержанию щелочей

Рис. 3. Спектры распределения редких элементов, нормализованные к составу континентальной коры (Тейлор, Мак-
Леннан, 1988) для рудоносных пород якшинской (тилимской) свиты.
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кислые вулканиты соответствуют образованиям
щелочно-известковой и известково-щелочной се-
рий (Frost, 2001). Кроме того, для них характерны
низкие содержания Sr (11–33 г/т), и Nb (4–10 г/т),
повышенные для вулканитов концентрации
Y (20–44 г/т) (табл. 1) и слабофракционирован-
ные спектры распределения редкоземельных эле-
ментов (Lan/Ybn = 5–24) (рис. 5). Особенности
состава вулканитов, сочетающие резкие миниму-
мы по Sr, P, Ti, их принадлежность к железистым
образованиям и повышенные концентрации не-
которых высокозарядных элементов, сближают
эффузивы месторождения с гранитами А-типа,
формирование которых связывается с внутрип-
литными обстановками. При этом низкие кон-
центрации Nb, Zr, высокие Ba и наличие Ta–Nb
минимума более типичны для гранитоидов зоны
субдукции. Высокие Y/Nb (2.4–8.0) отношения и
положение точек составов эффузивов свиты (рис. 6)
(Eby, 1992) указывают на их формирование за счет
коровых источников в субдукционной обстанов-
ке (рис. 7). Сочетание подобных противоречивых
особенностей состава связывается с разнообрази-
ем магматических источников и их эволюцией в
ходе процесса в условиях активной континен-
тальной окраины.

РЕЗУЛЬТАТЫ ИЗОТОПНО-
ГЕОХРОНОЛОГИЧЕСКИХ ИССЛЕДОВАНИЙ

В период разведки месторождения и еще в
70–80 гг. прошлого века, а иногда и позже ввиду
отсутствия систематических изотопно-геохроно-
логических данных возраст палеонтологически
немых комплексов оценивался, главным обра-
зом, исходя из степени метаморфических преоб-
разований. Породы Гаргинской и других “глыб”,
степень метаморфизма которых достигла амфи-
болитовой фации, считались нижнепротерозой-

Рис. 4 Классификационная диаграмма Zr/TiO2–Nb/Y
(Winchester, Floud, 1977) для кислых вулканитов як-
шинской свиты.
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Таблица 1. Представительные анализы химического (масс %) и редкоэлементного (г/т) составов железо-марган-
цевых и вмещающих пород Талойского месторождения

Компонент
I II

ТЛ-53 ТЛ-6 ТЛ-49 ТЛ-66 ТЛ-68 ТЛ-67 ТЛ-63 ТЛ-22 ТЛ-26 ТЛ-28

SiO2 0.65 24.71 45.55 31.84 31.82 52.62 13.30 2.69 32.80 6.15
TiO2 НПО НПО 0.12 0.03 0.12 0.12 0.07 0.02 0.17 0.02
Al2O3 0.41 0.34 НПО 1.50 6.06 5.43 2.31 0.49 5.84 НПО
FeO 0.32 0.51 1.79 16.29 19.46 14.25 18.84 <НПО 0.94 1.10
Fe2O3 91.85 70.12 35.80 48.11 36.92 22.66 29.20 10.67 8.17 1.86
MnO 0.18 0.03 0.02 0.19 0.04 0.02 3.10 3.30 5.47 1.17
MgO 1.07 0.08 НПО 0.35 1.74 1.15 4.41 13.92 4.08 18.62
CaO 2.15 НПО 0.18 0.03 0.41 0.11 4.42 26.85 18.24 28.52
Na2O НПО 0.01 0.02 0.02 0.02 0.48 0.02 0.03 0.03 0.04
K2O 0.13 0.04 0.03 0.20 0.41 0.58 0.42 0.05 2.16 0.03
P2O5 0.04 0.03 НПО 0.03 0.05 0.05 0.10 0.04 0.14 0.10
Н2О– 0.77 0.49 1.88 0.03 <НПО <НПО 0.28 НПО 0.48 0.07
СО2 2.64 0.14 НПО 0.13 0.39 0.12 20.76 39.60 20.44 42.41
ппп 0.21 0.49 0.36 1.20 2.87 2.28 2.44 НПО 0.74 НПО
Сумма 100.42 97.00 85.74 99.95 100.31 99.87 99.67 97.66 99.70 100.09
Rb 10 14 7.7 7.4 11 15 13 3.1 51 3
Sr 6.7 440 1900 0 0 0 17 160 160 41
Ba 12 35100 89600 45 44 83 290 450 2000 870
Y 2 <2 2 4.7 39 22 23 6.7 16 <2
Zr 3.8 <3 4.3 13 84 86 27 4.8 80 <3
Nb 3.3 <3 3 0 6.6 6.1 3.3 <3 5.8 <3
Co 3 <3 3 25 5.1 4.8 <3 4.7 11 <3
Sc 4 <4 4 4 4.5 <4 4.8 8.7 13 6
Cr 5 11 64 6.6 6.3 16 10 9.6 12 9.5
V 3.4 3.4 3 11 21 24 23 14 <4 13
Ni 15 12 9.5 17 20 16 14 9.2 17 5.5
Zn 37 28 12 180 170 110 1200 570 230 360
Pb 19 16 9.7 12 5.8 4.3 11 58 320 14
Cu 5 <5 8.6 51 35 28 350 20 140 <5
Sn 3 <3 3 11 4.8 9.6 <3 <3 <3 <3
La Не опр Не опр Не опр <5 <5 <5 12 Не опр Не опр Не опр
Ce Не опр Не опр Не опр <7 8 24 21 Не опр Не опр Не опр
Pr Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр
Nd Не опр Не опр Не опр <9 12 16 24 Не опр Не опр Не опр
Sm Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр
Eu Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр
Gd Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр
Tb Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр
Dy Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр
Ho Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр
Er Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр
Tm Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр
Yb Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр
Lu Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр
Th Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр
U Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр
Cs Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр Не опр
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Примечания. I – руды гематитовые, кремнисто-гематитовые, кремнисто-магнетитовые; II – известковистые сланцы с Fe–Mn
минерализацией; III – вулканогенные породы якшинской (тилимской) свиты; IV – конгломерат и риолит точерской свиты.
НПО – концентрации элемента ниже предела обнаружения.

Компонент
II III IV

ТЛ-30 ТЛ-24 ТЛ-33 ТЛ-54 ТЛ-14 ТЛ-20 ТЛ-31 ТЛ-56 ТЛ-59 ТЛ-2 ТЛ-39

SiO2 1.78 11.43 1.41 17.57 73.06 74.27 79.53 77.07 74.81 74.22 74.82
TiO2 0.01 0.1 0.04 0.17 0.10 0.17 0.22 0.10 0.09 0.21 0.10
Al2O3 0.25 3.72 НПО 4.95 8.99 11.80 8.92 12.41 11.94 13.17 12.20
FeO 4.39 2.13 2.13 3.28 4.49 2.03 1.22 1.88 2.20 0.60 0.70
Fe2O3 3.18 0.59 7.54 1.22 4.70 1.08 1.19 0.57 0.57 1.88 1.24
MnO 3.10 1.11 1.77 1.80 0.06 0.02 0.03 0.01 0.05 0.02 0.03
MgO 15.71 15.72 16.87 12.74 0.99 1.05 0.67 0.35 0.09 0.61 0.69
CaO 28.69 25.29 28.29 21.96 0.62 1.15 0.56 0.12 0.06 0.40 0.50
Na2O 0.02 0.03 0.04 0.10 0.33 0.92 1.10 4.06 0.11 3.52 2.49
K2O 0.02 1.49 0.09 1.69 2.58 4.61 5.27 1.86 8.36 4.50 5.29
P2O5 0.05 0.07 0.14 0.12 0.04 0.03 0.04 0.13 НПО 0.07 0.02
Н2О– 0.02 0.08 0.07 НПО <НПО <НПО 0.04 0.04 0.04 НПО 0.02
СО2 42.90 37.62 41.44 32.56 0.91 0.75 0.45 0.11 0.17 0.10 0.65
ппп НПО 0.70 НПО 0.89 2.68 1.62 0.57 1.18 0.61 0.37 0.88
Сумма 99.86 100.08 99.83 99.05 99.55 99.50 99.81 99.89 99.09 99.67 99.63
Rb 3.1 35 4.9 46 81 94 94 53 93 91 87
Sr 50 87 51 100 25 35 20 33 15 97 30
Ba 160 520 270 2200 510 1800 1300 1500 4400 1400 950
Y <2 11 2 15 44 23 30 29 26 35 31
Zr <3 44 10 80 92 110 150 97 200 170 190
Nb <3 3.9 3 5.4 7.7 6 7.3 3.6 9.8 9.2 7.5
Co <4 9.9 3 13 79 3.3 8.3 <3 4,9 3 3
Sc 5.5 8.6 11 11 <4 4.7 4 4.1 <4 6.3 4
Cr 4.3 17 7.4 27 20 25 77 36 38 42 33
V 9.9 21 25 20 15 51 25 18 12 28 36
Ni 7 14 8.3 19 9,5 9.1 12 9.5 5.9 9.4 8.1
Zn 560 640 280 1300 82 58 26 23 15 46 34
Pb 18 420 18 1800 7.5 4.8 9.2 4.7 7.6 16 12
Cu <5 13 5 14 35 5.4 14 11 6.8 8.9 6.5
Sn <3 <3 3 3 4 4.1 3 <3 <3 3 3
La 1.81 14.29 Не опр Не опр 99 29 21 65 37 41 72.05
Ce 8.88 23.12 Не опр Не опр 169 54 63 111 82 66 128
Pr 0.20 2.51 Не опр Не опр 16 6 Не опр 12 9 Не опр 12
Nd 0.82 9.26 Не опр Не опр 60 20 30 41 32 30 43
Sm 0.24 1.85 Не опр Не опр 12.54 4.24 Не опр 7.3 5.7 Не опр 7.47
Eu 0.09 0.33 Не опр Не опр 2.64 0.54 Не опр 1.40 0.65 Не опр 0.98
Gd 0.31 1.87 Не опр Не опр 10.40 3.43 Не опр 5.95 4.47 Не опр 6.27
Tb 0.05 0.26 Не опр Не опр 1.43 0.56 Не опр 0.87 0.69 Не опр 0.90
Dy 0.29 1.61 Не опр Не опр 7.67 3.66 Не опр 4.98 4.37 Не опр 5.37
Ho 0.05 0.32 Не опр Не опр 1.39 0.79 Не опр 1.01 1.02 Не опр 1.12
Er 0.12 0.91 Не опр Не опр 3.37 2.31 Не опр 2.66 3.18 Не опр 3.13
Tm 0.02 0.14 Не опр Не опр 0.47 0.34 Не опр 0.40 0.53 Не опр 0.46
Yb 0.09 0.91 Не опр Не опр 2.93 2.25 Не опр 2.33 3.63 Не опр 3.01
Lu 0.01 0.15 Не опр Не опр 0.42 0.33 Не опр 0.36 0.57 Не опр 0.45
Th 0.02 2.31 Не опр Не опр 7.28 10.28 6.9 4.36 7.51 9 11.42
U 0.07 1.12 Не опр Не опр 1.45 0.75 2.6 0.60 1.30 3.2 1.24
Cs 0.15 0.62 Не опр Не опр 3.86 1.77 Не опр 1.23 0.83 Не опр 0.86

Таблица 1. Окончание
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скими (Беличенко, 1960; Салоп, 1964). Залегаю-
щие, как считалось, на неопротерозойском (бай-
кальском) фундаменте слабометаморфизованные
слоистые толщи оценивались диапазоном от
верхнего протерозоя до нижнего палеозоя (Бели-
ченко, 1960, 1969). Позже, к венду стали относить
только основание слоистой толщи (суванихинская
свита), продуктивную тилимскую свиту к нижне-
му кембрию, а перекрывающую ее якшинскую
свиту к среднему кембрию (Беличенко, 1977).

К настоящему времени значительный пакет
изотопно-геохронологических данных получен
по комплексам, как бы образующим фундамент
Багдаринского синклинория (или, по разным ис-
следователям, – нижнему структурному горизон-
ту, “условному автохтону” и т.п.). Установлено,
что возраст гнейсов Гаргинской “глыбы” (по дет-
ритовым цирконам) не древнее неопротерозой-
ского – 700–800 млн лет (Резницкий и др., 2015),
возраст синтектонических гранито-гнейсов Ама-
латского “массива” оценен в 790 ± 6 млн лет

(Рыцк и др., 2002), а детритовых цирконов из
слюдяных сланцев Ципиканского выступа нахо-
дится в пределах диапазона 847–781 млн лет (Ру-
женцев и др., 2012). Шаманский выступ, сформи-
рованный породами офиолитовой и островодуж-
ной ассоциаций, U-Pb возраст которых по
цирконам из плагиогранитных жил в амфиболи-
тах – 972 ± 14 млн лет (Некрасов и др., 2007), ку-
мулятивных габброидов офиолитовой ассоциа-
ции 939 ± 11 млн лет и метабазальтов 892 ± 16 млн
лет (Гордиенко и др., 2010). Возраст известково-
щелочных вулканитов островодужной ассоциа-
ции (усойская свита) – 837 ± 8 и 789 ± 8 млн лет
(Некрасов и др., 2006). Что касается составляю-
щих слоистой (или расслоенной, “расчешуен-
ной”) толщи Багдаринского синклинория оцен-
ки их возраста по-прежнему основаны на органи-
ческих остатках, большей частью обнаруженных за
пределами рудоносной зоны. Якшинская (плюс
бывшая тилимская) свита отнесена к девону или,
возможно, нижнему карбону (Гос. Геол. Карта,
2011; Руженцев и др., 2012).

Основываясь на конседиментационном харак-
тере вулканизма для определения возраста як-
шинской (тилимской) свиты были выделены цир-
коны из двух проб вулканитов, отобранных непо-
средственно из горных выработок в пределах
Талойского месторождения – туф риолит-дацито-
вого состава (ТЛ-31) (N 54°47′32.1″; E 113°54′05.5″) и
туффит (ТЛ-56) (N 54°46′34.5″; E 113°50′03.6″).
Цирконы из туфа ТЛ-31, судя по однотипным
морфологии и цвету, относятся к одной генера-
ции. Для них характерна осциляционная зональ-
ность, типичная для цирконов магматической ге-
нерации (рис. 8). По цирконам получено 27 зна-
чений изотопного состава, образовавших на
диаграмме конкордантный кластер с возрастом
799 ± 6 млн лет (рис. 9).

В туффите ТЛ-56 основная масса цирконов
(80%) принадлежит одной генерации, аналогичной
по облику и строению цирконам из туфа ТЛ-31
(рис. 10а, 10б). Кроме них в выборке присутство-
вали цирконы другого типа (9 зерен, 20%), скорее
всего детритовые или с реликтами детритового
циркона. Для многих таких зерен характерно
сложное строение, указывающее на гетероген-
ный генезис (рис. 8). Из туффита проанализиро-
вано 46 зерен детритовых цирконов, имеющих
конкордантные значения возраста. Возраст 37 зе-
рен цирконов основного кластера находится в
интервале 753–814 млн лет, с пиком 789 млн лет
(рис. 10а), возраст рассчитанный методом пересе-
чения дискордантной линии с конкордией состав-
ляет 790 ± 5 млн лет при СКВО = 0.85 (рис. 10б).
По цирконам второй группы получены значения
U–Pb возраста в диапазоне 2020–2892 млн лет.
Обычно такие значения получены по ядрам, об-
растающим зональным цирконом, аналогичным
зернам основной генерации.

Рис. 7. Диаграмма Nb-Y (а) и Rb-(Y + Nb) (б) (Pearce
et al., 1984; Pearce, 1996) для кислых вулканитов як-
шинской (тилимской) свиты. WPG – внутриплит-
ные граниты, ORG – граниты океанических хребтов,
VAG – граниты вулканических дуг и активных кон-
тинентальных окраин, syn-COLG – синколлизион-
ные граниты

1000

100

10

1
10 100

Y + Nb

(б)

1000

R
b

syn-COLG

WPG

ORG
VAG

1000

100

10

1
10 100

Y

(a)

1000

R
b

WPG

ORGVAG
+

syn-COLG



ГЕОХИМИЯ  том 66  № 3  2021

ГЕНЕТИЧЕСКИЙ ТИП И ВОЗРАСТ ЖЕЛЕЗО-МАРГАНЦЕВЫХ ОТЛОЖЕНИЙ 225

Кроме указанных выше, так же для целей гео-
хронологии, исследован вулканизм точерской
свиты Усой-Талойского междуречья. В ее составе
выделяются конгломераты, метаморфизованные
кислые и средние эффузивы, сланцы различного
состава и известняки. В классических стратиграфи-
ческих схемах точерская свита считалась вышеле-
жащей и перекрывающей якшинскую (тилимскую)
свиту после небольшого перерыва (Беличенко,
1969). По некоторым современным построениям
(Руженцев и др., 2012) якшинская и точерская
свиты относятся к разным, но не разновозраст-
ным, типам разрезов осадочно-вулканогенных
толщ Багдаринского синклинория – ороченско-
му и точерскому, соответственно. Согласно схе-
ме С.В. Руженцева и др. точерская свита несо-
гласно с базальными конгломератами залегает
непосредственно на байкальском основании
(фундаменте). Возраст свиты оценивался разны-
ми авторами от кембрия до девона (Беличенко,
1969; Бутов, 1996). Эти же авторы считали, что из
состава свиты стоит исключить эффузивно-терри-
генную часть разреза, которая, по их мнению, от-
носится к подстилающим отложениям или пред-
ставляет тектоническую пластину граничащую с
гравелито-конгломератовой частью разреза. Вы-
сказывались сомнения и относительно конгломе-
ратов – базальные или внутриформационные, или
вообще не относящиеся к точерской свите (Бели-
ченко, 1969). Установление возраста точерской

свиты позволяет либо определить верхнюю воз-
растную границу якшинской свиты, либо под-
твердить временной интервал накопления по-
следней (в зависимости от справедливости одной
из схем), но в любом случае получить дополни-
тельную информацию о возрасте рудоносной тол-
щи. То же относится и к возрасту конгломератов.

Рис. 8. Примеры кристаллов цирконов (катодолюминесцентное фото) из кислых вулканитов якшинской (тилимской)
и точерской свит. Первый ряд проба ТЛ-31, второй – ТЛ-39, третий – ТЛ-56.
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Рис. 9. Диаграмма с конкордией для цирконов из ту-
фов (ТЛ-31).
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Из разреза точерской свиты отобран образец
риолит-порфира (ТЛ-39) и конгломерата (ТЛ-2).
Вулканит непосредственно граничит с толщей
конгломератов, однако установить контактовые
взаимоотношения не удалось. Проба ТЛ-39 пред-
ставляет собой риолит с пойкилитовой и релик-
товой порфировой структурой. Основная масса
большей частью состоит из неправильных более
или менее изометричных зерен полевых шпатов,
интенсивно серицитизированных, и кварца. Сре-
ди полевых шпатов различается калишпат и пла-
гиоклаз. Для 109 зерен цирконов получены конкор-
дантные значения возрастов. Они укладываются в
диапазон 740–855 млн лет, причем большая часть
попадает в интервал 770–820 млн лет, с максиму-
мом вблизи 790 млн лет (рис. 11а), возраст рассчи-
танный методом пересечения дискордантной ли-
нии с конкордией составляет 794 ± 5 млн лет при

СКВО = 3 (рис. 11б). Таким образом, полученные
значения перекрываются с кластерами по вулка-
нитам якшинской (тилимской свиты).

Крупногалечные конгломераты состоят из хо-
рошо окатанной гальки представленной кварци-
тами, гранитами, эффузивами. Цемент зеленова-
то-серый псаммитовый, рассланцованный. Вы-
деленные из пробы цирконы характеризуются
небольшим размером (до 150 мкм) и представле-
ны призматическими прозрачными зернами раз-
ной степени окатанности. Для 101 из 110 (92%) зе-
рен циркона были получены конкордантные зна-
чения возраста (степень дискордантности ±10%),
которые использовались при построении гисто-
грамм и диаграмм плотностей вероятности рас-
пределения возрастов (рис. 12). Основная часть
конкордантных значений возраста изученных
цирконов находится в интервале 697–834 млн лет

Рис. 10. Гистограмма и кривая относительной веро-
ятности U–Pb возрастов (а) и диаграмма с конкор-
дией (б) и для цирконов из туффитов (ТЛ-56) як-
шинской (тилимской) свиты.
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Рис. 11. Гистограмма и кривая относительной веро-
ятности U–Pb возрастов (а) и диаграмма с конкор-
дией (б) и для цирконов из риолита (ТЛ-39) точер-
ской свиты.
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(73 зерна), с пиком 0.80 млрд лет. Кроме того, по
единичным зернам получены возрасты 280–286,
411, 574, 619, 1787, 1820 и 1968 млн лет. Цирконы с
древними возрастами образуют широкий кластер
со значениями возраста от 2413 до 2962 млн лет.
Три зерна с молодыми возрастами, скорее всего
результат засорения пробы. Но с возраста 574 млн
лет начинается серия, достаточно сближенных
значений возрастов. Т.е значения 570–650 млн
можно считать нижним возрастным пределом об-
разования конгломератов. Основная масса цирко-
нов (пик 800 млн лет) очевидно результат размыва
якшинской и точерской свит. Раннедокембрийские
значения возрастов в основном получены по ядрам
гетерогенных цирконов, вероятно попавших в кон-
гломераты в результате неоднократного переот-
ложения.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Талойское месторождение характеризуется

следующими основными чертами, которые мож-
но считать индикаторными:

– сочетание железных, марганцево-железных
и марганцевых руд при значительном преоблада-
нии железных;

– железо-кремнистый (кварц-гематитовый)
состав ведущего типа железных руд;

– линзово-пластовая морфология и согласное
залегание рудных тел;

– концентрация более крупных железорудных
тел в центральной части месторождения, а более
мелких марганцеворудных на периферии;

– фациальные переходы между разными типа-
ми руд;

– высокие концентрации бария (и присут-
ствие барита), заметно повышенные Pb и Zn;

– ассоциация рудных залежей с вулканоген-
ными породами, имеющими признаки конседи-
ментационных.

Перечисленные особенности типичны для же-
лезо-марганцевых месторождений, относимых к
гидротермально-осадочному типу. Такие место-
рождения обнаруживаются почти во всех склад-
чатых областях развития осадочно-вулканоген-
ных толщ, в частности, в палеовулканических по-
ясах Казахстана и Южного Урала – фрагментах
активных континентальных окраин и зон внутри-
континентального растяжения (Кулешов, 2013;
Брусницын, 2013 и др.). Осадочно-вулканогенные
месторождения формируются под воздействием
рудоносных гидротерм, связанных с активной вул-
канической деятельностью. Вулканогенный ис-
точник гидротерм маркируется парагенезисом Fe
и Mn руд и рядом индикаторных элементов, среди
которых Ba, Pb, Zn. Разгрузка растворов происхо-
дит ступенчато: первыми, т.е ближе к источнику,
в осадок переходят кремнезем и железо, формируя
Fe–Si ядро с кварц-гематитовыми рудами. Более
подвижный марганец образует залежи на перифе-
рии. Таким образом, как считается, создавались
зональные палеогидротермальные постройки.
Значительно более высокие содержания Si и Fe в
растворах приводят к соответственному преобла-
данию железных руд над марганцевыми. Как ви-
дим, известная и достаточно обоснованная мо-
дель хорошо отражает основную специфику Та-
лойского месторождения.

Остановимся на проблемах возраста. По цир-
конам из туфа ТЛ-31, основной генерации туф-
фита ТЛ-56 якшинской (тилимской) свиты и из
риолит-порфира точерской свиты получены
практически идентичные значения U–Pb возрас-
та – вблизи 800 млн лет и перекрывающиеся диа-
пазоны значений, полученных по отдельным зер-
нам , в интервале 800 ± 50 млн лет. Можно вполне
определенно считать возраст якшинской (тилим-
ской) свиты и, соответственно, Талойского Fe–Mn
месторождения верхнерифейским. Такому за-
ключению не противоречат и данные по конгло-
мератам. Привлекает внимание очень значитель-
ное расхождение между палеонтологическими и
изотопными данными, заметим, не так уж редко
встречающееся. В частности, аналогичный дис-
сонанс методов неоднократно возникал при ис-
следовании многих комплексов и толщ Восточ-
ного Саяна и активно обсуждался в печати (Хо-
ментовский, 1985, 1986; Кузьмичев, 2004 и др.).
Здесь отметим одну из возможных причин. Разрез
осадочно-вулканогенного наполнения Багдарин-
ского прогиба, можно сказать, сборный. Он рекон-
струирован по разобщенным в поле гранитоидов
блокам, корреляция между которыми осуществля-
лась по литолого-формационным признакам. Экс-
траполяция полученных по одному из отдельных
тектонических блоков данных на конкретную стра-

Рис. 12. Гистограмма и кривая относительной вероят-
ности U–Pb возрастов детритовых цирконов из кон-
гломерата (ТЛ-2) точерской свиты.
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ШКОЛЬНИК и др.

тиграфическую последовательность (свиту) в це-
лом может быть ошибочной. Особенно, если учи-
тывать покровно-складчатое строение (“расче-
шуенность”) толщи. Непосредственно в пределах
рудоносной зоны Талойского месторождения, по
свидетельству детально изучавших ее геологов,
надежных органических остатков обнаружено не
было. Более того, иногда прямо подчеркивалось,
что “(тектонической) пластиной может оказаться
продуктивная пачка Талой-Усойского железо-
марганцевого месторождения, выглядящая ино-
родным телом в геологическом разрезе” (Бутов,
1996, стр. 54). Добавим, что в случае девонского
возраста якшинской (тилимской) свиты в туффи-
те и даже туфах должны были оказаться детрито-
вые или захваченные цирконы “фундамента”
(более 900 млн лет) и особенно цирконы раннепа-
леозойского возраста, учитывая широкое распро-
странение соответствующих гранитов в ЦАСП (в
частности в Гаргинской “глыбе”). Если суммиро-
вать факты, в первую очередь, совпадение интер-
валов и пиков U-Pb возрастов цирконов по трем
пробам при отсутствии ксеногенных цирконов
(кроме небольшой примеси древних цирконов в
туффите), верхнерифейский возраст якшинской
(тилимской) свиты и Талойского месторождения
можно считать достоверным.

Напомним, что U–Pb датировки, полученные
для пород “фундамента” Багдаринского синкли-
нория или нижнего структурного горизонта так-
же верхнерифейские, но на 100 млн лет или немно-
го более древнее. В целом, верхний рифей – период
активного проявления эндогенных процессов,
прежде всего вулканизма. При палеогеодинами-
ческих построениях в южном складчатом обрам-
лении Сибирской платформы реконструируются
серии неопротерозойских островодужных систем
(Парфенов и др., 2003; Гордиенко и др., 2003;
Гордиенко, Метелкин, 2016; Кузьмичев, 2004;
Kuzmichev et al., 2005; Кузьмичев, Ларионов,
2013; Ярмолюк и др., 2016; Макрыгина и др., 2007;
Добрецов и др., 2013 и др.), ведущие среди кото-
рых позднерифейские. Последнее подтверждает-
ся тем обстоятельством, что в терригенных и ме-
татерригенных породах всех исследованных к
настоящему времени террейнов юга Сибири
присутствуют, причем часто количественно пре-
обладают детритовые цирконы возрастного диа-
пазона 800 ± 50 млн лет и с типичными формами
магматического генезиса (Козаков и др., 2005;
Демонтерова и др., 2011; Rojas-Agramonte et al.,
2011; Kovach et al., 2013, Школьник и др., 2016;
Резницкий и др., 2018 и др.). Непосредственно в
Восточно-Забайкальском сегменте ЦАСП с позд-
нерифейским этапом также связано формирова-
ние вулканических комплексов разных геодина-
мических типов (Некрасов и др., 2007; Рыцк и др.,
2002, 2007, 2011; Руженцев и др., 2012; Kroner et al.,
2015). Из них в плане обсуждаемых здесь вопро-

сов привлекает внимание Келянская островодуж-
ная система (Гордиенко, 2006). В пределах Багда-
ринского прогиба к Келянской системе относит-
ся усойская свита, включающая вулканиты
островодужного типа от базальтов до риолитов
(Гордиенко и др., 2010; Руженцев и др., 2012). По
риолитам свиты были получены U–Pb возраста
837.4 ± 11 и 789.2 ± 8 млн лет (Некрасов и др.,
2006). На основании докембрийского возраста
усойская свиты рассматривалась как часть “фун-
дамента” Багдаринского прогиба – включалась в
Шаманский “выступ”. По полученным нами гео-
хронологическим данным вулканиты усойской
свиты совпадают по возрасту с вулканитами як-
шинской (тилимской) свиты. Можно предпола-
гать, что последние, как и вулканиты усойской
свиты, относятся к островодужным, с чем согла-
суются геохимические особенности вулканитов
якшинской (тилимской) свиты. В таком случае,
накопление включающих вулканиты и Fe–Mn ру-
ды толщ должно было происходить в обстановке
активной континентальной окраины, в задуговом
или междуговом бассейне.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Приведенные данные указывают на то, что

формирование Талойского железо-марганцевого
оруденения связано с эксплозивной и эффузив-
ной активностью синхронного с осадконакопле-
нием вулканизма. Можно считать, что рассмот-
ренные железо-кремнистые и марганцевистые
породы образования являются фрагментом па-
леогидротермальной постройки. Установленный
неопротерозойский возраст железо-марганцевого
оруденения Усой-Талойского междуречья позволя-
ет выделить в Забайкальском сегменте ЦАСП но-
вую (рифейскую) эпоху вулканогенного рудооб-
разования железа и марганца.

Исследования выполнены при финансовой под-
держке РНФ, грант 19-17-00099.
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Обобщены данные по концентрациям германия и галлия в природных магматических расплавах,
полученные при исследованиях состава закалочных стекол вулканических пород и включений в ми-
нералах. Концентрации германия в расплавах изменяются от 0.96 до 17.6 ppm (1472 определения).
Среднее геометрическое значение концентрации германия в силикатных расплавах 1.56 ppm, что
достаточно близко к значению кларка (1.8 ppm). Концентрации галлия в магматических расплавах
изменяются от 0.47 до 495 ppm (8755 определений). Среднее геометрическое значение концентра-
ции галлия в силикатных расплавах составляет 19.0 ppm, что также близко к значению кларка
(18 ppm). Диапазон концентраций германия в гидротермальных флюидах изменяется от 0.01 до
930 ppm (405 определений) при среднем геометрическом значении 17.0 ppm. Концентрации галлия во
флюидах изменяются от 0.02 до 320 ppm (441 определение) при среднем значении 2.0 ppm. Обсуждаются
возможные причины различий концентраций германия и галлия в природных расплавах и флюидах.
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DOI: 10.31857/S0016752521030079

Исследование редких и рассеянных элементов
в природных расплавах и флюидах совсем недавно
было недостижимой задачей. Однако появились
достаточно чувствительные методы химического
анализа (SIMS, LA ICP MS и другие), которые поз-
воляют оценить концентрации многих элементов,
находящихся в составе природных расплавов и
флюидов в малых концентрациях, изучить зака-
лочные стекла, расплавные включения в минера-
лах магматических пород, а также состав водной
фазы флюидных включений в минералах гидро-
термального генезиса. Такие данные начинают на-
капливаться во многих публикациях и требуют
осмысления. Наша статья посвящена анализу гер-
мания и галлия как типичных редких элементов.

Германий и галлий относятся к числу элемен-
тов, востребованных высокотехнологичными от-
раслями промышленности. Они используются
при производстве полупроводников, оптических
волокон, плоских и сенсорных экранов, солнеч-
ных батарей, фотоэлементов, приборов ночного
видения и другой важной продукции. Из-за стра-
тегической важности Ga и Ge относят к числу
критических элементов (Schulz et al., 2017) и по-
этому факторы, определяющие их поведение в
природных процессах, вызывают у исследовате-

лей особый интерес. Кроме того, они являются не
только редкими элементами, но еще и относятся
к числу рассеянных, поскольку практически не
образуют собственных минеральных фаз, за ис-
ключением некоторых очень редких минералов,
и находятся в природе в основном в виде приме-
сей в породах и минералах. Кроме того, они рас-
положены в разных (хотя и соседних) столбцах
таблицы Менделеева: германий под кремнием, а
галлий под алюминием. Поэтому можно предпола-
гать, что в геохимических процессах может быть об-
наружено как сходство, так и различие в поведении
этих элементов. Кларк германия 1.8 ppm, кларк
галлия 18 ppm (Тейлор, Мак-Леннан, 1988).

Нами выполнен анализ литературных данных
о концентрациях германия и галлия в составе за-
калочных стекол, а также расплавных и флюид-
ных включений в минералах различных магмати-
ческих пород и гидротермальных месторожде-
ний. Для этого использовалась база данных по
расплавным и флюидным включениям в минера-
лах, составляемая в ГЕОХИ РАН (Наумов и др.,
2004, 2009, 2010) и включающая на настоящий
момент более 22300 публикаций. В табл. 1 показа-
но количество публикаций и количество анали-
зов в них. Данных по германию существенно
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меньше, чем по галлию. Тем не менее, для обоих
элементов мы имеем представительный матери-
ал, достаточный для предварительных выводов.

ГЕРМАНИЙ И ГАЛЛИЙ 
В ПРИРОДНЫХ РАСПЛАВАХ

Германий. Пока в научных журналах опублико-
вано 18 статей, содержащих 1472 определения кон-
центрации германия в природных магматических
расплавах (табл. 2, 3). Эти данные были получены
для расплавных включений в минералах и закалоч-
ных стекол вулканических пород из различных
геодинамических обстановок. Магматические
объекты были подразделены на шесть групп, отра-
жающих главные типы геодинамических обстано-
вок, критерии выделения которых были опублико-
ваны в работах (Наумов и др., 2004, 2010). Рассмот-

рены следующие геодинамические обстановки: I –
срединно-океанические хребты, II – океанические
острова, III – островные дуги, IV – активные кон-
тинентальные окраины, V – внутриконтиненталь-
ные рифты и горячие точки, VI – задуговые бас-
сейны. Анализировалась следующая информация:
геодинамические обстановки, минерал-хозяин
(или закалочное стекло породы), концентрации
макро- и микроэлементов (SiO2, Al2O3, FeO, Na2O,
K2O, Ga, As, Zn, Sb, REE) и летучих (H2O, Cl, F, S)
в расплавах, количество определений и интервал
концентраций германия и галлия.

В наших предыдущих работах (Наумов и др.,
2004, 2010, 2017) было показано, что средние геомет-
рические значения предпочтительны по сравнению
со средними арифметическими, поскольку распре-
деление элементов близко к логнормальному. Сред-

Таблица 1. Количество публикаций и определений концентраций германия и галлия в природных магматиче-
ских расплавах и флюидах

Геодинамическая обстановка
Германий Галлий

публикаций определений публикаций определений
Магматические расплавы

Срединно-океанические хребты 5 1183 31 3253
Океанические острова 3 44 22 963
Островные дуги 3 121 25 931
Активные континентальные окраины 1 1 11 605
Континентальные рифты и горячие точки 4 87 22 2772
Задуговые бассейны 2 32 9 226
Все геодинамические обстановки 18 1472 115 8755

Природные флюиды
Магматические 1 85 6 143
Гидротермальных месторождений 31 320 20 298

Таблица 2. Концентрация германия (ppm) в магматических расплавах по данным изучения расплавных включе-
ний и закалочных стекол пород

*Геодинамическая обстановка (I – срединно-океанические хребты, II – океанические острова, III – островные дуги, IV – ак-
тивные континентальные окраины, V – внутриконтинентальные рифты и горячие точки, VI – задуговые бассейны). Мине-
ралы: Gl – стекло основной массы, Ol – оливин. n – количество определений.

Местонахождение ГО* Минерал SiO2, мас. % n CGe, ppm Литература

Atlantic, Indian ocean I Gl 49.4–52.0 7 1.36–1.71 Hertogen et al., 1980
Stromboli, Italy III Gl 73.2–73.5 2 1.48–1.58 Renzulli et al., 2001
Olkaria, Kenya V Gl 74.0–76.5 4 2.30–3.90 Marshall et al., 2009
Atlantic, Indian, Pacific ocean I Gl 47.4–53.7 475 1.22–1.79 Jenner, O’Neill, 2012
Lau Basin, Pacific VI Gl 48.1–62 31 1.62–1.95 Jenner et al., 2012
Macquarie, SW Pacific I Gl 47.4–50.9 53 1.18–1.42 Kamenetsky, Eggins, 2012
Chicxulub craton, Mexico – Gl 59.3–64.9 4 1.05–4.17 Belza et al., 2015
Blacktail Creek Tuff, Yellostone, USA V Gl 74.7–76.2 3 2.00 Bolte et al., 2015
Agung volcano, Indonesia III Gl 50.8–66.3 663 1.30–2.30 Fontijn et al., 2015
Valu Fa Ridge, Tonga, Pacific III Gl 50.3–75.4 56 1.56–2.08 Jenner et al., 2015
Yellowstone, USA V Gl 73.9–77.1 57 1.29–2.22 Loewen, Bindeman, 2015
Mauna Kea, Hawaii II Gl 47.6–49.6 7 1.10–1.20 Huang, Humayun, 2016
Kilauea Iki, Hawaii II Gl 50.6–75.1 21 2.40–10.80 Greaney et al., 2017
Debunscha Maar, Cameroon V Ol, Gl 45.4–50.8 23 0.96–17.60 Ngwa et al., 2017
Ramadas, Andes, NW Argentina IV Gl 70.0 1 2.20 Lucci et al., 2018
Mid-Atlantic Ridge I Gl 48.2–53.4 319 1.47–1.75 Yang et al., 2018
Atlantic, Indian, Pacific ocean I Gl 47.4–52.9 346 1.22–1.77 Le Voyer et al., 2019



ГЕОХИМИЯ  том 66  № 3  2021

КОНЦЕНТРАЦИЯ ГЕРМАНИЯ И ГАЛЛИЯ В ПРИРОДНЫХ РАСПЛАВАХ 233

Таблица 3. Количество публикаций, определений и содержания германия в магматических расплавах главных
геодинамических обстановок Земли

Геодинамическая обстановка
Количество Содержание, ppm Доверительный

публикаций определений интервал среднее интервал
Срединно-океанические хребты 5 1183 1.18–1.79 1.54 +0.11/–0.11
Океанические острова 3 44 1.10–10.80 2.22 +2.93/–1.26
Островные дуги 3 121 1.30–2.30 1.69 +1.93/–1.73
Активные континентальные окраины 1 1 – 2.20 –
Континентальные рифты и горячие точки 4 87 0.96–17.60 1.84 +0.46/–0.36
Задуговые бассейны 2 32 1.40–1.95 1.77 +0.12/–0.11
Все геодинамические обстановки 17 1472 0.96–17.60 1.56 +2.08/–1.83

ние геометрические содержания элементов рассчи-
тывались при условии, что с вероятностью 95% ве-
личина отдельного определения не отклоняется от
среднего значения более, чем на 2σ. Определения,
которые не удовлетворяли этому условию, отбрасы-
вались, а величина среднего значения вновь пере-
считывалась. Для каждого значения среднего содер-
жания приведены доверительные интервалы для
95% уровня достоверности: первая цифра – плюс к
среднему, вторая цифра – минус от среднего.

Интервал концентраций германия в магматиче-
ских расплавах достаточно узок – от 0.96 до
17.6 ppm. Среднее геометрическое значение кон-
центрации германия в силикатных расплавах
1.56 ppm, что достаточно близко к значению клар-
ка (1.8 ppm). Распределение значений концентра-
ций Ge одномодальное, с хорошо выраженным
максимумом в интервале 1.0–2.0 ppm (рис. 1а).

На диаграмме “концентрация Ge–SiO2” (рис. 2),
построенной по всем имеющимся определениям,

имеются пустые области, свидетельствующие о
неполноте имеющихся в настоящее время дан-
ных. Максимальные концентрации Ge наблюда-
ются в основном в расплавах среднего состава, с
уменьшением его концентраций в расплавах как
кислого, так и основного состава. Магматические
расплавы разных геодинамических обстановок
заметно различаются по поведению Ge.

В базальтовых расплавах срединно-океаниче-
ских хребтов, по данным 1183 анализов, концен-
трации Ge изменяются от 1.18 до 1.79 ppm при
среднем содержании 1.54 ppm. Максимальные
концентрации Ge (1.79 ppm) наблюдаются в ба-
зальтах Тихого океана (табл. 2).

В магматических расплавах океанических ост-
ровов, связанных с мантийными плюмами, гер-
мания заметно больше – от 1.10 до 10.80 ppm при
среднем содержании 2.22 ppm (44 анализа). Мак-
симальные концентрации германия (10.80 ppm)
связаны с кислыми и основными расплавами вул-
кана Kilauea Iki на Гавайских островах (табл. 2).

Рис. 1. Гистограммы распределения концентраций германия (а) и галлия (б) в природных расплавах.
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Магматические расплавы островных дуг ха-
рактеризуются изменением концентраций герма-
ния от 1.30 до 2.30 ppm и средним содержанием
1.69 ppm (121 определение). Максимальные зна-
чения концентрации германия обнаружены в
расплавах вулкана Agung, Индонезия.

По магматическим расплавам активных конти-
нентальных окраин, к сожалению, пока опублико-

ван только один анализ Ge (2.20 ppm) для миоцено-
вых гранитов Аргентины (Lucci et al., 2018).

Максимальный разброс концентраций герма-
ния от 0.96 до 17.60 ppm при среднем содержании
1.84 ppm наблюдается в расплавах внутриконти-
нентальных рифтов и горячих точек (87 определе-
ний). Максимальные концентрации германия

Рис. 2. Диаграммы Ge–SiO2 и Ga–SiO2 для природных расплавов.

400

300

200

100

0
40 50 60 70 80

SiO2, мас. %

(б)

G
a,

 p
pm

n = 8731

12000

8000

4000

0
40 50 60 70 80

SiO2, мас. %

(a)

G
e,

 p
pm

n = 1472



ГЕОХИМИЯ  том 66  № 3  2021

КОНЦЕНТРАЦИЯ ГЕРМАНИЯ И ГАЛЛИЯ В ПРИРОДНЫХ РАСПЛАВАХ 235

Рис. 3. Диаграммы Ge–Al2O3 (а), Ga–Al2O3 (б), Ge–FeO (в), Ga–FeO (г), Ge–Na2O (д), Ga–Na2O (е), Ge–K2O (ж),
Ga–K2O (з) для природных расплавов.
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(17.6 ppm) в этой выборке связаны с основными
расплавами из Камеруна (Ngwa et al., 2017).

Концентрации германия в магматических рас-
плавах обстановок задугового спрединга изменяют-
ся от 1.40 до 1.95 ppm Ge при среднем содержании
1.77 ppm (32 анализа). Максимальные концентра-
ции германия (1.95 ppm) в них связаны с расплава-
ми бассейна Lau, Тихий океан (Jenner et al., 2012).

Имеются также несколько анализов содержа-
ний германия в импактных стеклах метеоритного
кратера Чиксулуб, Мексика (Belza et al., 2015), ко-
торые не связаны с определенной геодинамиче-
ской обстановкой. Концентрации изменяются от
1.05 до 4.17 ppm.

Рассмотренный материал позволяет сделать
только предварительные выводы. Минимальные
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Рис. 4. Диаграммы Ge–H2O (а), Ga–H2O (б), Ge–Cl (в), Ga–Cl (г), Ge–F (д), Ga–F (е), Ge–S (ж), Ga–S (з) для при-
родных расплавов.
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концентрации Ge характерны для расплавов сре-
динно-океанических хребтов (в среднем 1.54 ppm),
а максимальные – для расплавов океанических
островов (в среднем 2.22 ppm) и континенталь-
ных рифтов (в среднем 1.84 ppm). Возможно, по-
вышенные концентрации германия в расплавах

обусловлены влиянием мантии. С этим согласу-
ются повышенные содержания германия в метео-
ритах различных типов (от 30 до 100 ppm).

Анализ изменения концентраций германия в
зависимости от других компонентов расплава об-
наружил некоторые закономерности. Некоторые
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Рис. 5. Диаграммы Ge–La (а), Ga–La (б), Ge–Ce (в), Ga–Ce (г), Ge–Eu (д), Ga–Eu (е), Ge–Yb (ж), Ga–Yb (з) для при-
родных расплавов.
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породообразующие элементы имеют значения, к
которым тяготеют максимальные концентрации
германия (рис. 3). Это алюминий (около 13 мас. %
Al2O3), железо (около 4 мас. % FeO), натрий (око-

ло 4 мас. % Na2O), калий (около 4 мас. % K2O).
Для летучих компонентов наблюдается слабая
положительная корреляция с водой и хлором и
отсутствует корреляция с фтором и серой (рис. 4).
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Таблица 4. Концентрация галлия (ppm) в магматических расплавах по данным изучения расплавных включений
и закалочных стекол пород

* Геодинамическая обстановка (I – срединно-океанические хребты, II – океанические острова, III – островные дуги, IV –
активные континентальные окраины, V – внутриконтинентальные рифты и горячие точки, VI – задуговые бассейны). Ми-
нералы: Q – кварц, Gl – стекло основной массы, Ol – оливин, Pl – плагиоклаз, Cpx – клинопироксен, Opx – ортопироксен.
n – количество определений. Данные по концентрации галлия в магматических расплавах за 1992–2014 г.г. опубликованы ра-
нее (Прокофьев и др., 2016).

Местонахождение ГО* Минерал SiO2 , мас. % n CGa, ppm Литература

Manus Basin, Pacific ocean VI Gl 50.0–74.8 35 14.7–40.0 Beier et al., 2015
Chicxulub craton, Mexico – Gl 59.3–64.9 5 14.5–17.8 Belza et al., 2015
Blacktail Creek Tuff, Yellostone, USA V Gl 74.7–76.2 3 18.0 Bolte et al., 2015
Jiaojia,China V Cpx 42.1–57.3 16 7.8–31.7 Cai et al., 2015
Bishop Tuff, USA V Gl 62.5–81.3 614 0.5–33.5 Chamberlain et al., 2015
Prestahnukur, Iceland II Gl 69.3–76.6 9 22.0–42.0 Clay et al., 2015
Agung volcano, Indonesia III Gl 50.8–66.3 63 18.0–21.0 Fontijn et al., 2015
South Kaua’i Swell, Hawai’i II Gl 43.5–51.7 52 11.0–23.0 Garcia et al., 2015
Valu Fa Ridge, Tonga, Pacific III Gl 50.3–75.4 56 13.3–20.9 Jenner et al., 2015
Kermadec arc, SW Pacific III Gl 50.8–61.5 19 13.7–21.0 Kemner et al., 2015
Japanese subduction zone III Gl 69.7–78.8 84 11.4–30.5 Kimura et al., 2015
Yellowstone, USA V Gl 73.9–77.1 57 19.3–23.9 Loewen, Bindeman, 2015
Hideaway Park, Colorado, USA V Q 70.0–76.9 119 18.5–30.0 Mercer et al., 2015
Taihang, Xiong’er, N.China V Pl 49.0–55.0 9 9.5–14.0 Peng et al., 2015
Mid-Atlantic Ridge I Gl 48.7–52.1 125 14.5–20.2 Brandl et al., 2016
Ascension Island, S Atlantic II Gl, Cpx 56.3–65.8 52 13.0–63.0 Chamberlain et al., 2016
Mangakino, New Zealand III Gl 71.9–77.3 202 11.5–24.3 Cooper et al., 2016
Mid-Atlantic Ridge I Gl 48.0–51.7 22 13.9–20.1 Haase et al., 2016
Galapagos Spreading Center II Gl 48.6–52.8 61 14.1–26.8 Herbrich et al., 2016
Mauna Kea, Hawaii II Gl 47.6–49.6 7 19.0–21.3 Huang, Humayun, 2016
Putauaki, New Zealand III Opx,Cpx,Q 67.3–82.1 16 20.7–159.2 Norling et al., 2016
Surtsey volcano, Iceland II Ol 44.4–49.5 164 16.2–31.2 Schipper et al., 2016
Kapoho, Hawaii II Ol 47.7–50.8 58 14.0–38.0 Tuohu et al., 2016
Llaima, Chile IV Ol 47.1–55.1 112 15.7–37.9 Ruth et al., 2016
Oruanui, New Zealand III Gl 70.8–76.9 26 13.1–17.8 Allan et al., 2017
Mc Dermitt Volcanic Field, Oregon IV Q 72.0–76.0 55 17.0–40.0 Benson et al., 2017
Yellowstone and Pantelleria V Q 73.2–75.0 29 13.0–50.0 Benson et al., 2017
Manihiki plateau, W Pacific II Gl 51.3–52.4 7 10.8–12.0 Golowin et al., 2017a
Troodos, Cyprus III Gl 52.8–54.8 13 9.6–12.3 Golowin et al., 2017b
Manihiki, W Pacific II Gl 51.1–52.4 7 10.8–12.2 Golowin et al., 2017b
Kilauea Iki, Hawaii II Gl 50.6–75.1 21 17.9–69.8 Greaney et al., 2017
Tolbachik, Kamchatka III Ol 46.0–48.8 7 15.5–19.8 Kamenetsky et al., 2017
Nifonea Ridge, New Hebrides Isl. Arc III Gl 48.2–53.3 42 13.8–22.8 Lima et al., 2017
East-Pacific Rise I Gl 49.8–52.7 15 15.0–24.0 Marschall et al., 2017
Debunscha Maar, Cameroon V Ol, Gl 45.4–50.8 26 16.8–40.5 Ngwa et al., 2017
Ethiopia V Gl 44.7–74.0 296 3.7–46.2 Hutchison et al., 2018
Ramadas, Andes, NW Argentina IV Gl 70.0 1 20.0 Lucci et al., 2018
Woodlark, W Pacific VI Gl 49.4–51.3 13 14.2–17.3 Park et al., 2018
Mexican Volcanic Belt IV Gl 54.9–75.7 222 4.9–340.4 Schindlbeck et al., 2018
Huckleberry Ridge Tuff, Yellowstone V Gl 69.7–78.7 1446 5.0–36.9 Swallow et al., 2018
Mid-Atlantic Ridge I Gl 48.2–53.4 319 13.9–22.3 Yang et al., 2018
Mid-Atlantic Ridge I Gl 49.2–51.5 57 9.3–16.3 Jones et al., 2019
Paricutin, Mexican volcanic belt IV Gl 53.0–56.0 27 16.9–19.6 Larrea et al., 2019
Atlantic, Indian, Pacific ocean I Gl 46.9–52.9 596 0.9–22.9 Le Voyer et al., 2019
South Atlantic I Gl 49.9–50.1 3 15.8–16.0 Sushchevskaya et al., 2019

Наблюдается слабая положительная корреляция
с мышьяком и не обнаружено корреляции со
свинцом, цинком и сурьмой. Из редкоземельных
элементов обнаруживается положительная кор-
реляция с европием (рис. 5).

Галлий. Пока в научных журналах опубликовано
115 статей, содержащих 8755 анализов концентра-
ции галлия в природных магматических расплавах.
Данные, опубликованные до 2015 года, приведены
в статье (Прокофьев и др., 2016). Более свежие ана-
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лизы представлены в табл. 4 и 5. Эти данные были
получены для расплавных включений в минералах
и закалочных стекол вулканических пород из раз-
личных геодинамических обстановок. Интервал
концентраций галлия в магматических расплавах
более широк, чем германия – от 0.5 до 495 ppm.
Среднее геометрическое значение концентрации
галлия в силикатных расплавах 19.0 ppm, что до-
статочно близко к значению кларка галлия. Рас-
пределение значений концентраций Ga одномо-
дальное, асимметричное, с хорошо выраженным
максимумом в интервале 16 и 20 ppm (рис. 1б).

На диаграмме “концентрация галлия–SiO2”
(рис. 2б), построенной по всем имеющимся опре-
делениям для магматических расплавов, наблюда-
ется сложное распределение точек, свидетельству-
ющих о повышенных концентрациях галлия в об-
ласти расплавов среднего и кислого составов.
Магматические расплавы разных геодинамических
обстановок заметно различаются по поведению Ga.

В базальтовых расплавах срединно-океаниче-
ских хребтов, по данным 3253 анализов, концен-
трации галлия изменяются от 0.9 до 38.4 ppm при
среднем содержании 17.5 ppm. Максимальные
концентрации галлия (28–35 ppm) наблюдаются
в кислых (64–68 мас. % SiO2) расплавах Восточно-
Тихоокеанского поднятия (табл. 4).

В магматических расплавах океанических ост-
ровов, связанных с мантийными плюмами, гал-
лия заметно больше – от 10.8 до 69.8 ppm при
среднем содержании 22.6 ppm (963 анализа).
Максимальные концентрации галлия также свя-
заны с расплавами вулкана Kilauea Iki, Гавайские
острова (табл. 4).

Магматические расплавы островных дуг ха-
рактеризуются изменением концентраций галлия
от 3.9 до 159.2 ppm и средним содержанием
16.3 ppm (931 определение). Максимальные зна-
чения концентрации галлия обнаружены в кис-
лых (67–82 мас. % SiO2) расплавах современной
вулканической системы в Новой Зеландии (Nor-
ling et al., 2016). Однако тренд значений в целом
демонстрирует постоянство концентраций гал-
лия при изменении SiO2 (рис. 4).

Магматические расплавы активных континен-
тальных окраин содержат от 4.9 до 340.4 ppm Ga
при среднем содержании 29.1 ppm (605 анализов).
Максимальные концентрации галлия в этой вы-
борке (340 ppm) установлены в расплавах вулка-
нов Мексики (Schindlbeck et al., 2018).

Максимальный разброс концентраций галлия от
0.5 до 270.4 ppm при среднем содержании 25.0 ppm
наблюдается в расплавах внутриконтинентальных
рифтов и горячих точек (2772 определений). Макси-
мальные концентрации галлия (40–270 ppm) в этой
выборке связаны с расплавами среднего и кисло-
го составов (больше 62 мас. % SiO2).

Концентрации галлия в магматических рас-
плавах обстановок задугового спрединга изменя-
ются от 10.7 до 40.0 ppm Ga при среднем содержании
16.6 ppm (226 анализов). Максимальные концентра-
ции галлия (40 ppm) в них связаны с расплавами бас-
сейна Manus, Тихий океан (Beier et al., 2015).

Из данных табл. 5 следует, что минимальные
концентрации Ga характерны для расплавов ост-
ровных дуг (в среднем 16.3 ppm, +3.7/–3.0), а мак-
симальные – для расплавов активных континен-
тальных окраин (в среднем 29.1 ppm, +32.5/–15.3).

Анализ изменения концентраций галлия в за-
висимости от других компонентов расплава так-
же обнаружил некоторые закономерности. Некото-
рые породообразующие элементы имеют значения,
к которым тяготеют максимальные концентрации
галлия (рис. 3). Это алюминий (около 13 мас. %
Al2O3), натрий (около 4 мас. % Na2O), калий (около
4 мас. % K2O). Для железа наблюдается отрица-
тельная корреляция с галлием (рис. 3). Для лету-
чих компонентов наблюдается слабая положи-
тельная корреляция концентрации галлия только
с хлором (рис. 4). Наблюдается слабая положи-
тельная корреляция со свинцом и не обнаружено
корреляции с мышьяком, цинком и сурьмой. Для
всех редкоземельных элементов обнаружено два
тренда значений концентраций галлия. Один из
них слабо положительный и связан с наиболее
низкими концентрациями галлия в расплавах
срединно- океанических хребтов, а второй не об-
наруживает корреляции с содержаниями галлия и

Таблица 5. Количество публикаций, определений и содержания галлия в магматических расплавах главных гео-
динамических обстановок Земли

Геодинамическая обстановка
Количество Содержание, ppm Доверительный

интервалпубликаций определений интервал среднее
Срединно-океанические хребты 31 3253 0.9–38.4 17.5 +2.8/–2.4
Океанические острова 22 963 10.8–69.8 22.6 +8.3/–6.1
Островные дуги 25 931 3.9–159.2 16.3 +3.7/–3.0
Активные континентальные окраины 11 605 4.9–340.4 29.1 +32.5/–15.3
Континентальные рифты и горячие точки 22 2772 0.5–270.0 25.0 +8.6/–6.4
Задуговые бассейны 9 226 10.7–40.0 16.6 +4.7/–3.7
Все геодинамические обстановки 115 8755 0.5–495.0 20.0 +8.4/–5.9



240

ГЕОХИМИЯ  том 66  № 3  2021

ПРОКОФЬЕВ и др.

связан главным образом с расплавами активных
континентальных окраин (рис. 5).

Концентрации германия и галлия в природ-
ных расплавах коррелируют между собой (рис. 6).
Среднее геометрическое значение концентрации
германия в силикатных расплавах 1.56 ppm, а гал-
лия 19.0 ppm, т. е. имеется существенная разница
(примерно на порядок) в концентрациях этих
элементов в природных расплавах, которая отра-
жает соотношения кларков этих элементов.

ГЕРМАНИЙ И ГАЛЛИЙ 
В ПРИРОДНЫХ ФЛЮИДАХ

Германий. Опубликованных данных о концен-
трациях германия в гидротермальных флюидах
пока не так много – 405 определений в 32 публи-
кациях. Это концентрации германия в постмагма-
тических высокотемпературных водных флюидах
и минералообразующих растворах, формировав-
ших гидротермальную минерализацию различных
месторождений. Это месторождения золота, эпи-
термальные золото-серебряные, медно-золото-
порфировые, оловорудные, свинцово-цинковые с
золотом и борные, а также постмагматические
кварцевые жилы, связанные с гранитоидами.
Среди них имеются как результаты анализа соста-
ва индивидуальных флюидных включений, так и
результаты валовых анализов. Диапазон концен-
траций Ge в гидротермальных флюидах изменя-
ется от 0.01 до 930 ppm, при среднем геометриче-
ском значении 17.0 (+36.70/–4.27) ppm (рис. 7).

Характеристика гистограммы свидетельствует об
отсутствии нормального типа распределения зна-
чений, что может быть связано с недостаточным
количеством данных. Наиболее высокие концен-
трации германия (930 ppm) были установлены во
флюидах, формировавших высокотемператур-
ные руды Cu–Au порфирового месторождения
Bajo de la Alumbrera, Argentina (Harris et al., 2003).

Проводилось сравнение поведения концентра-
ций германия с похожими по химическим свой-
ствам элементами (свинцом, цинком, оловом,
сурьмой, мышьяком, галлием), а также макроком-
понентами природных флюидов – натрием, кали-
ем, железом, хлором, кремнием и алюминием, и
микрокомпонентами – рубидием, лантаном, евро-
пием и иттербием.

Из первой группы элементов установлена от-
четливая положительная корреляция концентра-
ций германия во флюидах с концентрациями
свинца, цинка, олова (рис. 8), и отсутствие корре-
ляции с содержаниями сурьмы и мышьяка. Среди
анионов наблюдается слабая корреляция кон-
центраций германия с концентрациями хлора
(рис. 8). Из макрокомпонентов установлена сла-
бая корреляция концентраций германия с кон-
центрациями железа, натрия, калия и алюминия
(рис. 9), и не наблюдается корреляции с концен-
трацией кремния. В то же время наблюдается хо-
рошая корреляция со всеми изученными микро-
элементами – рубидием, лантаном, европием и
иттербием (рис. 10). И, конечно же, концентра-

Рис. 6. Взаимная корреляция концентраций германия и галлия в природных расплавах для 95% уровня значимости.
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ции германия имеют хорошую положительную
корреляцию с концентрациями галлия (рис. 11).

Галлий. Данных о концентрации галлия во флю-
идах в опубликованной литературе несколько боль-
ше, чем германия – 441 анализ в 26 публикациях.
В табл. 6 приведены данные из 11 статей. Результа-
ты, опубликованные до 2015 года, были приведены
в обзоре (Прокофьев и др., 2016). Концентрации
галлия во флюидах изменяются гораздо шире, чем
в расплавах: от 0.02 до 320 ppm при среднем геомет-
рическом значении 2.0 ppm (+7.80/–1.17).

Подобно германию, проводилось изучение
поведения концентраций галлия с похожими по
химическим свойствам элементами (свинцом,
цинком, оловом, сурьмой, мышьяком), а также
макрокомпонентами природных флюидов (на-
трием, калием, железом, хлором, кремнием и
алюминим) и микрокомпонентами (рубидием,
лантаном, европием и иттербием).

Из первой группы элементов установлена отчет-
ливая положительная корреляция концентраций
галлия во флюидах с концентрациями свинца, цин-
ка, олова (рис. 8), и отсутствие корреляции с содер-
жаниями сурьмы и мышьяка. В отличие от герма-
ния, для галлия совсем не наблюдается корреляция
с концентрациями хлора (рис. 8). Из макрокомпо-
нентов установлена слабая корреляция концентра-
ций галлия с железом, натрием, калием и алюмини-
ем (рис. 9) и не наблюдается корреляции с кремни-
ем. В то же время наблюдается хорошая корреляция
со всеми изученными микроэлементами – рубиди-
ем, лантаном, европием и иттербием (рис. 10).

Среднее геометрическое значение концентра-
ции германия в гидротермальных флюидах

17.0 ppm, а галлия 2.0 ppm, т. е. соотношение кон-
центраций этих элементов во флюидах обратное
по сравнению с расплавами.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Германий в периодической таблице Д.А. Менде-

леева расположен ниже Si и похож на него по хи-
мическим свойствам. Он не образует собственных
месторождений и извлекается в качестве сопут-
ствующего компонента при переработке различ-
ных сфалеритсодержащих руд гидротермальных
месторождений разных типов, включая колчедан-
но-полиметаллические и осадочные месторожде-
ния и магмато-гидротермальные полиметалличе-
ские жилы (Shanks III et al., 2017). Кроме того, гер-
маний добывают из гидротермально измененных
угольных месторождений (Seredin, Finkelman,
2008). В гидротермальных флюидах Ge обычно об-
разует гидроксидные комплексы, при этом отсут-
ствуют доказательства образования стабильных
хлоридных комплексов с германием (Pokrovski,
Schott, 1998; Wood, Samson, 2006). Поведение гер-
мания в расплавах в литературе не обсуждается.

Галлий в периодической таблице Д.А. Менде-
леева расположен ниже B и Al и должен вести се-
бя подобно этим элементам. Более 80% рафини-
рованного Ga в мире получают как побочный
продукт при переработке бокситовых руд, а
оставшиеся 20% извлекают из полиметалличе-
ских сфалеритсодержащих руд (Foley et al., 2017).
Поведение Ga в гидротермальных флюидах недо-
статочно изучено. Предполагается, что главную
роль в его переносе играют гидроксильные ком-
плексы (Wood, Samson, 2006; Тарнопольская и др.,

Рис. 7. Гистограммы значений концентраций германия (а) и галлия (б) в природных флюидах.
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Рис. 8. Диаграммы Ge–Pb (а), Ga–Pb (б), Ge–Zn (в), Ga–Zn (г), Ge–Sn (д), Ga–Sn (е), Ge–Cl (ж), Ga–Cl (з) для при-
родных флюидов.
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2016). Также было экспериментально установле-
но фракционирование галлия в гетерогенном
водном флюиде с накоплением его в газовой фазе

вследствие особенностей процесса гидролиза
хлоридных комплексов (Bychkov et al., 2011;
Nekrasov et al., 2013). Ga имеет тенденцию накап-
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Рис. 9. Диаграммы Ge–Fe (а), Ga–Fe (б), Ge–Na (в), Ga–Na (г), Ge–K (д), Ga–K (е), Ge–Al (ж), Ga–Al (з) для при-
родных флюидов.
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Рис. 10. Диаграммы Ge–Rb (а), Ga–Rb (б), Ge–La (в), Ga–La (г), Ge–Eu (д), Ga–Eu (е), Ge–Yb (ж), Ga–Yb (з) для
природных флюидов.
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Рис. 11. Взаимная корреляция концентраций герма-
ния и галлия в природных флюидах.
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ливаться в остаточном силикатном расплаве в
процессах магматической дифференциации (Bre-
iter et al., 2013; Simons et al., 2017). Возможно, это
объясняет наличие высоких концентраций гал-
лия в силикатном расплаве, на порядок превыша-
ющих концентрации германия в расплаве.

Имеющиеся данные говорят о более высоких
концентрациях германия в природных гидротер-
мальных флюидах по сравнению с галлием. Что-
бы понять причины этого, мы сравнили их рас-
творимость в слабоконцентрированных гидро-
термальных флюидах при разных температурах.

Нами было проведено термодинамическое мо-
делирование растворимости оксидов Ga (Ga2O3)
и Ge (GeO2, аргуитит) в воде при давлении насы-
щенного пара H2O (Pнас.) и 100 МПа. Данные для
расчета заимствованы из работ (Pokrovski et al.,
1997; Diakonov et al., 1997; Bénézeth et al., 1997 для
Ga и Pokrovski, Schott, 1998 для Ge). Расчеты прово-

дились с помощью программного комплекса HСh
(Шваров, 2008), предназначенного для исследова-
ния равновесий в мультисистемах. Расчет показы-
вает, что растворимость GeO2 определяется исклю-
чительно Ge(OH)4(aq), а в растворимость Ga2O3 ча-
стицы Ga(OH)3(aq) и  вносят практически
равный вклад. При этом растворимость оксидов
германия в водных растворах на несколько по-
рядков превышает растворимость оксидов галлия
(рис. 12). Исходя из данных расчетов, можно за-
ключить, что природные флюиды являются, как
правило, недосыщенными относительно аргути-
та α-GeO2. Поэтому осаждение германия из флю-
идов возможно либо в виде примеси при гидро-
термальной кристаллизации кварца, либо на эф-
фективном восстановительном геохимическом
барьере, например, массивных сульфидных рудах
или угольных залежах, в которых германий часто
накапливается. Вместе с тем концентрации гал-
лия в природных флюидах близки к насыщению в
водных растворах, и для осаждения галлия доста-
точно простого уменьшения температуры, или,
например, нарушения химического равновесия
вследствие гетерогенизации флюида. Высокие кон-
центрации галлия в магматических флюидах из
включений в сапфире северо-восточной Тасмании
(Zaw et al., 2006) не могут объясняться переносом
галлия гидроксокомплексами, и, по-видимому,
свидетельствуют о существовании другой формы
нахождения галлия в водных флюидах. В частности,
как отмечают авторы работы Тарнопольская и др.
(2016) рудоносные растворы, которые сформиро-
вались при метаморфизме эвапоритовых отложе-
ний, характеризующихся высокой солёностью и
кислотностью, могут содержать высокие концен-
трации хлоридных комплексов галлия (GaCl3 и
GaCl4). Нейтрализация таких растворов может
приводить к рудообразованию.

−
4Ga(OH)

Рис. 12. Рассчитанные растворимости оксидов Ge (GeO2 аргуитит) (а) и Ga2O3 (моноклинный) (б) в воде в зависимо-
сти от температуры при давлениях насыщенного пара H2O (Pнас) и 100 МПа.
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Таблица 6. Концентрация германия и галлия (ppm) в природных флюидах разного генезиса по данным изучения
состава включений в минералах

Примечания. Минералы: Q – кварц, Sph – сфалерит, Fl – флюорит, Cal – кальцит; n – количество определений. Данные по
концентрации галлия во флюидных включениях за 2005–2014 г.г. опубликованы ранее (Прокофьев и др., 2016).

Объект, местонахождение Минерал n C, ppm Литература
Германий

Сухой Лог, Россия Q 1 4.28 Лаверов и др., 2000
Berezovskoe, Central Urals Q 4 0.18–2.80 Baksheev et al., 2001
Huanuni dep., Bolivia Q 2 10–120 Muller et al., 2001
Kawahage, Central Japan Q 4 29–72 Kurosawa et al., 2003a
Kawakami,Central Japan Q 2 0.003–0.007 Kurosawa et al., 2003b
Bajo de la Alumbrera, Argentina Q 3 100–930 Harris et al., 2003
Витватерсранд, Африка Q 2 0.58–0.92 Сафонов, Прокофьев, 2006
Нежданинское, Саха-Якутия Q 7 1.1–134.8 Бортников и др., 2007
Дальнегорское, Россия Fl, Q 6 0.9–6.6 Баскина и др., 2009
Сарылах и Сентачан, Россия Q 26 0.04–20.0 Бортников и др., 2010
Kofu granite, Japan Q 49 3.0–390.0 Kurosawa et al., 2010
Промежуточное, Россия Q 1 3.7 Волков, Прокофьев, 2011
Сентябрьское, Россия Q 4 0.03–0.30 Николаев и др., 2013
Северо-Восток России Fl, Q 10 0.2–61.1 Горячев и др., 2014
Darasun, Transbaykalia, Russia Q 30 0.19–39.70 Prokofiev, Selector, 2014
Дражное, Якутия, Россия Q 3 0.4–1.6 Аристов и др., 2015
Аркачан, Якутия, Россия Q 5 0.02–12.20 Гамянин и др., 2015
Тихое, Россия Q 6 0.15–0.83 Колова и др., 2015
Джульетта, Россия Q 1 0.15 Прокофьев и др., 2015
Северо-Восток России Q 5 0.02–1.18 Волков и др., 2016
Западная Чукотка, Россия Q 4 0.15–0.93 Николаев и др., 2016
Tsushima, Japan Q 89 2.0–249.0 Kurosawa et al., 2016
Родионовское, Россия Q 3 0.16–3.78 Волков и др., 2017
Новоширокинское, Россия Q 1 0.06 Прокофьев и др., 2017
Двойное, Россия Q 3 0.02–0.15 Колова и др., 2018
Кольский полуостров, Россия Q 3 0.68–1.26 Прокофьев и др., 2018а
Западная Чукотка, Россия Q 1 5.7 Прокофьев и др., 2018б
Adycha-Taryn, NE Russia Q 13 0.01–2.20 Gamyanin et al., 2018
North-East Russia Q 14 0.10–9.40 Vikent’eva et al., 2018
Huangshan, Anhui, China Q 4 1.0–9.0 Zhang, Audetat, 2018
Центральная Чукотка, Россия Q 1 0.22 Прокофьев и др., 2019
USA, China, Australia, Norway Q 85 1.0–411.0 Audetat A., Zhang, 2019

Галлий
Аркачан, Якутия, Россия Q 6 0.24–4.08 Гамянин и др., 2015
Тихое, Россия Q 4 0.003–0.23 Колова и др., 2015
Джульетта, Россия Q 1 0.003 Прокофьев и др., 2015
Северо-Восток России Q 1 0.01 Волков и др., 2016
Западная Чукотка, Россия Q 1 51.7 Николаев и др., 2016
Родионовское, Россия Q 1 0.45 Волков и др., 2017
Новоширокинское, Россия Sph 1 0.49 Прокофьев и др., 2017
Кольский полуостров, Россия Q 2 0.10–0.47 Прокофьев и др., 2018а
Западная Чукотка, Россия Q 1 0.21 Прокофьев и др., 2018б
Tennessee, Kentucky, USA Cal 4 0.08–0.21 Smith-Schmitz, Appold, 2018
USA, China, Australia, Norway Q 37 0.1–7.0 Audetat A., Zhang, 2019

ВЫВОДЫ
1. Обобщены данные по концентрациям гер-

мания и галлия в природных магматических рас-
плавах, полученные при исследованиях состава
закалочных стекол вулканических пород и вклю-
чений в минералах.

2. Установлено, что концентрации германия в
магматических расплавах изменяются от 0.96 до
17.6 ppm (1472 определения). Среднее геометриче-
ское значение концентрации германия в силикат-
ных расплавах 1.56 ppm, что достаточно близко к
значению кларка (1.8 ppm). Показано, что концен-
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трации галлия в магматических расплавах изменя-
ются от 0.47 до 495 ppm (8755 определений). Сред-
нее геометрическое значение концентрации гал-
лия в силикатных расплавах составляет 19.0 ppm,
что также близко к значению кларка (18 ppm).

3. Диапазон концентраций Ge в гидротермаль-
ных флюидах изменяется от 0.01 до 930 ppm
(405 определений) при среднем геометрическом
значении 17.0 ppm. Концентрации галлия во флюи-
дах изменяются от 0.02 до 320 ppm (441 определение)
при среднем геометрическом значении 2.0 ppm.

4. Обсуждаются возможные причины разных
концентраций германия и галлия в природных
расплавах и флюидах.

Авторы благодарны А.В. Волкову и Н.Л. Мироно-
ву за конструктивную критику и ценные советы.

Исследования выполнены при финансовой под-
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На образцах девонских горючих сланцев и бурых углей Кузбасса, а также кайнозойских бурых углей
и глин Среднеамурского бассейна прослежено изменение элементного состава асфальтенов орга-
нического вещества (ОВ) разного генезиса от прото- до мезокатагенеза. Показано, что состав ас-
фальтенов (протоасфальтенов) ОВ разного генезиса различается уже на стадии осадков: терраген-
ные обогащены углеродом и водородом, аквагенные содержат больше кислорода (гетероэлемен-
тов). Впервые выявлено, что формирование двух эволюционных катагенетических ветвей составов
асфальтенов происходит в начале протокатагенеза. В процессе диагенеза (барьер осадок – протока-
тагенез) аквагенное и террагенное ОВ подвергаются преобразованиям разного типа: для аквагенно-
го это главным образом резкая карбонизация и параллельная гидрогенизация, в террагенном при
сохранении уровня концентраций углерода происходит перераспределение концентраций кисло-
рода и водорода, связанная с резкой потерей последнего. Дальнейшее изменение состава асфальте-
нов происходит в мезокатагенезе уже в пределах этих ветвей вплоть до апокатагенеза, где эволюци-
онные линии опять сходятся.
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ВВЕДЕНИЕ

Для воссоздания полной картины эволюцион-
ных преобразований состава и структуры асфаль-
тенов необходимо провести изучение их от за-
рождения в диагенезе до разрушения в условиях
высокого катагенезе.

Ранее в работе Л.С. Борисовой (2017) состав и
структура асфальтенов на диагенетической ста-
дии изучены на примере торфов из месторожде-
ний Новосибирской и Томской областей и сапро-
пелей озер Кулундинской солеродной зоны. Пер-
воначальная структура асфальтенов представлена
протоасфальтенами по терминологии Л.С. Бори-
совой (2017) – геосополимерами, являющимися
продуктом биохимической и химической де-
струкции живого вещества с сингенетичной осад-
конакоплению полимеризацией. Для образования
асфальтенов как гумусового, так и сапропелевого
органического вещества (ОВ) характерны поли-
мерконденсационные превращения: энергичное
восстановление остатков организмов в сочетании
с процессами диссоциации приводит к битумини-
зации ОВ (Borisova, 2019; Веселовский, 1951).

В результате катагенетических преобразова-
ний протоасфальтены превращаются в асфальте-
ны. Как было показано Л.С. Борисовой (2004), на
этапах среднего мезокатагенеза  не-
зависимо от типа ОВ формируются более конден-
сированные и более ароматичные по структуре
асфальтены – идет устойчивая карбонизация ас-
фальтенов: в них увеличивается концентрация уг-
лерода и уменьшается водорода и особенно гете-
роатомов. Фактически в ходе катагенеза состав
асфальтенов рассеянного ОВ претерпевает на-
правленные изменения, подобные тем, которые
установлены для дебитуминизированного ОВ со-
ответствующей генетической группы (Конторо-
вич, Борисова, 1994). Детальные исследования
химического состава и структуры асфальтенов из
битумоидов в зоне катагенеза позволили наме-
тить эволюционную линию преобразования их
состава в зависимости от глубины погружения
осадка (Борисова, 2004; Borisova, 2019).

В апокатагенезе (при высоких температурах и
давлениях) при изучении органического веще-
ства мезозойских отложений Тюменской сверх-

( )2 1
1 3МК –МК
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глубокой скважины (СГ-6) Л.С. Борисовой (2008)
была выявлена деструкция асфальтенов, выража-
ющаяся с одной стороны в полимеризации и кон-
денсации их молекул и переходе в нерастворимую
форму (кероген), а с другой – в структурном пере-
распределении более лёгкой их части внутри смол
и углеводородов (УВ). Фактически для асфальте-
нов было выявлено три стадии эволюции (Borisova,
2019): раннедиагенетические асфальтены, мезока-
тагенетические, позднекатагенетические. Оставал-
ся не выясненным вопрос особенностей состава ас-
фальтенов ОВ ранних стадий катагенеза (протока-
тагенеза). С этой целью в настоящей работе были
изучены асфальтены слабозрелых углей и горю-
чих сланцев, материал частично доложен на Все-
союзной конференции “Геохимия нефти и газа,
нефтематеринских пород, угля и горючих слан-
цев” в Сыктывкаре (Борисова, Тимошина, 2019).

МАТЕРИАЛ И МЕТОДИКА

Для исследования использованы отобранные
сотрудниками ИНГГ СО РАН А.Н. Фоминым и
В.И. Москвиным образцы среднедевонских бу-
рых углей Барзасского месторождения, горючих
сланцев Дмитриевского месторождения Кузбасса
и предоставленные В.В. Крапивенцевой в ИНГГ
СО РАН для геохимического анализа образцы бу-
рых углей (верхний палеоген) и глин (верхний па-
леоген и неоген) Ушумунского месторождения
Среднеамурского бассейна. В лаборатории орга-

нической геохимии ИНГГ СО РАН в образцах
определены концентрации ОВ (Сорг), проведены
пиролитические исследования, изотопный ана-
лиз органического углерода, проэкстрагирован
хлороформом битумоид. Из битумоида по схеме,
принятой в ИНГГ СО РАН (Современные мето-
ды, 1973), с использованием петролейного эфира
выделены асфальтены, затем из-за малых навесок
вещества для дальнейшего изучения было прове-
дено объединение ряда проб (табл. 1) и в сформи-
рованной коллекции определен элементный состав
асфальтенов. Элементный состав асфальтенов и
смол (C, H, S и N) определен микрометодом ско-
ростного сжигания в быстром токе кислорода из од-
ной навески на элементном анализаторе ЕА 1110.

Сопоставление концентраций ОВ, его пиро-
литических и изотопных характеристик с эле-
ментным составом асфальтенов битумоида, срав-
нение элементных соотношений в породах раз-
ного возраста, генезиса и катагенеза позволило
уточнить эволюцию ОВ в пределах ранних стадий
катагенеза.

ГЕОХИМИЧЕСКАЯ ИЗУЧЕННОСТЬ 
ОРГАНИЧЕСКОГО ВЕЩЕСТВА 
ОБЪЕКТОВ ИССЛЕДОВАНИЙ

Разнообразные аспекты бурых углей Барзас-
ского месторождения и горючих сланцев Дмитри-
евского месторождения Кузбасса исследовались
многими учеными (Залесский, 1931; Ергольская,

Таблица 1. Пробы пород, в которых изучены асфальтены

№ 
пробы Скважина Глубина, м Возраст Свита Порода

Количество образцов, 
объединенных в пробу 

для элементного анализа

Ушумунское месторождение (Среднеамурский бассейн)

1 1138 96.6–123.8 Ушумунская Глины 3

2 » 132.1–134.5 Бирофельдская » 2

3 1180 102.5–102.7 Чернореченская Бурый уголь 1

4 » 112–118 » » Глины 4

5 » 164.70–164.75 » Бурый уголь 1

6 » 164.75–164.80 » » Глина 1
Барзасское месторождение (Кузбасс)

7 Обнажение D2 Барзасская Бурые угли 2
8 » » » » 3

Дмитриевское месторождение (Кузбасс)

9 Обнажение D2
Дмитриевско-
перебойская Горючие Сланцы 24 (автохтонные 

битумоиды)

10 » » » » 3 (аллохтонные и сме-
шанные битумоиды)

1
1N

P 2
3

P 2
3

P1
3
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1936; Тыжнов, 1938; Ларищев, 1947, 1948; Геологи-
ческое строение…, 1959; Геология месторождений
угля…, 1967; Фомин, 1990; Каширцев и др., 2010;
Меленевcкий и др., 2011; Грицко и др., 2011 и др.).

Тонкие пластины известково-доломито-глини-
сто-кремнистых горючих сланцев дмитриевско-пе-
ребойской свиты Дмитриевского месторождения
загораются от спички (Геология месторождений уг-
ля…, 1967), изобилуют сине-зелеными водорослями
родов Gloeocapsites G. Rusanovii Lar., G. Rubra Lar. и
Microcystites sp. и соответствуют сапроколлитам, в
студнеобразном цементе которых преобладают
цианобактерии, которые, вероятно, являлись ос-
новным населением лагунного водоема (Лари-
щев, 1947, 1948).

Бурые угли барзасской свиты Барзасского ме-
сторождения содержат остатки высших растений –
плауновых Barsassia ornate Zal. и отнесенных к
высшим наземным растениям (псилофитам)
Orestovia и Petzia (Залесский, 1931), благодаря ко-
торым барзасские угли отнесены к кутикуловым
липтобиолитам (Ергольская, 1936). Барзасские
угли исследованы весьма детально с точки зрения
химико-технологического анализа, элементарно-
го анализа и разгонки по Фишеру: влажность,
зольность, выход летучих веществ, элементарный
состав, выход, состав и свойства первичной смо-
лы, полукокс, удельный вес угля, самовозгорае-
мость, данные по обогащению и экстрагирова-
нию, технология переработки, а также привел
распространение и запасы углей по участкам
(Тыжнов, 1938). А.Н. Фомин (1990) исследовал
кутиноподобное вещество (стебель) барзасских
углей в шлифах, элементный состав керогена
(С = 82%, Н = 9.2%) и изотопный состав углерода
ОВ (δ13С = −21.4‰), и отнес ОВ к классу гумито-
сапропелитов (Фомин, 1990). Биогеохимическое
исследование образца барзассита показало, что
ОВ слабозрелое и представляет собой смесь из
террагенного и аквагенного источника, форми-
рование девонских липтобиолитовых углей про-
ходило в прибрежно-морских условиях, и источ-
ником молекул-биомаркеров были липиды мор-
ских и континентальных биот, в частности смолы
ранних хвойных растений (Каширцев и др., 2010).
В статье В.Н. Меленевcкого и др. (2011) изучен
аквапиролизом и флеш-пиролизом незрелый об-
разец барзассита, отмечено, что высокий HI
(660 мг УВ/г Сорг), близость концентраций стера-
нов С27–29 в аквапиролизе являются признаками
аквагенного ОВ, однако максимум в н-алканах
смещен в высокомолекулярную область.

Пиролитические и изотопные данные по кол-
лекции углей и сланцев Кузбасса ранее обсужда-
лись (Kontorovich et al., 2017). ОВ среднедевон-
ских дмитриевских горючих сланцев и барзасских
липтобиолитовых углей по результатам пиролиза
относятся к аквагенному керогену I и II типов,

преобразовано в пределах протокатагенеза и ран-
него мезокатагенеза. Изотопный состав углерода
дмитриевских сланцев соответствует керогенам I
и II типов. В барзасских углях несоответствие
изотопного состава органического углерода (вы-
сокие δ13С, свойственные керогену типа III) пи-
ролитическим характеристикам (высокие HI,
свойственные керогенам II и I типа) объясняется,
вероятно, специфичностью исходной биоты –
древнейших высших растений в истории Земли.

Геохимическое изучение угленосных отложе-
ний Ушумунского месторождения Среднеамур-
ского бассейна проведено в ИНГГ СО РАН впер-
вые, и ранее частично опубликовано (Krapiven-
tseva et al., 2017; Тимошина, 2019; Тимошина,
Фомин, 2020). Незрелое (углепетрография, пиро-
лиз, отсутствие или следовые количества стера-
нов и терпанов) преимущественно террагенное
(изотопный состав углерода, распределение н-ал-
канов, наличие биомаркеров высших наземных
растений – каурана, биерана, филлокладана, ре-
тена) ОВ изученных толщ Ушумунского место-
рождения обладает одновременно и характери-
стиками аквагенного керогена – наличие длин-
ноцепочечных алкилнафталинов (биомаркеров
озерных водорослей Botryococcus Braunii) и в по-
ловине образцов характерный для аквагенного
керогена высокий водородный индекс HI, в части
образцов высокие концентрации фитана и не-
обычные максимумы в составе ациклических
изопреноидов (на i-С21 и i-С22), возможно, из-за
значительного вклада организмов домена археа в
исходное живое вещество. Не исключено, осо-
бенности в характеристиках (террагенность по
изотопному анализу, распределению н-алканов
во всех образцах и по наличию биомаркеров выс-
ших наземных растений и аквагенность по пиро-
литическим данным, по ароматическим парамет-
рам и ациклическим изопреноидам в большей ча-
сти образцов) связаны с возрастной спецификой
кайнозойского органического вещества и с его
катагенетической незрелостью при довольно вы-
соких концентрациях, а также с неоднократными
сменами режима осадконакопления изученных
толщ Ушумунского месторождения с озерного до
торфяно-болотного и обратно.

Изучение асфальтенов ранее ни в девонском
ОВ Дмитриевского и Барзасского месторожде-
ний Кузбасса, ни в кайнозойском ОВ Ушумун-
ского месторождения Среднеамурского бассейна
не проводилось.

РЕЗУЛЬТАТЫ ИССЛЕДОВАНИЙ

Изученные образцы ОВ палеогена и неогена
Ушумунского месторождения Среднеамурского
бассейна, взятые из скважин с небольших глубин
(95–660 м), находятся на стадии протокатагенеза
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(Tmax ≤ 431°C,  в пределах 0.41–0.43%) (табл. 2,
рис. 1) (Krapiventseva et al., 2017; Тимошина, 2019;
Тимошина, Фомин, 2020). Генетически ОВ пред-
ставлено в основном керогеном типа III (назем-
ная растительность), о чем свидетельствуют
δ13Сорг > −27‰, HI<160 мгУВ/гСорг (табл. 2,
рис. 1, 2), и состав УВ-биомаркеров (Тимошина,
2019; Тимошина, Фомин, 2020). Вместе с тем в ря-
де образцов ОВ представлено смесью керогенов
типа III (наземная растительность) и I (озерный
сапропель), что проявляется в повышении HI
(табл. 2, рис. 1) и обнаружении УВ-биомаркеров
озерных водорослей (Krapiventseva et al., 2017; Ти-
мошина, 2019; Тимошина, Фомин, 2020).

Битумоиды бурых углей близки по концентра-
ции (bхл около 2%) и групповому составу – 6 и 8%
насыщенных УВ, 5 и 4% ароматических, 70 и
66 смол, 19 и 21% асфальтенов (табл. 3, рис. 3).
Четыре пробы глин этого месторождения содер-
жат от 6 до 17% Сорг (наиболее богата неогеновая
глина). Две пробы глин на разных уровнях разреза,
имеющие высокий HI (248 и 242 мгУВ/ гСорг), содер-

о
vtR жат больше битумоида, меньше УВ (как насыщен-

ных, так и ароматических), больше асфальтенов.

Наибольшие количества асфальтенов обнару-
жены в обогащенных как Сорг (56.1 и 51.9% на по-
роду), так и битумоидами (2.3 и 1.55% на породу)
углях – 18.9 и 21.5% (табл. 2, 3, рис. 3). По эле-
ментному составу асфальтены (табл. 4) ОВ палео-
гена и неогена Ушумунского месторождения ма-
ло отличаются от исследованных ранее асфальте-
нов торфов и сапропелей (Борисова, 2017): на
диаграмме Ван-Кревелена (рис. 4) они располага-
ются в области керогена типа I, источником обра-
зования которого являются водорослевые и мик-
робиальные липиды (Ван-Кревелен, Шуер, 1960).
Если сравнивать асфальтены изученных глин
Ушумунского месторождения (Сорг 6–17%) терра-
генных по δ13Сорг (−25‰) и незрелых по Tmax
(399–424°C) и асфальтены бурых углей из этого
же месторождения (Сорг = 52 и 56%; Tmax = 403°C;
HI = 279 мгУВ/гСорг) по элементному составу, то
последние в основном беднее водородом (10–11
против 11–13%) и имеют более ароматический ха-
рактер: атомное отношение Н/С асфальтенов уг-

Таблица 2. Концентрация, пиролиз и изотопный состав органического углерода в образцах пород, в которых
изучены асфальтены (в числителе – разброс значений, в знаменателе – среднее значение, в скобках – количе-
ство объединенных образцов)

№ пробы
Сорг, 

% на породу
S1, 

мгУВ/г породы
S2, 

мгУВ/г породы
HI, мгУВ/ гСорг Tmax, °C δ13Сорг, ‰

Ушумунское месторождение (Среднеамурский бассейн)

1      

2       

3 56.1 4.7 116 279 401 −24.4

4       

5 51.9 3.8 77.3 181 404 −24.7
6 7.6 1.2 19.5 248 423 −25.8

Барзасское месторождение (Кузбасс)

7       

8       

Дмитриевское месторождение (Кузбасс)

9       

10       

( )
11.7 23.0

17.3 3
−

( )
1.4 2.8
2.1 3

−
( )

21.8 51.0
33.9 3

−
( )

198 298
242 3

−
( )

373 416
399 3

−
( )

25.1 24.0
24.7 3

− −
−

…

( )
5.1 6.5
5.8 2

−
( )

0.2 0.2
0.2 2

−
( )

3.7 5.8
4.7 2

−
( )

75 97
86 2

−
( )

408 431
420 2

−
( )

25.4 25.3
25.4 2

− −
−

…

( )
2.8 13.5
8.0 4

−
( )

0.1 1.3
0.7 4

−
( )

2.7 32.9
15.9 4

−
( )

87 259
168 4

−
( )

417 428
424 4

−
( )

26.3 25.0
25.7 4

− −
−

…

( )
58.6 63.7
61.2 2

−
( )

2.5 3.4
2.9 2

−
( )

244 327
286 2

−
( )

416 514
465 2

−
( )

441 446
443 2

−
( )

19.4 19.3
19.4 2

− −
−

…

( )
17.2 64.4

43.3 3
−

( )
0.2 1.9
1.2 3

−
( )

43 281
174 3

−
( )

252 436
367 3

−
( )

440 445
442 3

−
( )

20.5 19.3
19.8 3

− −
−

…

( )
7.2 14.4
10.7 24

−
( )

0.5 2.5
1.7 24

−
( )

54.7 110.3
83.1 24

−
( )

664 863
776 24

−
( )

443 447
445 24

−
( )

34.9 32.0
33.5 24

− −
−

…

( )
1.4 5.4
3.6 3

−
( )

0.1 1.3
0.6 3

−
( )

7.7 33.6
23.8 3

−
( )

570 761
652 3

−
( )

444 448
446 3

−
( )

34.1 33.5
33.8 3

− −
−

…
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Рис. 1. Соотношение водородного индекса (HI) и
температуры максимального выхода углеводородов
(Tmax) при разрушении керогена в процессе пиролиза
органического вещества (Среднеамурский бассейн,
Ушумунское буроугольное месторождение: 1 – глины

ушумунской свиты  скв. 1138, 2 – глины биро-

фельдской свиты  в скв. 1138, 3 – глины и 4 – бу-

рые угли чернореченской свиты  скв. 1180; Куз-
нецкий бассейн: 5 – бурые угли барзасской свиты (D2)
Барзасского месторождения; 6 – горючие сланцы
дмитриевско-перебойской свиты (D2) Дмитриевско-
го месторождения; цифры в кружках соответствуют
номерам проб в таблицах).
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лей составляет 1.68, в то время как у образцов
глин этот параметр варьирует от 1.66 до 2.03. Эти
данные согласуются с тем, что угли обязаны в ос-
новном вкладу террагенного керогена типа III
(Тимошина, Фомин, 2020).

Бурые угли (D2) Барзасского месторождения
представлены двумя объединенными пробами
разных локализаций (табл. 1). Одна из этих объ-
единенных проб более обогащена Сорг (в среднем
61.2 и 43.3%) и соответственно имеет более высо-
кий HI (в среднем 465 и 367 мгУВ/гСорг). В обеих
пробах HI очень высок и попадает на рис. 1 в об-
ласть керогенов типа II (аквагенный морской ке-
роген) и даже граничную область типов II и I (ак-
вагенный озерный кероген). При этом образцы

обеих объединенных проб имеют высокие, наи-
более высокие в изученной коллекции значения
δ13Сорг (–20.5…–19.3‰) (рис. 2), отвечающие тер-
рагенному керогену (тип III). Вероятно, такой на-
бор δ13Сорг–HI связан со спецификой исходной
биоты времени выхода растений на сушу (Kontor-
ovich et al., 2017). Близость обеих проб по Tmax (в
среднем 442°C) и δ13Сорг (табл. 2) указывает на
одинаковый генезис и катагенез. Катагенез ОВ по
Tmax соответствует началу мезокатагенеза (рис. 1),

однако по витриниту (  составляет 0.48–0.49%)
отвечает протокатагенезу (Kontorovich et al., 2017).
Битумоиды содержат 7.7 и 13.5 насыщенных УВ,
2.0 и 2.7 ароматических УВ. Эти битумоиды отли-
чаются наибольшими для всей изученной кол-
лекции концентрациями смол – 85.1 и 80.6% на
битумоид. Несмотря на обогащенность образцов
Сорг и битумоидом, они содержат невысокие кон-
центрации асфальтенов (2.1–6.4%); более обога-
щенная Сорг и битумоидом проба соответственно
содержит несколько больше асфальтенов (табл. 3,
рис. 3). Изученные асфальтены на диаграмме
Ван-Кревелена располагаются в области кероге-
на типа II (рис. 4) рядом с показанными для срав-
нения асфальтенами баженовской свиты (Бори-
сова, 2004; Борисова, Тимошина, 2019), но в от-
личие от последних по содержанию водорода
(7.4–7.8%) тяготеют к нижней границе области
керогена типа II (Борисова, 2004). Асфальтены
более обогащенной Сорг и битумоидом пробы со-
ответственно содержат больше водорода и мень-
ше кислорода (табл. 2, 4).

o
vtR

Рис. 2. Изотопный состав органического углерода
(условные обозначения см. рис. 1).
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Таблица 3. Концентрация и групповой состав битумоидов в образцах пород, в которых изучены асфальтены (в чис-
лителе – разброс значений, в знаменателе – среднее значение, в скобках – количество объединенных образцов)

№ пробы bхл, % на породу β, %

Групповой состав, в % на битумоид

углеводороды
смолы асфальтены

насыщенные ароматические

Ушумунское месторождение (Среднеамурский бассейн)

1       

2       

3 2.3 2.8 8.1 4.4 66 21.5

4       

5 1.55 2.1 5.9 4.9 70.3 18.9
6 0.54 4.9 3.5 4.2 76.8 15.5

Барзасское месторождение (Кузбасс)

7       

8       

Дмитриевское месторождение (Кузбасс)

9       

10       

( )
0.58 0.71
0.65 3

−
( )

2.0 3.5
2.8 3

−
( )

7.7 10.2
8.7 3

−
( )

3.0 6.3
4.5 3

−
( )

70.0 79.8
75.1 3

−
( )

9.5 15.6
11.7 3

−

( )
0.06 0.09
0.07 2

−
( )

0.8 0.9
0.8 2

−
( )

10.7 13.4
12.0 2

−
( )

4.6 7.5
6.0 2
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Рис. 3. Групповой состав битумоидов (условные обозначения см. рис. 1).
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Горючие сланцы (D2) Дмитриевского место-
рождения являются самыми древними в изучен-
ной коллекции. Они представлены двумя объеди-
ненными пробами, одна из них состоит из более
обогащенных Сорг (7.2–14.4%, в среднем 10.7%)
образцов, содержащих автохтонные битумоиды,
другая – из менее обогащенных (1.4–5.4%, в сред-
нем 3.6%), содержащих аллохтонные битумоиды
(табл. 2, 3). В районе нет других обогащенных ОВ
толщ, скорее всего аллохтонный битумоид явля-
ется паравтохтонным, мигрировавшим в преде-
лах свиты из более погруженных локализаций. В
обеих пробах фиксируется высокий водородный
индекс HI (776 и 652 мгУВ/гСорг), несколько сни-
женный в содержащей аллохтонный битумоид.
Обе пробы имеют почти одинаковые Tmax (в сред-
нем 445°C) и δ13Сорг (в среднем −33‰) (табл. 2,
рис. 1, 2), что указывает на одинаковый генезис
(озерный кероген) и катагенез. Эти образцы вы-
деляются из всей коллекции наибольшей обога-
щенностью изотопом 12С (рис. 2). В целом по вит-
риниту (  изменяется в пределах 0.46–0.60%)
(Kontorovich et al., 2017) ОВ относится к градаци-
ям ПК–  Объединенная проба из образцов,
содержащих аллохтонный (паравтохтонный) би-
тумоид, попадает на рис. 1 в начало мезокатаге-
неза, а половина образцов из вмещающего ав-
тохтонный битумоид объединения на том же
графике находится в области протокатагенеза.
Групповой состав битумоидов можно предста-
вить в виде схемы “насыщенные УВ : ароматиче-
ские УВ : сумма УВ : смолы : асфальтены” – для
автохтонных это 23.7 : 3.4 : 27.1 : 71.2 : 1.7 в % на би-
тумоид, для аллохтонных (или паравтохтонных)
17.1 : 8.3 : 25.4 : 67.3 : 7.3. Судя по групповому со-

o
vtR

1
1МК .

ставу, битумоиды пробы с высоким битумоид-
ным коэффициентом перемещены недалеко и
являются паравтохтонными, представляющими
вмещающую толщу. Автохтонные битумоиды со-
держат наименьшее для всей коллекции количе-
ство асфальтенов (0.2–3.1%, в среднем 1.7%)
(табл. 3, рис. 3). В аллохтонных (паравтохтонных)
битумоидах асфальтенов больше – до 9.2%, в
среднем 7.3%. Изученные асфальтены этих слан-
цев по данным элементного анализа (в среднем
Н = 9.4%; С = 79%; Н/Сат = 1.44) на диаграмме
Ван-Кревелена (рис. 4) располагаются в гранич-
ной области керогенов типа I и II), причем аллох-
тонный (паравтохтонный) образец имеет облик
продукта керогена, более обогащенного типом I,
и более катагенетически преобразованного.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

На стадии диагенеза состав протоасфальтенов
тесно связан с типом исходного ОВ, составом
осадка, глубиной и окислительно-восстанови-
тельными обстановками формирования осадоч-
ных пород. Например, озерные осадки (Борисо-
ва, 2017) образуют две группы: в больших соленых
бессточных озерах состав асфальтенов близок со-
ставу асфальтенов океанических и морских осад-
ков (Чернова, Шишенина, 1979), в солоноватых и
пресных озерах – составу торфов (Борисова,
2017), которые обогащены водородом и по Н/Сат
на диаграмме Ван-Кревелена “попадают” в об-
ласть керогена типа I и выше (рис. 4). По данным
элементного состава в области протоасфальтенов
торфов и сапропелей находятся асфальтены из
кайнозойских образцов Ушумунского месторож-
дения (стадия ПК, Tmax ≤ 431°C,  в пределахo

vtR

Таблица 4. Элементный состав асфальтенов и коэффициент cO = (О/8-Н)/(С/3) (Веселовский, 1951) 

№ пробы C% H% N% S% O% cO H/Cат. О/Cат.

Ушумунское месторождение (Среднеамурский бассейн)
1 74.0 11.0 0.4 0.0 14.7 –0.37 1.8 0.15
2 77.0 12.7 0.3 0.0 10.0 –0.45 2.0 0.10
3 78.1 11.0 0.6 0.0 10.3 –0.37 1.7 0.10
4 77.5 12.3 0.4 0.0 9.9 –0.43 1.9 0.10
5 75.8 10.6 0.8 0.0 12.7 –0.36 1.7 0.13
6 78.7 10.9 0.7 0.0 9.8 –0.37 1.7 0.09

Барзасское месторождение (Кузбасс)
7 76.0 7.8 0.5 1.9 13.9 –0.24 1.2 0.14
8 74.5 7.4 0.8 1.9 15.5 –0.22 1.2 0.16

Дмитриевское месторождение (Кузбасс)
9 75.0 9.2 1.3 0.0 14.5 –0.30 1.5 0.15

10 82.5 9.6 1.7 0.0 6.2 –0.32 1.4 0.06
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0.41–0.43%). Их низкой зрелости соответствует
набор УВ-биомаркеров, описанный выше. Наи-
более обогащены водородом асфальтены из об-
разцов низкоуглеродистых бирофельдских глин,
наименее – асфальтены углей (содержат наи-
большую долю террагенного ОВ) и глины из ниж-
ней части разреза, последние, возможно, за счет
катагенеза, возможно, из-за близости пласта уг-
лей, который они подстилают (табл. 1). Следую-
щий, менее обогащенный водородом уровень на

рис. 4 представляют асфальтены девонских горю-
чих сланцев Дмитриевского месторождения.
Они, если иметь в виду тенденцию катагенетиче-
ских преобразований, находятся на границе керо-
генов типа I и II, причем асфальтены аллохтонного
(паравтохтонного) битумоида “выглядят” более ка-
тагенетически преобразованными, вероятно, ми-
грировали из более погруженных участков горю-
чих сланцев. Асфальтены автохтонного битумои-
да (№ 9 в таблицах и на рисунках) находятся на
рис. 4 между протоасфальтенами океанических
осадков и больших соленых озер и асфальтенами
(тип II1) аквагенного ископаемого ОВ (баженов-
ской свиты). Протоасфальтены для дмитриев-
ских сланцев, вероятно, были подобны показан-
ным на рис. 4 образцам океанических осадков, и
на рисунке проиллюстрирован весь путь асфаль-
тенов морского ОВ от уровня осадков до уровня
мезокатагенеза. На третьем уровне (более низких
концентраций водорода) находятся асфальтены
девонских бурых углей Барзасского месторожде-
ния. Это уровень асфальтенов баженовской сви-
ты (тип II1) по H/Cат. (Борисова, 2016; Конторо-
вич и др., 2019), при этом асфальтены девонских
бурых углей находятся на линии направленности
катагенеза в сторону зоны асфальтенов терраген-
ного ископаемого ОВ (тип III1). Вместе с тем со-
став асфальтенов барзасских углей, сформиро-
ванных в прибрежно-морских условиях и имею-
щих черты как морских и континентальных биот
(Каширцев и др., 2010), может быть результатом
синтеза протоасфальтенов из всех источников,
показанных на рис. 4 – торфов, озерных и мор-
ских сапропелей. Девонские бурые угли менее ка-
тагенетически преобразованы, чем дмитриевские
сланцы, но содержат меньше водорода в силу ге-
незиса и/или значительных потерь в диагенезе.
Разница в преобразованности внутри ПК –  в
пределах 0.41–0.43% для ушумунских бурых углей
и  в пределах 0.48–0.49% для барзасских бурых
углей – очевидно отражается именно в заметной
потере водорода асфальтенами последних.

Наглядно картину трансформации состава ас-
фальтенов на различных этапах их эволюции поз-
воляет наблюдать созданная еще в 1951 г. В.С. Ве-
селовским (1951) модель образования важнейших
групп горючих ископаемых в координатах С–сО
(рис. 5). Выделенная В.С. Веселовским область
“Керогены” на схеме близка области значений
элементного состава аквагенных разностей керо-
генов, полученной в результате наших исследова-
ний (Borisova, 2019). Л.С. Борисова предложила
усовершенствовать эту модель – проведенная на
основании выполненных исследований пунктир-
ная линия охватывает области керогенов обеих
генетических форм ОВ. При этом асфальтены ОВ
на этапах среднего мезокатагенеза 

o
vtR

o
vtR

( )2 1
1 3МК – МК

Рис. 4. Диаграмма Ван-Кревелена по асфальтенам (I,
II, III – типы керогенов озерный, морской и конти-
нентальный соответственно; II1, III1 – типы асфаль-
тенов морской и континентальный по Л.С. Борисо-
вой (2004); Среднеамурский бассейн, Ушумунское
буроугольное месторождение: 1 – глины ушумунской

свиты  скв. 1138, 2 – глины бирофельдской свиты

 в скв. 1138, 3 – глины и 4 – бурые угли черноре-

ченской свиты  скв. 1180; Кузнецкий бассейн:
5 – бурые угли барзасской свиты (D2) Барзасского
месторождения, 6 – горючие сланцы дмитриевско-
перебойской свиты (D2) Дмитриевского месторожде-
ния; Западная Сибирь: 7 – торфы, 8 – сапропели;
осадки по данным данным Т.Г. Черновой и Е.П. Ши-
шениной (1979): 9 – черноморские, 10 – океаниче-
ские; юрское органическое вещество Западной Сиби-
ри: 11 – террагенное, 12 – аквагенное; цифры в круж-
ках соответствуют номерам проб в таблицах.
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различной генетической природы также четко
разделяются на две области и соответствуют син-
генетичным керогенам (Конторович, Борисова,
1994; Борисова, 2016). Протоасфальтены торфов,
сапропелей озер, осадков морей и океанов по пара-
метрам С–сО заняли область, предшествующую
названной В.С. Веселовским области керогенов
(Борисова, 2019). Изученные нами асфальтены
ОВ образцов глин (3 из 4 проб) палеогена и неоге-
на Ушумунского месторождения Среднеамурско-
го бассейна, незрелых по данным пиролиза и тер-
рагенных по δ13Сорг, находящихся на стадии прото-
катагенеза, на диаграмме С–сО “попали” в область
асфальтенов современных осадков (рис. 5). Ас-
фальтены из ОВ двух образцов бурых углей из
этих же толщ с разных уровней разреза и из образ-
ца глины, подстилающей нижний пласт угля, по-
падают не в область осадков, а в область малопре-
образованных керогенов, возможно, более высо-
кая доля террагенного компонента способствует
более быстрому развитию катагенетических пре-
образований и потере водорода. В более обога-
щенной Сорг и расположенной выше по разрезу
(вероятно, менее катагенетически преобразован-
ной) пробе угля больше насыщенных, меньше

ароматических УВ, меньше смол, больше асфаль-
тенов, охарактеризованных более низким сО
(табл. 5, рис. 5).

Содержащая автохтонный битумоид проба де-
вонских горючих сланцев (градация ) Дмит-
риевского месторождения на схеме В.С. Веселов-
ского располагается в области малопреобразо-
ванных керогенов примерно в начальной точке
катагенетической эволюции аквагенных асфаль-
тенов (рис. 5). Источником ее асфальтенов могли
быть протоасфальтены ОВ, подобного содержа-
щемуся в осадках больших соленых озер и океа-
нических осадков. Протоасфальтены этих осад-
ков в процессе диагенеза обогащались углеродом
и водородом. Асфальтены девонских бурых углей
(градация ПК) Барзасского месторождения рас-
положились на рис. 5 в области малопреобразо-
ванного ОВ, тяготеющей к преобразованным в
пределах мезокатагенеза асфальтенам терраген-
ного типа, они находятся в начальной точке катаге-
нетической эволюции террагенных асфальтенов.
Возможные источники барзасских асфальтенов –
компоненты разного генезиса, вероятно, преобра-
зовывались в диагенезе по разной схеме – чисто ак-

1
1МК

Рис. 5. Генетические ряды молекулярной ассоциации по асфальтенам в координатах С–сО по В.С. Веселовскому (1951)
с изменениями, условные обозначения на рис. 4.
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вагенные компоненты главным образом обогаща-
лись углеродом (соотношение водорода и кислорода
тоже менялось, концентрации водорода увеличива-
лись, поэтому коэффициент сО оставался на преж-
нем уровне), в террагенных же при сохранении
концентраций углерода происходила потеря во-
дорода. Асфальтены барзасских бурых углей,
имеющие такую же преобразованность как у
дмитриевских горючих сланцев по данным пиро-
лиза (табл. 2) и не отличающиеся по концентра-
ции углерода (если сравнивать только автохтон-
ные битумоиды), заметно отличаются по коэф-
фициенту сО, видимо в связи с резкой потерей
водорода в диагенезе своими террагенными ком-
понентами.

На более высоких стадиях катагенеза ( –
МК3) в асфальтенах из битумоидов различной ге-
нетической природы растeт содержание углерода
при одновременном снижении концентрации во-
дорода и кислорода (и сО), и по направлению
усиления этих процессов на рис. 5 разместились
образцы изученных ранее асфальтенов юрского
аквагенного и террагенного ОВ (Borisova, 2019).

Итак, на схеме В.С. Веселовского в зоне (рис. 5)
протоасфальтенов осадков, растянутой вдоль ба-
рьера осадки – протокатагенез ОВ, выделяются
участки аквагенных протоасфальтенов (осадки
океанов, морей и больших соленых озер) с мень-
шими концентрациями углерода и более высоки-
ми концентрациями кислорода и преимуще-
ственно террагенных протоасфальтенов (торфы и
осадки мелких озер) с наиболее высокими содер-
жаниями углерода и водорода. С переходом на
стадию раннего катагенеза образуются асфальтены
разной генетической природы и при этом область
асфальтенов террагенного ОВ резко сдвигается
вверх вдоль оси сО (не меняясь по концентрации
углерода), а аквагенного – резко сдвигается вправо
вдоль оси С; после чего асфальтены обеих форм ОВ
в мезокатагенезе начинают постепенное параллель-
ное движение вверх и вправо к точке 100% по оси С
и нулевой по оси сО (рис. 5). На границе резкой
трансформации, в протокатагенезе террагенные
асфальтены сохраняют концентрации углерода
на уровне осадков, но в них резко меняется соот-
ношение кислорода и водорода, видимо, за счет
потери последнего. В аквагенных асфальтенах
главным изменением на этой стадии оказывается
карбонизация и обогащение водородом.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Благодаря полученным новым результатам по
образцам девонских горючих сланцев Дмитриев-
ского месторождения и бурых углей Барзасского
месторождения Кузбасса, кайнозойских бурых
углей и глин Ушумунского месторождения Сред-
неамурского бассейна удалось проследить геохи-

2
1МК

мические особенности изменения элементного
состава асфальтенов ОВ разного генезиса на ран-
них стадиях преобразованности.

Выяснилось, что состав асфальтенов (протоас-
фальтенов) различается уже на стадии осадков,
террагенные обогащены углеродом и водородом,
аквагенные содержат больше кислорода (гетеро-
элементов).

В процессе диагенеза (барьер осадок – прото-
катагенез) аквагенное и террагенное ОВ подверга-
ются преобразованиям разного типа: для акваген-
ного это главным образом резкая карбонизация и
гидрогенизация, в террагенном при сохранении
уровня концентраций углерода происходит пере-
распределение концентраций кислорода и водо-
рода, связанное с резкой потерей последнего.

Формирование двух эволюционных катагене-
тических ветвей составов асфальтенов происхо-
дит в начале протокатагенеза, а в мезокатагенезе
их составы изменяются симбатно (параллельная
карбонизация и дегидрогенизация) в пределах
этих ветвей вплоть до апокатагенеза, где эволю-
ционные линии сходятся – асфальтены обеих
форм ОВ разрушаются и выпадают в породе в ви-
де нерастворимых форм.

Для уточнения геохимических процессов,
происходящих на границе диагенеза и катагенеза,
исследования необходимо продолжить на более
представительной коллекции образцов. В каче-
стве дальнейших исследований необходимо соот-
нести полученные данные с другими методами ис-
следования асфальтенов, изучить состав асфальте-
нов высоко преобразованных углей и сланцев,
сравнить эволюцию в диа- и катагенезе состава и
структуры асфальтенов и керогенов ОВ разного
генезиса, оценить изменения в составе асфальте-
нов при миграции.

Авторы благодарят А.Н. Фомина и В.В. Крапи-
венцеву за предоставление коллекций для геохими-
ческих исследований.

Работа выполнена при финансовой поддержке
Проекта РФФИ № 18-05-00786 и Проекта ФНИ
№ 0331-2019-0022.
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Изучена благороднометальная минерализация в метаморфизованных углеродсодержащих породах
cарминской серии в южной части Байкальского выступа фундамента Сибирского кратона. Мето-
дом рентгеноспектрального микроанализа определен фазовый состав акцессорных рудных минера-
лов: пирит, арсенопирит, микровключения самородных никеля, олова, цинкистая медь, сложные
соединения Fe–Ni, Ni–Fe–Ti, а также сульфиды меди и свинца, рутил, монацит, циркон, барит.
Методом сцинтилляционной дуговой атомно-эмиссионной спектрометрии в пробах иликтинской
и хулуртуйской свит определены золото, серебро и все элементы платиновой группы, которые пред-
ставлены частицами самородных благородных металлов, их интерметаллидов, сульфидов, арсени-
дов, селенидов и сульфосолей. Показана связь проявлений благороднометальной минерализации в
хулуртуйской и иликтинской свитах сарминской серии с тектонометасоматическими процессами,
протекавшими в ходе переработки первично-осадочных метаморфических пород.

Ключевые слова: благородные металлы, углеродсодержащие породы, сарминская серия, сцинтилля-
ционная дуговая атомно-эмиссионная спектрометрия (САЭС)
DOI: 10.31857/S0016752521010027

ВВЕДЕНИЕ
Золотые россыпи в Западном Прибайкалье из-

вестны с середины XIX в. в верховьях Лены и ее
притоков (руч. Чанчур, Большой Анай) и по ре-
кам Правая, Средняя, Малая Иликта. Формиро-
вание золотоносного аллювия связано с развити-
ем древних долин на западном фланге Байкаль-
ского рифта (Мац, 2010). Приурочены россыпи в
основном к верхней части аллювиальных отложе-
ний палеодолин. Золото хорошо окатано и отлича-
ется высокой пробностью (920–940). Мощность зо-
лотоносных пластов небольшая – 0.5–2.5 м, протя-
женность – 0.1–4.0 км, ширина – 10–400 м при
содержании золота от единичных знаков до 2–3 г
на 1 т породы. В россыпях встречались самородки
массой до 100 г и более. За весь период золотодо-
бычи в Прибайкалье было извлечено около 1 т зо-
лота. (Винокуров, Суходолов, 1999). В настоящее
время все продуктивные россыпи уже практиче-
ски отработаны.

Коренное золото в Западном Прибайкалье об-
наружено спустя несколько десятилетий после
открытия россыпей сначала в Ленском районе,
затем в Восточном Саяне (Винокуров, Суходо-
лов, 1999). Позднее было выдвинуто предположе-
ние о том, что золотоносные россыпи Прибайкалья
сформированы за счет разрушения углеродсодер-
жащих первично-осадочных метаморфических по-
род (углистых сланцев) и находящихся в них суль-
фидно-кварцевых золотоносных жил (Буряк,
1966; Устинов, Рыбаков, 1983; Коновалов, 1991).

Активно разрабатываемые в настоящее время
месторождения Ленского золоторудного района
и их детальное изучение позволили получить ин-
формацию о генетической принадлежности золо-
то-сульфидной минерализации к черносланцевым
толщам (Буряк, 1966). В середине 1990-х годов по-
явились данные о платиновой минерализации, об-
наруженной в крупном золоторудном месторожде-
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нии Сухой Лог (Буряк, 2000; Дистлер и др., 1996;
Дистлер и др., 2003).

Золотое оруденение в породах сарминской се-
рии впервые рассматривается в работах И.В. Ко-
новалова (1991). Большинство золоторудных про-
явлений Западного Прибайкалья объединяет
общность геологической и структурной обстанов-
ки, однотипность морфологии тел и формационная
принадлежность. В вопросе генезиса геологи при-
держивались мнения о гидротермальном проис-
хождении рудного золота. Основанием для этого
является довольно четкая приуроченность групп
проявлений к зонам повышенной проницаемости в
интенсивно трещиноватых участках на пересече-
ниях зон глубинных разломов. Различия в мине-
ральных ассоциациях объясняются наложением
разновременных процессов по одним и тем же зо-
нам проницаемости. Рудное золото приурочено к
зонам дробления в углистых сланцах, к интенсив-
но окварцованным песчаникам и жилам кварца в
приконтактовой области пород иликтинской
свиты и гранитов приморского комплекса. Сред-
ние содержания золота по отдельным участкам
составляют до 1 г на тонну породы (Винокуров,
Суходолов, 1999). Малые параметры тел и низкое
содержание металла в руде не позволяют на сего-
дняшний день считать Прибайкальский район
перспективным для золотодобычи. Серебро как
сопутствующий элемент благороднометальной
минерализации отмечен на всех изученных золо-
торудных участках, но практического интереса
также не имеет в виду его непромышленной кон-
центрации. Элементы группы платины на терри-
тории Западного Прибайкалья до настоящего
времени не изучались.

В настоящее время признана существенная
роль углерода в процессах концентрирования, пе-
реноса и переотложения рудного вещества в оса-
дочно-метаморфических породах, но определе-
ние низких содержаний благородных металлов
(БМ), в том числе элементов платиновой группы,
в геологических образцах с повышенным содер-
жанием углерода является нетривиальной анали-
тической задачей. Поэтому для изучения пород
сарминской серии (Западное Прибайкалье), на-
ряду с традиционно применяемыми методами хи-
мического анализа и рентгеновского микрозондо-
вого исследования пород и минералов, использова-
ли метод дуговой сцинтилляционной атомно-
эмиссионной спектрометрии (САЭС), который
позволяет без сложной пробоподготовки одновре-
менно определять низкие валовые содержания зо-
лота, серебра и всех элементов платиновой груп-
пы, а также количество, размер и элементный со-
став частиц, содержащих эти металлы (Васильева
и др., 2018). Информация, полученная методом
САЭС позволит связать формирование благород-
нометальной минерализации с определенными
типами пород и может способствовать выделе-

нию минералого-геохимических критериев поис-
ка месторождений благородных металлов.

ОБЪЕКТ ИССЛЕДОВАНИЯ

Объектом исследования являлись метамор-
физованные углеродсодержащие породы сармин-
ской серии PR1 в южной части Байкальского вы-
ступа фундамента Сибирского кратона (рис. 1).

На большей части этой территории развиты
образования иликтинской свиты, метаморфизо-
ванные в условиях зеленосланцевой фации и пред-
ставленные метаэффузивами основного, среднего,
редко кислого состава, хлорит-кварцевыми, сери-
цит-хлорит-кварцевыми, углисто-кварц-серицито-
выми сланцами и микросланцами, филлитами,
известняками, песчаниками – полевошпатово-
кварцевыми, полимиктовыми, кварцевыми, гра-
велистыми и туфопесчаниками. Породы проры-
ваются гранитами приморского комплекса, на
контакте с которыми претерпевают слабое орого-
викование. В зонах тектонических нарушений по-
роды иликтинской свиты издроблены, милонити-
зированы и подвергнуты углеродизации. Углерод-
ное вещество (УВ) сланцев иликтинской свиты в
основном характеризуется дисперсным рентге-
ноаморфным состоянием. В некоторых выделени-
ях УВ проявлена сильная люминесценция, свиде-
тельствующая о присутствии в составе битумооб-
разующих компонентов (Савельева и др., 2019).

Образцы для исследований отбирались из ко-
ренных обнажений в зонах дробления и расслан-
цевания, где тектонические процессы проявлены
наиболее интенсивно (рис. 1, обр. 64/15, 37/17,
28/17, 43/17). На отдельных участках прослежено
окварцевание, которое в основном сопровожда-
ется сульфидизацией (рис. 1, обр. 68/15, 72/15,
26/17, 30/17, 38/17). В верхнем течении р. Правая
Иликта, р. Курга отобраны углисто-кварц-сери-
цитовые сланцы (рис. 1, обр. 78/151, 78/153) из зо-
лотоносного аллювия (Мац, 2010).

В районе поселков Онгурен и Большое Коче-
риково выделяется блок площадью около 60 км2,
сложенный породами амфиболитовой фации ме-
таморфизма, относимыми к хулуртуйской свите
сарминской серии (Устинов, Рыбаков, 1983). Это,
главным образом, биотитовые, роговообманко-
во-биотитовые, роговообманковые и редко гра-
нат-биотитовые гнейсы и мигматиты, амфиболи-
ты, кварциты и карбонатные породы. Взаимоот-
ношения между свитами не ясны; по контакту
хулуртуйской и иликтинской свит наблюдается
мощная зона дробления, по обе стороны от кото-
рой фиксируется азимутальное несогласие в про-
стирании пород (Устинов, Рыбаков, 1983). Породы
хулуртуйской свиты интрудированы синметамор-
фическими гранитами кочериковского комплекса,
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дайками габбро-диабазов и карбонатитов (Саве-
льева и др., 2016).

На многих участках Хулуртуйского блока ме-
таморфические породы и прорывающие их гра-
нитоиды и диабазы несут следы деформаций, со-
провождавшихся изменением первоначального
минерального состава: замещением биотита му-
сковитом и хлоритом, роговой обманки актино-
литом и хлоритом, плагиоклаза серицитом. В
срастаниях с новообразованным мусковитом ча-
сто наблюдается углеродное вещество. УВ здесь
представлено явно- и микрокристаллическим
графитом с остаточными углеводородными ради-
калами (Савельева и др., 2019). В южной части
блока в обрывах оз. Байкал (рис. 1, обр. 19/13,
32/14) в катаклазированных мигматитах и расслан-

цованном хлоритизированном диабазе (рис. 1,
обр. 29/14) наблюдаются крутопадающие зоны
рассланцевания мощностью до 6 м, сложенные
кварц-мусковит-углеродистыми динамосланца-
ми с примесью хлорита и альбита. Рассланцевани-
ем затронута также краевая часть дайки диабаза, ко-
торый преобразован в кварц-мусковит-хлорит-уг-
леродистый динамосланец. Выходы углеродистых
динамосланцев встречаются и на других участках
Хулуртуйского блока, где приурочены к зонам суб-
меридионального и северо-восточного простира-
ния (рис. 1, обр. 9/13 и 12/13).

МЕТОДЫ
Макро- и микроэлементный составы акцес-

сорных рудных минералов установлены методом

Рис. 1. Схема геологического строения участка работ в пределах Байкальского выступа фундамента Сибирского кратона.
1 – русловые отложения KZ; 2 – карбонатно-терригенные отложения байкальской серии R; 3 – терригенные и вулкано-
генные образования акитканской серии PR1; образования сарминской серии PR1: 4 – иликтинская свита, 5 – хулуртуй-
ская свита; 6 – граниты Приморского комплекса PR1; 7 – точки отбора образцов из углеродсодержащих сланцев сармин-
ской серии; 8 – проявления: а – окварцевания, б – пиритизации; 9 – разломы: а – установленные, б – предполагаемые.
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рентгеноспектрального микроанализа (РСМА) с
использованием сканирующего электронного
микроскопа TESCAN VEGA 3 (Чехия) с энерго-
дисперсионной приставкой Oxford Instruments X-
Max в ЦКП “Геонаука” ИГ Коми НЦ УрО РАН,
г. Сыктывкар. Исследование состава рудных ми-
нералов выполнено в свежих сколках горных по-
род в их естественном состоянии (высота образца
не более 36 мм).

Содержания элементарного некарбонатного
углерода (Сэл) определены весовым методом из
навески 1000 мг порошка углеродсодержащей по-
роды, выполнено в ЦКП “Геодинамика и геохро-
нология” в ИЗК СО РАН, г. Иркутск.

На оборудовании ЦКП “Изотопно-геохими-
ческих исследований” ИГХ СО РАН (Иркутск)
определены валовые содержания 50 петрогенных
и примесных элементов в порошковых пробах
методом атомно-эмиссионной спектрометрии с
дуговым разрядом (АЭС ДР) по способу полного
испарения 20 мг вещества из канала графитового
электрода (Васильева и др., 2012). Содержания
22 микроэлементов определены количественно по
методике АЭС-ДР по способу вдувания-просыпки
из навески 300 мг. Повышение точности результа-
тов и улучшение пределов обнаружения достигну-
ты применением многомерной обработки спек-
тральной информации (Васильева и др., 2012).

Низкое содержание благородных металлов
(БМ) в геологических образцах не позволило их
обнаружить на этапе изучения элементного со-
става и рудной минерализации перечисленными
методиками АЭС ДР и методом РСМА. Поэтому
для определения валовых содержаний Au, Ag, Pt и
Pd, подсчета числа и распределения их частиц по
размерам в 600 мг каждой пробы использовали
методику дуговой сцинтилляционный атомно-
эмиссионный спектрометрии (САЭС) (Шабано-
ва и др., 2012). По четыре спектра единичных на-
весок по 150 мг были зарегистрированы на ком-
плексе, включающем установку “Поток”, спек-
трограф СТЭ-1 и МАЭС на основе четырех
фотодиодных линеек БЛПП 369М4 при базовой
экспозиции 4 мс. Поиск и установление элемент-
ных ассоциаций редких минеральных фаз, содер-
жащих Au, Ag и все элементы платиновой группы
(Pt, Pd, Ir, Os, Rh и Ru), выполнен в идентичных
условиях по методике САЭС на усовершенство-
ванном спектральном комплексе при регистра-
ции в сцинтилляционном режиме атомно-эмис-
сионных спектров 20 элементов дополнительно
(Васильева и др., 2018). Комплекс включал уста-
новку “Поток”, спектрометр “Гранд-1500” с МА-
ЭС на основе фотодиодных линеек БЛПП 2000
(базовая экспозиция 3 мс). Установлен элемент-
ный состав найденных редких минеральных фаз и
суммарное количество каждой в восьми спектрах
каждой пробы (общая масса 1200 г).

РЕЗУЛЬТАТЫ И ИХ ОБСУЖДЕНИЕ

В настоящем исследовании изучение составов
акцессорных рудных минералов с помощью ска-
нирующего электронного микроскопа TESCAN
VEGA 3 показало присутствие пирита и арсено-
пирита в окварцованных углистых сланцах илик-
тинской свиты из зон дробления и окварцевания.
Размер исследованных зерен колеблется от 1 до
40 мкм. Рудные включения находятся в алюмоси-
ликатной матрице, в трещинах и пустотах, наибо-
лее часто встречены в сосредоточениях слабоокри-
стализованной и кристаллической углеродной
массы. Содержание элементарного некарбонатно-
го углерода (Сэл) в породах иликтинской свиты
составляет менее 3 мас. %. В мусковит-углероди-
стых динамосланцах Хулуртуйского блока содер-
жание Сэл значительно выше – до 10–16 мас. %. В
динамосланцах хулуртуйской свиты (обр. 9/13,
19/13, 32/14) среди графита установлены микров-
ключения самородных металлов величиной 10–
50 мкм и их скопления: самородные Ni (10–
15 мкм) с примесью Fe, Sn, цинкистая медь и
сложные соединения Fe–Ni, Ni–Fe–Ti, Ti–TR со-
ставов, а также сульфиды меди и свинца, рутил,
монацит, циркон, барит (рис. 2). В рассланцован-
ном хлоритизированном углеродистом диабазе
(обр. 29/14) зафиксированы мелкие скопления зе-
рен (5–10 мкм) барита, циркона, монацита с TR и
оксидов Ce. Несмотря на целенаправленный по-
иск методом РСМА, в углеродсодержащих слан-
цах иликтинской свиты и динамосланцах Хулур-
туйского блока минеральные фазы благородных
металлов не были обнаружены.

По данным методик АЭС ДР (табл. 1) в угле-
родсодержащих сланцах повышены валовые со-
держания Fe, Mn, Ti, B, Ni, Li, Cr, V, W, Mo, Ga,
As, Cu, Zn, Pb и Bi (табл. 1) по сравнению со сред-
ними содержаниями в литосфере (Wedepohl,
1967). По мнению M.P. Ketris, Ya.E. Yudovich
(2009) концентрации B, V, W, Mo, Cu и Bi должны
быть на порядок выше в черных сланцах кремни-
стого состава, что требует относить содержания
этих элементов в изученных образцах иликтин-
ской свиты к диапазону от повышенных до близ-
ких к средним содержаниям в литосфере. Повы-
шенными содержаниями (г/т): Fe (40000–80000),
Cr (77–260), W (6.3–8.4), Ga (27–50), As (54–500)
характеризуются обогащенные рудными минера-
лами милонитизированные углистые сланцы
иликтинской свиты. Содержания V, Zn выше
средних в литосфере (Wedepohl, 1967) отмечены в
хлоритизированных сланцах иликтинской свиты.
Во всех динамосланцах Хулуртуйского блока по-
вышены Li г/т (26–95), Ga (18–50). Содержание
Ni (82–140 г/т) повышено исключительно в
кварц-мусковит-углеродистых динамосланцах.
Повышенным содержанием Ti, V, Cr, W, Mo ха-
рактеризуется только интенсивно деформиро-
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Рис. 2. Микровключения самородных металлов в углеродизированном динамосланце. (а) – самородный никель и со-
единение Ni–Fe; (б) – цинкистая медь Cu–Zn и соединение Cu–Zn–Fe. Свежий скол породы, изображение в упруго-
отраженных электронах. Ms – мусковит, Gr – графит (Сэл).
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ванный пегматит с графитом. Общим результа-
том для всех проанализированных образцов, учи-
тывая данные M.P. Ketris, Ya.E. Yudovich (2009),
является близкие к средним и ниже средних со-
держаний в литосфере уровень элементов: P, Mo,
Cu, Tl и Bi. В тоже время выделяются образцы с
аномально высокими концентрациями отдель-
ных элементов, г/т: Mn (>3000), B (>200), Сu
(470), As (>500), что объясняется более высокой
дифференциацией соединений этих элементов в
углеродсодержащих породах и образованием
крупных минеральных фаз.

Валовые содержания благородных металлов
определены методом САЭС и варьировали (г/т):
Au 0.013–0.79; Ag 0.03–1.7; Pt 0.04–0.1; Pd 0.002–
0.008 (табл. 2); Ir, Os, Rh и Ru – в сумме не более
0.005. В милонитизированных углистых сланцах
иликтинской свиты, обогащенных рудными ми-
нералами, содержания Au, Ag и Pt (г/т) составили
(0.02–0.79), (0.03–1.7) и (0.05–0.1) соответствен-
но. Во всех динамосланцах Хулуртуйского блока,
включая измененные диабаз и пегматит, содер-
жания благородных металлов (г/т): Au (0.01–
0.02), Ag (0.13–1.3) и Pt (0.04–0.1). Для каждой
пробы массой 600 мг получены распределения по
размерам частиц Au, Ag, Pt и Pd, которые указы-
вают на вариации крупности частиц только Au и
Ag в иликтинской свите и только серебра в хулур-
туйской. Все частицы, содержащие Pt и Pd, в обе-
их свитах имеют диаметр 2–6 мкм.

Методом САЭС в 11 пробах иликтинской сви-
ты зарегистрировано более 270 тысяч частиц, в
5 пробах хулуртуйской свиты – более 118 тысяч ча-
стиц. В сцинтилляционных спектрах зарегистри-
ровано более 15000 вариантов разных по элемент-
ному составу ассоциаций 28 элементов, представ-

ленных моно- и многоэлементными частицами;
единичные частицы содержат до 8–14 элементов.
В пробах иликтинской свиты число частиц-носи-
телей БМ к общему числу найденных частиц со-
ставило 2.6%, для хулуртуйской свиты – 9.5% при
среднем содержании Сэл 1.68 и 4.72% соответ-
ственно. Для установления элементного состава
частиц сцинтилляционные эмиссионные спек-
тры элементов обрабатывали в модуле “Корреля-
ционный анализ” программы “Атом” (Васильева
и др., 2018). Фрагменты обработки сцинтилляцион-
ных спектров и найденная частица сложного соста-
ва Pt–Fe–S представлены на рис. 3а и 3б, соответ-
ственно.

Многочисленные частицы самородных небла-
городных металлов и неметаллов зарегистрирова-
ны во всех пробах обеих свит, но их встречаемость
и количество различны. Для 11 проб иликтинской
свиты ряд элементов по убыванию количества
моночастиц (в скобках указаны минимальное и
максимальное число зарегистрированных ча-
стиц) имеет следующий вид:

S (1200–1900)–Fe (400–1400)–Mo (100–1200)–
Sn (250–1000)–Cr (290–750)–Pb (130–600)–Se
(180–550)–Ti (150–550)–Ni (75–400)–As (15–
470)–Cu (90–180)–Nb (90–160)–Cd (50–130)–Sb
(5–70)–Bi (5–40)–Ta (5–15)–W (3–10)–Te (1–15).

Для пяти проб хулуртуйской свиты ряд по убы-
ванию числа моноэлементных частиц имеет иную
последовательность элементов:

S (1200–1900)–Mo (300–1500)–Fe (400–1200)–
Sn (400–800)–Ti (450–600)–Cr (380–570)–Ni (50–
500)–Pb (200–450)–Se (160–550)–Cu (100–250)–
Nb (100–200)–Cd (60–130)–As (10–30)–Sb (10–
20)–Bi (9–20)–Ta (5–15)–Te (4–15)–W (2–10).
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Самородные Co и Zn (до 150 частиц и 50 ча-
стиц соответственно) зарегистрированы в неко-
торых пробах иликтинской свиты, в трех пробах
хулуртуйской свиты, найдено до 90 моноэлемент-
ных частиц каждого из этих металлов.

В общем количестве доля найденных частиц
различного элементного состава для 15 металлов,

перечисленных в рядах распространенности, со-
поставима с числом частиц их сульфидов сульфо-
солей и арсенидов. Установлено присутствие в
пробах частиц (минеральных фаз) интерметалли-
дов, сульфидов и сульфосолей Fe, Ni, Ti, Pb, Cu,
Zn, которые также были определены методом
РСМА. Кроме того, найдены БМ, вероятно, на-

Рис. 3. Фрагменты сцинтилляционных спектров на длинах волн Pt, Fe и S. Время появления сложной частицы Pt–Fe–S
отмечено на 8.775 мс черным контуром (а). Элементный состав этой частицы установлен по спектрам (б).
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ходящиеся в сростках или в пленках с этими со-
единениями на поверхности частиц разных раз-
меров. Однако они не фиксируются методом
РСМА вследствие того, что пределы обнаруже-
ния БМ в атомно-эмиссионной спектрометрии
на 1–3 порядка лучше, чем в рентгеновской спек-
трометрии.

Число частиц одинакового элементного соста-
ва, содержащих БМ (табл. 3), в пробах двух свит
варьирует значительно, составляя 30–60%, что
свидетельствует о различной интенсивности фи-
зико-химических процессов их образования. Обе
свиты характеризуются максимальным числом
частиц самородного серебра и его интерметалли-
дов с другими БМ, но минимальным количеством
частиц-носителей Ir, Au и Os (табл. 3). В пробах
иликтинской свиты наибольшие вариации ча-
стиц самородных БМ отмечены для Au, Ir, Os и Ru
при малой изменчивости числа частиц Pd, Pt и Rh
и высокой вариабельности числа частиц самород-
ных элементов Co, Zn, Sb, Pb и Bi. В пробах ху-
луртуйской свиты имеют высокую вариабель-
ность, кроме самородных Ir, Os и Ag также Co, Zn,
Mo и Ni при низкой вариабельности Au, Pd, Pt,
Rh и Ru. Примерно равное количество частиц са-
мородного иридия и соединений с ним найдено в
обеих свитах. Кроме моноэлементных частиц се-
ребра и элементов платиновой группы, найдены
десятки и сотни частиц их интерметаллидов, сре-
ди которых преобладают соединения с серебром,
родием, рутением, палладием и платиной, рас-
пределенные в порошках проб весьма равномер-
но. Интерметаллид Ag–Rh наблюдается в макси-
мальных количествах во всех пробах обеих свит.
Однако в иликтинской присутствует больше ча-
стиц интерметаллидов Ag–Pd, Ag–Pt, Ag–Os и
Rh–Ru при отсутствии частиц Au–Rh и Pt–Ru, а
в хулуртуйской – больше только Ag–Pt и Ag–Pd
частиц, но не найдены частицы Os–Ir, Pd–Os,
Rh–Ru и Rh–Ir. Таким образом, соответствую-
щие ряды распространенности элементных ассо-
циаций моночастиц и интерметаллидов имеют
следующий вид:

иликтинская свита: Ag  Rh ~ Ru > Pt ~ Pd > Ir ~
~ Os > Au;

хулуртуйская свита: Ag  Rh > Pd ~ Pt > Ru > Ir ~
~ Os > Au.

Сульфиды всех БМ присутствуют в пробах
обеих свит при минимальном количестве сульфи-
дов Ir, Os и Au. Ряды встречаемости частиц–суль-
фидов БМ идентичны рядам интерметаллидов.
Распространенность ассоциаций БМ с неметалла-
ми следующая: БМ–S, БМ–Se, БМ–S–Se и БМ–As
с добавлением разных неблагородных металлов.
Самое большое количество и разнообразие со-
единений установлено на основе серебра. Плати-
на, палладий, осмий, родий и рутений преимуще-
ственно образуют соединения из двух элементов

@

@

(Pt–As, Pd–S, Pd–Mo, Pd–Sn, Os–S, Os–Cr, Rh–Se,
Ru–S и др.). Интерметаллические соединения и
другие элементные ассоциации на основе золота
и иридия крайне редки (1–15 частиц на пробу).

Образцы с максимальным содержанием золота
(0.79 г/т) отмечены в кварцево-сульфидной жиле
среди углистых сланцев иликтинской свиты. Уг-
листые сланцы иликтинской свиты хлорит-квар-
цевого, серицит-хлорит-кварцевого, кварц-сери-
цитового составов более золотоносны по сравне-
нию с динамосланцами Хулуртуйского блока.
Обнаружены самородные частицы золота разме-
ром более 22 мкм (табл. 2).

Крупные индивидуальные золотины найдены
только в углисто-кварц-серицитовых сланцах с
окварцеванием и сульфидизацией, в иликтин-
ской свите. Частицы самородного золота и слож-
ных соединений с ним, найдены в основном в
пробах углистых сланцев иликтинской свиты, в
минеральном составе которых присутствовали
видимые вкрапления сульфидов, или образцы со-
держали кварц-сульфидные прожилки. Серебро
является “сквозным” элементом для всего про-
анализированного материала и преобладает сре-
ди БМ как по числу самородных частиц, так и по
разнообразию элементных ассоциаций. Палла-
дий, интерметаллические соединения с ним и со-
единения с хромом, никелем, медью, оловом,
цинком более характерны для хлоритизирован-
ных углистых сланцев иликтинской свиты и по-
род Хулуртуйского тектонического блока, где вы-
деляются интенсивно деформированные углеро-
дизированные и хлоритизированные диабазы.
Нет основания считать высокообогащенными зо-
лотом и другими БМ образцы сланцев углисто-
кварц-серицитового состава, отобранные из зо-
лотоносного аллювия в верхнем течении р. Пра-
вая Иликта, р. Курга. В них валовые содержания
БМ близки к средним содержаниям в литосфере,
(г/т): Au 0.02–0.024; Ag 0.03–0.13; Pt 0.03–0.05;
Pd 0.005–0.006.

Серебро в повышенных концентрациях (1.2–
1.7 г/т) отмечено во всех исследованных образцах
Хулуртуйского блока и в интенсивно деформиро-
ванных сланцах иликтинской свиты с пирит-ар-
сенопиритовой минерализацией. Большинство
серебряных частиц не являются моноэлементны-
ми, а находятся в элементных ассоциациях с бла-
городными и другими металлами, серой, мышья-
ком, селеном. Размеры частиц самородного серебра
и серебросодержащих соединений варьируют от 2
до 10–16 мкм. Валовые содержания элементов БМ
коррелируют с количеством и размерами частиц
конкретного металла, особенно это очевидно для
серебра (1.7 г/т более 5000 шт.). Частицы платины
и палладия имеют мелкие размеры 2–6 мкм. Мак-
симальное число частиц, содержащих Os, обнару-
жены в пробах 38/17 и 28/17 интенсивно милонити-
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Таблица 3. Некоторые элементные ассоциации с наибольшим числом частиц-носителей БМ, зарегистрирован-
ные методом САЭС, в пробах иликтинской и хулуртуйской свит

Примечания. Прочерк “–” – частицы указанного состава не найдены.

Элементная
ассоциация

Количество частиц
иликтинская свита хулуртуйская свита

64/15 37/17 28/17 43/17 68/15 72/15 26/17 30/17 38/17 78/151 78/153 9/13 19/13 32/14 29/14 12/13
Au 4 2 – – 2 1 3 13 – 2 1 2 2 1 – 3
Ag 137 258 106 295 175 258 400 262 308 277 314 268 513 172 270 405
Ir 5 3 1 10 7 4 2 2 7 1 3 10 2 4 5 3
Os – 6 25 – 6 5 4 3 29 1 7 12 1 3 – 15
Pd 31 36 38 39 36 34 35 29 41 34 37 46 38 43 42 41
Pt 34 26 29 26 21 15 30 11 25 24 31 21 24 21 32 39
Rh 60 48 30 44 48 48 43 63 57 58 48 52 63 53 55 77
Ru 25 27 18 26 26 40 32 63 28 14 17 16 19 13 13 24
Ag–Os – 2 – – – – 1 – 9 – 2 1 – 1 – 2
Ag–Pd 2 1 1 3 1 2 5 – 2 – 5 1 – 1 4 7
Ag–Pt – 1 3 2 4 4 – – 1 1 3 4 – 2 5
Ag–Rh 2 2 1 3 3 3 3 4 1 1 3 2 1 2 4 3
Ag–Ru 2 1 – – – 4 1 7 – 1 1 – 2 1 – 3
Rh–Ru – – – – – 3 – 5 – – 1 – – – – –
Ag–Fe 35 81 52 91 36 77 38 64 51 51 82 52 76 32 19 30
Ag–Mo 26 63 33 106 48 43 84 42 50 97 53 143 288 86 116 182
Ag–Sn 20 48 18 32 24 48 107 30 62 56 52 21 73 43 58 43
Os–Mo – – 8 – 1 5 1 – 8 – – 1 – 2 1 3
Pd–Fe 7 10 19 11 13 5 5 10 7 4 8 12 7 9 3 4
Pd–Mo 5 1 7 7 13 5 5 2 2 15 5 3 7 2 14 4
Rh–Mo 10 3 6 12 13 5 6 4 5 14 2 11 5 19 3
Pd–Sn 8 5 1 2 7 2 4 6 7 4 6 4 11 6 6 5
Pt–Fe 3 2 5 9 4 3 5 7 7 4 3 6 2 4 6 2
Pt–Mo 5 3 6 6 15 7 1 1 1 9 5 3 7 1 5 3
Rh–Fe 7 11 7 9 10 3 5 24 2 8 8 10 7 6 6 4
Ru–Fe 4 14 4 5 8 14 1 14 3 4 4 10 3 5 – 4
Ru–Mo 5 2 3 7 8 8 1 5 2 9 2 4 3 2 5 2
Pt–Sn 3 1 2 2 2 1 1 2 3 6 5 1 2 4 3 3
Rh–Sn 5 7 7 5 2 7 14 5 5 8 2 8 7 7 13 11
Ru–Sn 3 6 2 2 3 6 3 3 3 1 4 4 3 1 2 –
Ag–Ni 8 38 10 35 26 32 46 26 21 38 49 140 228 43 99 115
Pd–Ni 2 1 1 3 1 7 2 – 3 7 9 3 3 – 7 –
Rh–Ni 3 1 4 2 10 6 4 2 1 4 4 3 2 – 8 1
Ru–Ni 1 – 3 – 1 5 3 1 – 1 3 – – – 2 –
Ag–Pb 6 24 4 9 8 41 22 52 9 7 28 25 35 18 10 21
Pd–Pb – 4 – – 2 3 4 8 1 – 5 3 4 10 2 3
Rh–Pb 5 1 2 3 1 4 1 13 1 – 5 3 6 1 – 2
Ru–Pb – – 1 1 – 7 2 14 1 – – 1 2 2 1 1
Ag–S 41 123 45 111 57 134 171 121 80 72 128 74 163 40 73 135
Os–S – 2 8 – 8 2 3 2 11 1 4 5 – – – 4
Pd–S 10 13 13 18 10 16 10 15 16 14 14 13 10 11 14 16
Pt–S 7 10 8 16 4 11 15 9 18 7 13 10 12 9 12 10
Rh–S 12 24 17 20 22 19 21 42 18 18 18 15 14 9 16 21
Ru–S 8 15 7 6 5 18 13 28 16 8 7 10 6 5 6 6
Au–Fe–S 1 – – 1 – 1 – 5 1 1 – 2 1 – – 1
Ag–Fe–S 17 36 30 46 20 38 27 55 41 25 50 44 35 20 18 14
Pd–Fe–S 4 5 6 11 2 5 3 3 7 – 6 6 6 3 3 2
Pt–Fe–S 2 3 5 4 2 2 2 3 1 3 7 3 4 – – 2
Rh–Fe–S 4 4 11 8 5 6 6 19 7 4 6 5 5 7 5 3
Ru–Fe–S 2 5 – 4 2 6 1 12 2 2 6 6 2 – 2 1
Ag–Se 3 16 11 25 15 16 34 13 15 17 10 7 42 7 25 38
Pd–Se 1 3 – 4 6 3 7 1 6 3 2 1 7 1 2 2
Pt–Se – 3 3 4 2 3 8 – – 2 3 3 2 2 3 3
Rh–Se 2 5 3 6 1 6 8 3 5 11 1 3 3 – 7 5
Ag–S–As – 51 – 1 1 2 4 85 37 – 3 – – 1 – 1
Ag–S–Se 1 12 10 25 6 14 26 23 20 15 11 13 35 1 13 42
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зированных углисто-кварц ± хлорит-серицитовых
сланцев иликтинской свиты с окварцеванием и
сульфидизацией.

Валовые содержания и размеры частиц ири-
дия, осмия, родия и рутения методом САЭС не
определены из-за отсутствия градуировочных об-
разцов состава адекватного пробам. По предвари-
тельным оценкам средние диаметры частиц само-
родных Ir, Os, Rh и Ru составляют 2–4 мкм.

В углистых сланцах сарминской серии бай-
кальского выступа Сибирского кратона (Запад-
ное Прибайкалье) методом сцинтилляционной
атомно-эмиссионной спектрометрии определе-
ны валовые содержания золота, серебра, палла-
дия и платины. Уровень содержания золота (0.013
до 0.79 г/т) в 16 исследованных пробах соответ-
ствует или выше среднего содержания золота в
черных сланцах мира – 0.0085–0.04 г/т (Wede-
pohl, 1967; Ketris, Yudovich, 2009). Содержания
платины (0.004–0.1 г/т) в углеродсодержащих
пробах варьируют от близких к средним в лито-
сфере (0.005 г/т), в сравнении с данными (Wede-
pohl, 1967), до повышенных. Палладий во всех
проанализированных пробах характеризуется по-
ниженными содержаниями (0.0015–0.008 г/т) при
средних содержаниях в литосфере 0.01 г/т (Wede-
pohl, 1967).

Методом САЭС в 17 пробах пород сарминской
серии найдены и установлен элементный состав
около 380 тыс. частиц редких минеральных фаз,
более 18% из которых содержат БМ. Найдены ча-
стицы золота, серебра и всех элементов платино-
вой группы в виде самородных металлов, их двой-
ных и тройных интерметаллидов друг с другом и
неблагородными металлами, сульфидов, арсени-
дов, селенидов и сульфосолей. Аналогичные ассо-
циации типичны для черных сланцев Сухого Лога,
Ленский золоторудный район (Дистлер и др., 1996,
Лаверов и др., 1997; Васильева и др., 2018). Наибо-
лее многочисленным оказался список зареги-
стрированных частиц серебра в разных элемент-
ных ассоциациях. Интерметаллид Ag-Rh найден
во всех исследованных пробах обеих свит. Наи-
меньшее число моноэлементных частиц и интер-
металлических соединений зарегистрировано для
частиц, содержащих Au, Ir и Os. Однако списки
элементных ассоциаций частиц-носителей каж-
дого благородного металла для разных свит сов-
падают только на 40–70%, что, вероятно, обу-
словлено отличием хулуртуйской свиты от илик-
тинской по валовым содержаниям углерода
(увеличение в 2.8 раза) и железа (уменьшение в
2.5 раза).

В углисто-кварц-серицитовых сланцах илик-
тинской свиты более распространены ассоциа-
ции БМ в виде сульфидов, селенидов арсенидов
Fe, Cu, Pb, Zn и т.д. Золото преобладает в само-
родном виде. В целом низкие содержания Au в

контактовой полосе гранитов приморского ком-
плекса на участке р. Курга и в верховьях руч. Мин-
дей, позволяют рассматривать его лишь как зону
рассеянной минерализации, где в приконтакто-
вой области углистых сланцев иликтинской сви-
ты и гранитов установлены зоны сульфидизации
и окварцевания.

В деформированных углеродизированных,
хлоритизированных диабазах и в углисто-кварц-
мусковитовых динамосланцах вблизи выходов
диабазов в южной части Хулуртуйского тектони-
ческого блока золотые частицы и соединения с
ним найдены реже, чем в углистых кварц-муско-
витовых сланцах иликтинской свиты. В тоже вре-
мя Ag–Rh–Ru–Pt–Pd минерализация в динамо-
сланцах более представительна по валовому со-
держанию Ag, Pd и Pt и числу частиц БМ. В
динамосланцах Хулуртуйского блока на первые
позиции в рядах элементных ассоциаций выходят
интерметаллические соединения с Ti, Cr, Ni. По-
вышенные содержания и число частиц платины
положительно коррелируют с содержанием эле-
ментарного углерода в исследуемом материале.

Осадконакопление и метаморфизм в иликтин-
ской свите сопровождались сингенетической уг-
леродизацией. Источниками самородных эле-
ментов в этих породах могли быть с одной сторо-
ны биотит, замещаемый мусковитом, с другой
разрушающаяся в процессе метаморфизма био-
масса черных сланцев. Участие биогенного веще-
ства в формировании углистых сланцев иликтин-
ской свиты подтверждено изотопным составом
углерода δ13C от – 24.15 до – 27.72‰ (Савельева
и др., 2019). Кроме того, известно много подтвер-
жденных примеров концентрирования благород-
ных и других металлов металлоорганическими
соединениями при активной роли микроорганиз-
мов. (Буслаева, Новгородова, 1989; Баранова и др.,
1991; Ханчук и др., 2009; Развозжаева и др., 2011;
Развозжаева, 2015). Полученные результаты со-
гласуются с ранее опубликованными данными
(Юдович и Кетрис, 1991; Варшал и др., 1995, Не-
меров и др., 2010 и др.), где в объектах чернослан-
цевого типа отмечена связь благороднометальной
минерализации с углеродным веществом, которое
оказывает влияние на формирование, сорбирова-
ние, перенос и переотложение полезных компо-
нентов.

Метаморфические и магматические породы
Хулуртуйского блока фундамента Сибирской
платформы претерпели наложенные деформа-
ции, сопровождавшиеся воздействием флюидов,
из которых отлагался самородный углерод. При-
сутствие углеводородных радикалов в УВ дина-
мосланцев позволяет предполагать, что отложе-
ние самородных углерода и металлов происходи-
ло из флюида, содержащего в значительном
количестве углеводороды. По сравнению с УВ
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иликтинской свиты, значения изотопного соста-
ва углерода δ13С которого близки к изотопному
составу живой биомассы, углерод динамосланцев
Хулуртуйского блока более изотопно-лёгкий (Са-
вельева и др., 2019). Он имеет значения изотопно-
го состава углерода δ13С от –29.35 до –31.58‰,
присущие жидким углеводородам нефти и биту-
мов, которые встречаются в изверженных породах
(Галимов, 1973; Руденко, Кулакова, 2006). Углеро-
дизация в динамосланцах Хулуртуйского блока яв-
ляется эпигенетической, выполняет транспортную
функцию для металлов и участвует в перераспреде-
лении и отложении полезных компонентов в ин-
тенсивно деформированных участках. В отличие от
иликтинской свиты, углеродизация в динамослан-
цах Хулуртуйского блока сопровождалась дополни-
тельным привносом элементов платиновой группы
из глубинного источника флюида.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Для изучения пород сарминской серии, наряду
с традиционно применяемыми методами химиче-
ского и рентгеновского микрозондового анализов,
использован метод дуговой сцинтилляционной
атомно-эмиссионной спектрометрии (САЭС), ко-
торый позволил определить валовые содержания
золота, серебра и элементов платиновой группы,
а также оценить количество, размер и элемент-
ный состав частиц, содержащих-БМ и другие ме-
таллы. Полученная информация может быть полез-
на для исследователей и геологов-производствен-
ников, занимающихся прогнозом и поисками
благороднометального оруденения в черносланце-
вых толщах.

Результаты минералого-геохимических иссле-
дований свидетельствуют о сингенетичном ха-
рактере углеродной и благороднометальной мине-
рализаций в филлитовидных хлорит-серицитовых
сланцах иликтинской свиты. Метаморфические
и магматические породы Хулуртуйского блока
претерпели наложенные деформации и внедре-
ние углеводородных флюидов. Очевидно, что
при тектоническом преобразовании углеродсо-
держащих осадочных метаморфических пород
сарминской серии, сопровождающимся деформа-
циями, разрушением/растворением и перекристал-
лизацией минералов, углеродная составляющая
пород играла важную роль в перераспределении
золота и других БМ с обогащением ими отдель-
ных участков. Ассоциация самородных металлов
и интерметаллических соединений с углеродным
веществом указывает на восстановительную об-
становку минералообразования, что согласуется с
выводом (Савельева и др., 2019) о присутствии уг-
леводородов во флюиде.

По сравнению с месторождениями Ленского
золотоносного района, где выделяют прожилко-

во-вкрапленные кварц-сульфидные руды, залега-
ющие в черносланцевых толщах – Сухой Лог, Го-
лец Высочайший, Чертово Корыто, Западное и
другие (Буряк, Хмелевская, 1997; Буряк, 2000;
Вуд, 2006; Карпенко и др., 2008; Дистлер и др.,
1996, 2003; Жмодик и др., 2008; Тарасова, 2016),
углеродсодержащие породы Западного Прибай-
калья в целом обеднены благородными металла-
ми, но сопоставимы с ним по типу благородноме-
тального оруденения.

Работа выполнена при финансовой поддержке
проектов: Программа ФНИ IX.130, проект № 0346-
2019-0003 при частичной поддержке РФФИ, проект
№ 17-05-00819 и интеграционного проекта ИНЦ
СО РАН, блок 1.4; Программа IX.130.3, проект
№ 0350-2019-0032.
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Представлены авторские и литературные данные по стандартной свободной энергии 31 иона и ком-
плекса скандия в водном растворе. Методом физико-химического моделирования на ЭВМ по програм-
ме “Селектор” выполнен анализ поведения скандия в процессе выветривания филлитовидных сланцев.
Содержание Sc в сланцах аналогично его среднему содержанию в земной коре и равно 10–3 вес. %. Уста-
новлено, что в профиле выветривания скандий в растворе представлен практически только одним
гидроксокомплексом –  Содержание растворенного скандия контролируется растворимо-
стью его оксида – Sc2O3 и фосфата – ScPO4 и меньше 10–9 моль/л.

Ключевые слова: скандий, оксид скандия – Sc2O3, фосфат – ScPO4,  Дж/моль, 
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DOI: 10.31857/S0016752521030067

ВВЕДЕНИЕ
Скандий (Sc) – (от латинского слова Scandia)

Скандинавия, предсказан Д.И. Менделеевым в
1870 году как эка-бор. Открыл скандий в 1879 г.
шведский химик Ларс Фредерик Нильсон.

Среднее содержание скандия в земной коре 10,
в каменных метеоритах 6, в породах: ультраоснов-
ных – 5, основных – 24, средних – 2.5, кислых –
3 ppm. (Ярошевский, 2006). Содержание Sc в мор-
ской воде 0.04 мкг/л.

Основоположник геохимии России, Владимир
Иванович Вернадский (1908) указал на эту не-
обычную особенность скандия – большое содер-
жание в земной коре и отсутствие самостоятель-
ных скандиевых минералов. Он также указал на
возможную концентрацию скандия во вторичных
продуктах выветривания.

Среднее содержание скандия в бокситах (Бро-
невой и др., 1983) 3 г/т. По сравнению с исходным
субстратом в бокситах скандия больше – первые
граммы на тонну. Для бокситов Среднего Тимана
характерно повышенное содержание редкоземель-
ных металлов, которые предположительно осажда-
ются на глинистой фракции (Лихачев, 1993).

Представлен одним стабильным изотопом
45Sc. Это мягкий, серебристо-белый металл с жел-
тым оттенком. Радиус атома 160.6 пм. Типичный

ион – Sc3+ (радиус 83 пм). Отмечается совершен-
ный изовалентный изоморфизм с другими ланта-
ноидами, с иттрием, с Zr4+ (87 пм) и Hf4+ (84 пм);
несовершенный изовалентный – с Al3+ (57 пм),
Fe3+ (67 пм); несовершенный гетеровалентный –
с Mg2+ (78 пм), Fe2+ (82 пм). Размеры ионов (пи-
кометры) по Эмсли Дж., (1993).

Скандий один из самых дорогих металлов
(стоимость 1 гр. чистого скандия сравнима с це-
ной платиноидов и золота). Причина – отсут-
ствие его промышленных месторождений. Это
очень рассеянный литофильный элемент, с боль-
шим трудом извлекаемый из пород. Добывается в
основном из гранитных пегматитов, вольфрамито-
вых грейзенов. Получается при переработке бокси-
тов и руд W, Sn, Ti, U, Zr. Главный минерал – торт-
вейтит (Sc2Si2O7), довольно редок, но более сотни
минералов содержат изоморфный скандий (от
0.001 до 0.4%) – вольфрамит, бефанамит, баццит,
эвксенит, давидит, самарскит, ортит, циркон,
касситерит.

Одной из первых работ, посвященных геохи-
мии, минералогии и генетическим типам место-
рождений скандия, это работа Борисенко (1961).
В ней отмечалось рассеяние скандия в земной ко-
ре и предсказаны возможные источники скандия,
такие, как зола каменных углей, железистые бок-

0
3Sc(OH) .

( )f 298G°Δ 0
3(р-р)Sc(ОH) ,

КРАТКИЕ СООБЩЕНИЯ
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ситы, обогащенные костными остатками рыб
осадочные породы.

При переработки каменных углей на жидкое
топливо (бензин) можно извлекать скандий, по-
этому следует ожидать увеличение его производ-
ства. Согласно принятой в РФ типизации хими-
ческих элементов твёрдых топлив, скандий отно-
сится к ценным и потенциально ценным
химическим элементам (Юдович, Кетрис, 2006).

Микродобавка оксида скандия в управляющие
стержни атомных реакторов применяется в каче-
стве весьма эффективного замедлителя нейтро-
нов. Сегодня в РФ скандий над используется
только в оборонной промышленности.

Для выяснения причин накопления скандия в
бокситах, с помощью программного комплекса
“Селектор” (Чудненко, 2010) было проведено фи-
зико-химическое моделирование поведения скан-
дия в процессе выветривания.

На основании опубликованных данных об окис-
лительно-восстановительных потенциалах соеди-
нений cкандия в водном растворе и констант сту-
пенчатой диссоциации с различными лигандами
(табл. 1), автором вычислены значения стандарт-
ной энергии Гиббса –  Дж/моль для
31 иона и комплекса скандия (табл. 2). В качестве
твердых минеральных фаз скандия рассматрива-
лись Sc2O3, Sc(OH)3, ScPO4, ScPO4 ⋅ 2Н2О. Бро-
мидные, иодидные, роданидные, цианидные и
другие ионы скандия, отсутствующие в профиле
выветривания, не учитывались.

( )
of
298.15GΔ

ТЕРМОДИНАМИЧЕСКАЯ ИНФОРМАЦИЯ 
И МЕТОД МОДЕЛИРОВАНИЯ

Цель данной работы – выяснить, какие мине-
ралы и ионы скандия существуют в профиле вы-
ветривания. Моделирование проводилось при
25°С и 0.1 МПа.

Анализ поведения скандия в процессе вывет-
ривания проведен на основе литературных и ав-
торских данных по величинам стандартной энер-
гии Гиббса для 32 иона и комплекса скандия.

Свободная энергия иона   =
= ‒586597 Дж/моль рекомендована (Shock,
Helgeson, 1988). Это значение мы принимаем за
основу дальнейших вычислений.

Величину стандартного электродного потен-
циала скандия в водных растворах (при 25°C,
0.1 МПа) получим из реакции

(1)
по уравнению

(2)

где свободная энергия реакции  =
= 586597 Дж/моль, n – число участвующих в ре-
акции электронов – 3, F – число Фарадея, равное
96 487 Дж/вольт × экв). Е° = –2.027 Вольт.

Лурье (1989), Крайнов и др., (2012, далее
КРШ), рекомендуют константы  ступенчатой
диссоциации разных лигандов (сульфатов, осно-
ваний, карбонатов, гидрокарбонатов и других) для
иона скандия (Sc3+) в водном растворе (табл. 1). Эти
константы весьма близки к экспериментальным,
например для сульфатов Sc3+  рекомендуемое
равно 4.35, а экспериментальное 4.40;  реко-
мендуемое 2.82, а экспериментальное 1.97 (Smith,
Martell, 1978; Turner еt al., 1981).

Диссоциация сульфата скандия по первой сту-
пени протекает по реакции:

(3)

Отсюда для  получаем значение

 = –1355881 Дж/моль.
Диссоциация сульфата скандия по второй сту-

пени:

(4)

Значение свободной энергии  иона

 = ‒2116 434 Дж/моль.

( )
of
298.15GΔ ( )

3
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Таблица 1. Значения  диссоциации лигандов Sc3+ 
при 25°С и 1 бар

Лиганд/
, 

Дж/моль

OH– –157262 9.70 8.60 7.60 4.9

SO –744 459 4.35 2.82 0.59 –

HCO –586870 2.00 1.53 0.84 –

CO –527983 10.1 5.49 – –

Cl– –131290 1.95 0.14 –0.56 –1.6

F– –281751 7.03 6.04 4.14 2.86

NO –43522 0.9 –0.87 – –

S2O –522582 4.0 – – –

o
npi

o
npi ( )

of
298.15GΔ 0

1pK 0
2pK 0

3pK 0
4pK

2
4

−

3
−

2
3

−

3
−

2
3

−
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Диссоциация сульфатов скандия по третьей
ступени:

(5)

Величина свободной энергии  иона

 = –2864260 Дж/моль.
По данным Комиссаровой (2001) для реакции

(6)

значение  диссоциации иона  равно 4.

Свободная энергия   =
= ‒1132011 Дж/моль.

Карапетьянц (1965) и Киреев (1970) предложи-
ли методы сравнительного расчета физико-хими-
ческих свойств химических веществ. В основу
расчетов положено предположение о равномер-
ном изменении этих свойств. Поэтому следует

( ) ( )3
4(p-p)3(p-p) 2(p-p)4

0
3

2
4Sc SO Sc SO SO ,

0.59.pK

− − −= +

=

( )
of
298.15GΔ

3
4 3(р-р)Sc(SO ) −

+ + −= +3
2 2 3ScS O Sc S O

0
1pK ( )2 3 p-pScS O+

( )
of
298.15GΔ 2 3(p-p)ScS O+

ожидать, что изменение констант ступенчатой
диссоциации скандия для фтора и хлора должны
иметь сходство. Уравнение аппроксимации для
фторидов скандия (табл. 1) У = –1.441Х + 8.62,
достоверность аппроксимации R2 = 0.9865. Для
хлоридов скандия (КРШ, 2012) уравнение ап-
проксимации У = –0.907Х + 2.195, достоверность
аппроксимации R2 = 0.8959. Обращает на себя
внимание превышение значения константы рK2 =
= 0.95 над первой константой (рK1= 0.92), тогда
как величина рK2 не должна её превышать. Если
не учитывать это значение рK2 = 0.95, то уравне-
ние аппроксимации для хлоридов скандия У =
= –1.278Х + 3.575, достоверность аппроксимации
R2 = 0.941. Поэтому мы приняли значение рK1 =
= 1.95 по рекомендации Лурье (1989), а остальные –
по КРШ (2012). С учетом этой поправки уравне-
ние аппроксимации для хлоридов скандия У =
= –1.216Х + 3.225, достоверность аппроксимации
R2 = 0.9935, тогда значение рK2 равно 0.14.

Таблица 2. Значения стандартной свободной энергии Гиббса  Дж/моль для соединений скандия

Ион, соединение , Дж/моль Ион, соединение , Дж/моль Ион, соединение , 
Дж/моль

H2O(ж) –237141 ScОН –799217 ScC2О –1301851

Sc –586597 Sc(ОН) –1005559 Sc(C2О4) –2003508

ScSO –1355881 Sc(ОН) –1206194 Sc(C2О4) –2685500

Sc(SO4) –2116 434 Sc(ОН) –1391420 Sc(C2О4) –3351174

Sc(SO4) –2864260 Sc(ОН) –1577788 OH –157262

ScS2O –1132011 Sc(ОН) –1771004 CO –527983

ScCl –729 016 ScCО –1172221 НСО –586870

ScCl –865728 Sc(CО3) –1731535 SO –744 459

ScCl –993822 ScHCО –1184881 H2PO –1289885

ScCl –1115981 Sc(HCО3) –1780 483 HPO –1286161

Sc(NO3) –635255 Sc(HCО3) –2372147 C2О –668879

Sc(NO3) –672812 ScF –908468 NO –43522

Sc(H2PO4)2+ –1738243 ScF –1224689 F –281751

Sc(HPO4) –1730712 ScF –1530067 Cl –131290

Sc2O3 кр. –1818927 ScF –1828140 ScPO4 
. 2Н2О ster-

retit (кольбекит)
–2194026

Sc(OH)3 кр. –1242648 ScPO4 кр. –1753096
Ca10(PO4)6(CO3)кр.
апатит-СО3
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В справочнике “Термические константы ве-
ществ” (ТКВ) приведены значения свободной
энергии ионов фосфатов скандия и фосфорной
кислоты:   = –583877 Дж/моль,

  = –1735523 Дж/моль,

  = –1727992 Дж/моль,

  = –1289885 Дж/моль, 

 = –1286161 Дж/моль.
Shock, Helgeson (1988), КРШ (2012) рекомендуют

для ионов фосфорной кислоты величину свободной
энергии   = –1130266 Дж/моль и

  = –1089136 Дж/моль.
Диссоциация фосфатов скандия протекает со-

гласно реакциям (7) и (8):

(7)

(8)

 реакции (7) равна –138239 Дж/моль, ре-
акции (8) –142046 Дж/моль.

Согласно принятым нами за основу данным
(Shock, Helgeson (1988), КРШ (2012), 

 = –1738243 Дж/моль и 

 = –1730712 Дж/моль.

Свободная энергия  =
= ‒33179 Дж/моль (ТКВ), включает в себя сво-
бодную энергию иона  равную
‒111420 Дж/моль (Наумов и др., 1971). Однако
Карпов и др. (1996) считают эту величину оши-
бочной и рекомендуют значение   =

= –43 522 Дж/моль и   =
= ‒35 363 Дж/моль. С учетом этой поправки на-
ми приняты величины  для  –

635255 Дж/моль и для 
‒673812 Дж/моль.

Значения констант ступенчатой диссоциации
оснований скандия взяты по КРШ (2012) (  =
= 9.70,  = 8.60,  = 7.60), а для других реак-
ций (  = 4.9,  = 5.1 и  = 6.3) по данным
Иванова–Эмин и др. (1970).

Используя принятые нами значения 

для Sc  –586597 Дж/моль и  
‒157262 Дж/моль, получаем следующие значения
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 для  –799227 Дж/моль, для

 –1005 578 Дж/моль, для

‒12 062 221 Дж/моль, для

 –1391430 Дж/моль, для

–1577788 Дж/моль и –1771004 Дж/моль

для 
Подобным образом вычислены величины сво-

бодных энергий карбонатов, гидрокарбонатов,
хлоридов и фторидов скандия (табл. 2). Свобод-
ная энергия твeрдых фаз скандия – Sc2O3кр,
Sc(OH)3кр, ScPO4кр И ScPO4 ⋅ 2Н2О взята по дан-
ным ТКВ.

Минеральный состав (вес. %): использован-
ных при моделировании филлитовидных сланцев
представлен мусковитом (49.4); хлоритом (18);
каолинитом (5); биотитом (6); альбитом (1); квар-
цем (8.1); магнетитом (2.5); гематитом (2.5); пи-
ритом (2); кальцитом (2); ильменитом (1); флюо-
ритом (0.5); ангидритом (1); апатитами – пять
разновидностей (Каржавин, 1981) по 0.2%. Всего
∑ = 100%.

РЕЗУЛЬТАТЫ МОДЕЛИРОВАНИЯ

Выветривания протекает единообразно по лю-
бым породам. Это латеритный процесс в услови-
ях жаркого влажного климата.

Смена окислительных условий на восстанови-
тельные нами проводилась за счет титрования
кислорода атмосферы органическим веществом
породы за счет изменения соотношении вода (wa-
ter) : порода (rock) – [W/R] = 1000 : 1 (p[W/R] = 3)
(Копейкин, 2017, 2018, 2020).

Моделировалось взаимодействие 1 кг воды
(55.51 моль Н2О) с различным количеством фил-
литовидных сланцев (далее породы). При взаи-
модействии минимального количества породы
(10–7–10–6 моль) с водой (верхней части профиля
выветривания, Борисов, Шваров, 1992), все рас-
творимые продукты переходят в раствор и вымы-
ваются, а остаются только не растворимые (Sc2O3,
гетит и гиббсит). Это зона боксита, существую-
щая вниз по разрезу до соотношения W/R = 4.55
(рис. 1).

Далее в разрезе образуются каолинит, соотно-
шение содержаний SiO2/Al2O3) уменьшается и
выходит за пределы бокситового модуля. Здесь
гиббсита уже нет и до границы смены окисли-
тельных условий на восстановительные наблюда-
ется парагенезис Sc2O3, гетит и каолинит.

Визуально окислительная зона представлена
сменой красно-рыжей окраски породы трёхва-
лентным железом, поскольку в восстановитель-

( )
of
298.15GΔ 2
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2(р-р)Sc(OН)+

0
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2-
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3
6(р-р)Sc(OН) .−



ГЕОХИМИЯ  том 66  № 3  2021

ФИЗИКО-ХИМИЧЕСКАЯ МОДЕЛЬ ПОВЕДЕНИЯ СКАНДИЯ 279

ных условиях железо двухвалентно и входит в со-
став новообразованных глин (алюмосиликатов).

При израсходовании на процессы окисления
растворенного в атмосферных осадках атмосфер-
ного кислорода в профиле выветривания создает-
ся восстановительная среда. Здесь проходит гра-
ница геохимического барьера смены Eh и рН.

В восстановительных условиях профиля вывет-
ривания минеральный парагенезис представлен
пиритом, сидеритом, доломитом, кварцем, карбо-
нат-апатитом, каолинитом, иллитами. Здесь обра-
зуются фосфат скандия, ScPO4, и Sc2O3. Общее со-
держание скандия в растворе меньше 10–9 мол/л.

Причиной необычной геохимии скандия – его
высокое содержание в земной коре и отсутствие
самостоятельных скандиевых минералов (Вер-
надский, 1908), может быть очень малая раство-
римость Sc2O3 – по всему разрезу профиля вывет-
ривания меньше 10–9 мол/л (преобладает ион

), а также большое количество образую-
щегося при выветривании гетита. HFeO2 – гетит
является главной составной частью лимонита
(гидрогетит) HFeO2 ⋅ aq (Бетехтин, 2007). Все, бо-
гатые водой разновидности гётита, являются гид-
рогелями, содержащими различное количество
адсорбированной воды и хорошими сорбентами.
Лимонит является гидратированной разновидно-
стью гётита.

В зоне отрицательных значений Eh (восстано-
вительная обстановка), скандий сразу совместно
с ионом Fe2+ (радиус 82 пм) за счет изоморфизма
включается в кристаллическую решетку минера-

0
3Sc(OH)

лов железа, главным образом в новообразован-
ные при выветривании алюмосиликаты железа и
фосфаты.

ВЫВОДЫ

Таким образом с помощью физико-химиче-
ского моделирования удалось подтвердить пред-
положение В.И. Вернадского (1908) о возможно-
сти концентрирования скандия во вторичных
продуктах выветривания и установить физико-
химические причины этого процесса.
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Рис. 1. Поведение скандия в профиле выветривания филлитовидных сланцев. R – порода, W – вода. Gbs – гиббсит,
Gth – гетит, Rt – рутил, Kln – каолинит, Ilt – иллит, Py – пирит, Sd – сидерит, Qz – кварц, Ap – апатит (сокращенные
названия минералов даны по рекомендации Whitney D., Evans B. W. (2010)).
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Проведено физико-химическое изучение природного основного водного сульфата алюминия и же-
леза – алюминокопиапита состава (Al0.60 ) [SO4]6.03(OH)1.95 ⋅ 19.54H2O (Блява, Южный
Урал, Россия) методами порошковой рентгенографии, инфракрасной и мёссбауэровской спектро-
скопии, термического анализа. На высокотемпературном теплопроводящем микрокалориметре Тиана-
Кальве “Сетарам” (Франция) методом высокотемпературной расплавной калориметрии растворения
определена энтальпия его образования из элементов (298.15 K) = –11826 ± 58 кДж/моль. Оценены
величины стандартных энтропий и энергий Гиббса образования изученного алюминокопиапита и
других минералов копиапитовой группы.
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ВВЕДЕНИЕ

Минералы группы копиапита имеют общую
формулу [SO4]6(OH)2 ⋅ 20H2O, где M = Fe2+,
2/3Fe3+, 2/3Al3+, Mg, Ca, Zn, Cu. Такие различия в
химическом составе способствуют образованию
нескольких разновидностей копиапита: ферри-,
ферро-, магнезио-, купро-, алюмино- и цинкоко-
пиапита (IMA, 2017). Минералы этой группы,
среди которых алюминокопиапит генетически
преобладает, имеют широкое географическое
распространение. Структура копиапита построе-
на из бесконечных тетраэдрически-октаэдриче-
ских цепей состава [ (H2O)8(OH)2(SO4)6] па-
раллельных плоскости [101], изолированных ка-
тионов M, октаэдрически координированных
шестью молекулами воды M(H2O)6, и шести мо-
лекул воды, находящихся в интерстициях и свя-
занных с каркасом слабыми водородными связя-
ми (Hawthorne et al., 2000). Таким образом, имею-
щиеся в структуре копиапита двадцать молекул

воды занимают три различные кристаллографи-
ческие позиции (Wang et al., 2012). Особенности
этих позиций воды определяют легкость ее поте-
ри при обезвоживании минерала. По данным
(Majzlan, Michallik, 2007) копиапиты могут быть
разделены на две большие группы в зависимости
от ориентации структурных фрагментов. Одна
группа (AL) состоит из копиапитов, где M = Al3+,
Fe2+ или Fe3+; другая группа (MG) состоит из ко-
пиапитов с M = Mg2+, Ca2+, Zn2+, Ni2+. Ферри- и
алюминокопиапиты (Fe3+и Al3+ в позиции M) об-
разуют непрерывную серию твердых растворов, в
то время как AL и MG группы копиапитов не об-
разуют между собой непрерывных изоморфных
рядов. Копиапиты кристаллизуются в триклин-
ной сингонии, пространственная группа 

Минералы группы копиапита образуются в ги-
пергенных условиях в районах современной вул-
канической деятельности (Назарова и др., 2011;
Rodrígues, van Bergen, 2017); при химическом вы-
ветривании железосодержащих минералов, осо-

3
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бенно сульфидов на колчеданных месторождени-
ях (Хлыбов, Симакова, 2005), окисление которых
обычно и приводит к образованию безводных и
водных сульфатов, гидроксисульфатов и других
соединений. Добыча и переработка сульфидных
руд дают значительное количество отвалов, в ко-
торых также происходит накопление продуктов
окисления сульфидов. В дальнейшем образовав-
шиеся сульфаты вымываются, создавая кислот-
ные стоки, загрязняющие окружающую среду.
Экологические риски, связанные с кислотным
дренажом на сульфидсодержащих рудных место-
рождениях, оценены в работах (Лиманцева и др.,
2015; Рыженко и др., 2015) с помощью компью-
терного моделирования равновесного состояния
многокомпонентной системы H–O–K–Na–Li–
Ca–Mg–Fe–Mn–Al–Si–Ti–P–Cl–F–C– S–N–
As–Ba–Be–Cd–Co–Cr–Cu–Mo–Ni–Pb–Se–Sr–
V–W–Zn–Zr с участием 125 твердых фаз и
190 простых и комплексных частиц в водном рас-
творе с использованием программного комплекса
HCh (Шваров, 2008). Моделирование процессов
минералообразования при различных температу-
рах и давлениях является в настоящее время прак-
тически основным способом изучения истории
развития планет Солнечной системы. Так, напри-
мер, в работе (Marion et al., 2008) было проведено
моделирование минеральных равновесий в диапа-
зоне температур от – 70 до + 25°С и давлений от 1
до 1000 бар в системе Na–K–Mg–Ca–Fe2+–Fe3+–
H–Cl– – –OH–– – –CO2–O2–
CH4–H2O, что является геохимической моделью
поверхности Марса. При этом были использова-
ны оценочные значения термодинамических ве-
личин (энтальпии и энергии Гиббса образования)
для многих железосодержащих соединений и ми-
нералов, в том числе копиапита (Hemingway et al.,
2002). Других сведений о термодинамических
свойствах минералов группы копиапита не обнару-
жено. Приведенная в работе (Majzlan et al., 2006) ве-
личина (298.15 K) была получена для синтези-
рованного аналога феррикопиапита cостава
Fe4.78[SO4]6(OH)2.34 ⋅ (H2O)20.71.

Бóльшая часть имеющихся в настоящее время
публикаций, посвященных изучению минералов
группы копиапита и их синтетических аналогов,
относится к определению их структуры и пара-
метров элементарной ячейки (Kashkai, Alijev,
1960; Süsse, 1972; Fanfani et al., 1973; Bayliss, Aten-
cio, 1985; Majzlan, Kiefer, 2006; Majzlan, Michallik,
2007; Maizlan et al., 2011; Santos et al., 2014; Sobron
et al., 2014; Wang, Zhou, 2014). В работах (Majzlan,
Michallik, 2007; Ling, Wang, 2010; Maizlan et al.,
2011; Wang et al., 2012; Dyar et al., 2013; Sobron et al.,
2014; Wang, Zhou, 2014; Buzatu et al., 2016) метода-
ми спектроскопии комбинационного рассеяния,
инфракрасной и мёссбауэровской спектроско-
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3NO−
3HCO− 2

3CO −

0
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пии исследованы образцы копиапита природного
и искусственного происхождения. Сведения об
алюминокопиатите ограничиваются незначитель-
ным количеством работ, посвященных главным об-
разом рентгенографическому изучению и исследо-
ванию химического состава (Jolly, Foster, 1967; Zod-
row, 1980; Bayliss, Atencio, 1985; Jamieson et al., 2005;
Santos et al., 2014).

Целью настоящей работы явилось физико-хи-
мическое и калориметрическое изучение природ-
ного образца алюминокопиапита и расчет термо-
динамических констант минералов копиапито-
вой группы.

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ
Изучен образец копиапита из медно-цинкового

месторождения Блява (Южный Урал, Россия) из
фондов Минералогического музея им. А.Е. Фер-
смана РАН (образец № 67687). Образец представ-
лен мелкозернистыми агрегатами кремового цвета.

Рентгенографическое изучение выполнено на
порошковом дифрактометре “STOE-STADI MP”
(Германия) с изогнутым Ge (III) монохромато-
ром, обеспечивающим строго монохроматиче-
ское CoKα1-излучение (λ = 0.178897 Å). Сбор дан-
ных осуществлялся в режиме поэтапного пере-
крывания областей сканирования с помощью
позиционно-чувствительного линейного детек-
тора, угол захвата которого составлял 5° по углу
2Θ с шириной канала 0.02°.

Химический анализ выполнен с помощью элек-
тронно-зондового микроанализатора “CAME-
BAX-MICROBEAM” (Франция) c энергодиспер-
сионным Si(Li)-детектором и системой анализа
INCA Energy Oxford (ускоряющее напряжение
20 кВ, ток пучка 30 нА).

ИК-спектроскопическое изучение проведено на
Фурье-спектрометре “ФСМ-1201” (ЛОМО, Рос-
сия) в диапазоне от 400 до 4000 см–1 с точностью
определения частот ±2 см–1 в режиме пропуска-
ния при комнатной температуре на воздухе на об-
разцах, приготовленных в виде суспензии в вазе-
линовом масле.

Термическое поведение копиапита изучено на
термовесах “NETZSCH TG 209 F1" (Германия) в
потоке азота (40 мл/мин) со скоростью нагревания
10 K/мин на образце массой 4.43 (±2 × 10−2) мг.
Термовесы откалиброваны по температуре плав-
ления стандартных веществ (Ag, Al, Bi, In, Sn
99.999% чистоты).

Абсорбционный мёссбауэровский спектр был за-
писан при комнатной температуре на спектро-
метре “MS-1101” (Россия), работающем в режиме
постоянного ускорения, с использованием стан-
дартного мёссбауэровского источника 57Со в мат-
рице металлического родия активностью около
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5 мКи (АО “РИТВЕРЦ”, Россия). Изомерные
сдвиги представлены относительно α-железа.
Моделирование спектров осуществлялось при
помощи компьютерной программы HappySloth
(www.happysloth.ru).

Калориметрическое исследование выполнено на
высокотемпературном теплопроводящем микро-
калориметре Тиана–Кальве “SETARAM” (Фран-
ция). Для определения энтальпии образования
копиапита использован метод растворения в рас-
плаве состава 2PbO ⋅ B2O3. При растворении об-
разцы массой 2.5–10.5 (±2 × 10–3) мг сбрасывали
от комнатной температуры в расплав–раствори-
тель, находящийся в калориметре при T = 973 K,
при этом измеряли тепловой эффект, включаю-
щий приращение энтальпии минерала и энталь-
пию его растворения [H0(973 K)–H0(298.15 K) +
+ ΔраствH0(973 K)] (Киселева и Огородова, 1983).
При проведении 6–8 опытов по растворению в од-
ной порции расплава (30–35 г) соотношение рас-
творенное вещество – растворитель может быть
отнесено к бесконечно разбавленному раствору с
близкой к нулю энтальпией смешения. Калибров-
ку калориметра осуществляли по приращению эн-
тальпии [H0(973 K)–H0(298.15 K)] эталонного ве-
щества – платины (Robie, Hemingway, 1995).

Электронно-зондовый микроанализатор
“CAMEBAX-MICROBEAM” установлен в Мине-
ралогическом музее им. А.Е. Ферсмана РАН; по-
рошковый дифрактометр “STOE-STADI MP”,
инфракрасный Фурье-спектрометр “ФСМ-1201”
и микрокалориметр Тиана-Кальве "SETARAM”
установлены на геологическом факультете МГУ
имени М.В. Ломоносова; термовесы “NETZSCH
TG 209 F1” и мёссбауэровский спектрометр
“MS-1101” – на химическом факультете МГУ
им. М.В. Ломоносова.

РЕЗУЛЬТАТЫ И ИХ ОБСУЖДЕНИЕ
Физико-химическое изучение

По данным рентгендифракционного и микро-
зондового анализов изученный минерал является
алюминокопиапитом (Jolly, Foster, 1967) и имеет
следующий состав (мас. %): MgO 0.01; CuO 0.06;
Al2O3 2.52; Fe2O3 26.91; SO3 40.09.

Cпектр инфракрасного поглощения изученного
образца (рис. 1а) близок к спектру алюминоко-
пиапита (№ S28) из рудника Алькапарроса (Кала-
ма, Чили), приведенному в справочном издании
(Chukanov, 2014). В высокочастотной части спек-
тра (2700–3600 см–1) наблюдается широкая ин-
тенсивная полоса поглощения (с максимумами
около 3125 и 3400 см–1), приписываемая валент-
ным колебаниям ОН-групп, ассоциированных в
молекулы воды. На высокочастотном крыле этой
полосы регистрируется узкая полоса малой ин-

тенсивности при 3529 см–1, которая согласно
(Majzlan, Michallik, 2007; Majzlan et al., 2011) мо-
жет быть отнесена к валентным колебаниям гид-
роксильных групп из октаэдрического окружения
катионов железа. Деформационные колебания
молекул воды представлены узкой интенсивной
полосой поглощения (максимум при 1638 см–1) с
плечом при 1687 см–1. В области структурных ко-
лебаний регистрируется интенсивная раздвоен-
ная полоса, соответствующая антисимметричным
валентным колебаниям (1185, 1148, 1113 см–1) и сим-
метричным валентным колебаниям (995 см–1) суль-
фат-иона.

Общий вид термогравиметрических кривых (ТГ
и ДТГ) (рис. 2) характерен для всех минералов
группы копиапита (Kashkai, Alijev, 1960; Fanfani
et al., 1973; Иванова и др., 1974; Földvári, 2011). Об-
разец начинает терять массу с существенной ско-
ростью при температуре около 340 K, полное раз-
ложение заканчивается при 1090 K. Авторы вы-
шеупомянутых работ относят потерю массы
интервале от 340 до 600 K к дегидратации минера-
ла (удаление воды в молекулярной форме), в ин-
тервале от 600 до 660 K – к дегидроксилизации
(удаление конституционной воды в виде гидрок-
сильных групп); в интервале 800–1090 K – к де-
сульфатизации копиапита. Нами было проведено
ИК-спектроскопическое исследование продук-
тов поэтапного обезвоживания изучаемого алю-
минокопиапита. В спектре поглощения образца,
нагретого до Т = 400 K c потерей массы ~8.7%
(рис. 1б), отмечается: 1) заметное уменьшение
интенсивности полосы поглощения валентных
колебаний ОН-групп, входящих в молекулы воды
(3100–3400 см–1) в структуре минерала, и полосы
поглощения, соответствующей конституционной
воде в виде гидроксильных групп (около 3524 см–1);
2) уменьшение количества воды в минерале также
приводит к снижению интенсивностей полос, со-
ответствующих либрационным колебаниям мо-
лекул воды и ОН-групп (около 672, 624, 558 см–1);
3) в области валентных колебаний сульфат-анио-
на (1200–990 см–1) наблюдается практически
полное исчезновение полосы, относящейся к
симметричным валентным колебаниям тетраэдра
[SO4]2– (около 997 см–1), что указывает на измене-
ние структуры минерала. При этом образец кре-
мового цвета приобретает коричневато-рыжий
оттенок, свидетельствующий об образовании
триоксида железа, что подтверждает начало про-
цесса дегидроксилизации алюминокопиапита.
Спектры ИК-поглощения образцов, нагретых до
500 K (этап 400–500 K с потерей 8.6% массы) и
600 K (этап 500–600 K с потерей 8.7% массы) ана-
логичны друг другу и обнаруживают дальнейшее
уменьшение количества воды и продолжающееся
изменение кристаллической структуры вещества
(спектр минерала после нагрева до 500 K приве-



284

ГЕОХИМИЯ  том 66  № 3  2021

ОГОРОДОВА и др.

Рис. 1. Спектры ИК-поглощения изученного алюминокопиапита (а) и продуктов его нагревания до Т = 400 K (б), Т =
= 500 K (в) и Т = 750 K (г).
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ден на рис. 1в). Спектр образца, нагретого до
750 K (рис. 1г), подтверждает полное обезвожива-
ние минерала и наличие в безводном продукте
сульфатов железа и алюминия, а также оксида же-
леза(III), на что указывает красно-коричневый цвет
продукта прокаливания. Общее количество выде-
лившейся при нагревании воды получилось равным
30.6%. Содержание триоксида серы (40.0%) согла-
суется с данными микрозондового анализа.

Абсорбционный мёссбауэровский спектр изучен-
ного образца (рис. 3) согласуется с данными для
копиапитов (Dyar et al., 2013) и представляет со-
бой суперпозицию двух уширенных линий погло-
щения, близких по интенсивности и ширине.
Центр тяжести спектра находится около 0.43 мм с–1.
Вершина каждой линии имеет два выраженных
максимума, что указывает на присутствие в
структуре минерала нескольких позиций железа.
Спектр был разложен на два симметричных ло-
ренцевых квадрупольных дублета с одинаковыми
изомерными сдвигами (IS1, 2 = 0.43(1) мм с–1,
QS1 = 0.41(1) мм с–1, QS2 = 0.84(1) мм с–1,
FWHM1, 2 = 0.34(1) мм с–1), площадями и шири-
нами линий. Полученные параметры обоих дуб-
летов соответствуют трехвалентному железу в высо-
коспиновом состоянии. В спектре отсутствует зна-
чимое поглощение при скоростях более 0.8 мм с–1,
что указывает на отсутствие в образце двухвалент-
ного железа. В соответствии с представлением о
структуре копиапита (Hawthorne et al., 2000) трехва-
лентное железо занимает две октаэдрические струк-
турно неэквивалентные позиции, чередующиеся в
бесконечных цепях [ (H2O)8(OH)2(SO4)6], при
этом позиции полностью заселены железом. Со-

3
4Fe +

гласно данным химического анализа позиции
островного катиона М заняты главным образом
алюминием.

Исходя из данных химического и термическо-
го анализов, мёссбауэровской спектроскопии хи-
мическая формула изученного минерала, рассчи-
танная на 14 зарядов, имеет вид:
(Al0.60 ) [SO4]6.03(OH)1.95 ⋅ 19.54H2O.

Калориметрическое изучение

На микрокалориметре Кальве было проведено
семь определений величины [H0(973 K) –
‒ H0(298.15 K) + ΔраствH0(973 K)] для изучаемого
алюминокопиапита, среднее из эксперименталь-
ных значений составило: 1263.2 ± 32.1 Дж/г
= 1525.8 ± 38.8 кДж/моль (М = 1207.93 г/моль), по-
грешность рассчитывалась с вероятностью 95%.

Энтальпия образования изученного алюминоко-
пиапита из элементов была рассчитана с исполь-
зованием полученных калориметрических дан-
ных, реакции (1) и уравнений (2) и (3).

(1)

(2)

(3)

3
0.07Fe + 3

4.00Fe +

( )
[ ] ( )

2 3 43

0.60 4 21.956.03

2 3

4.07/2Fe O  41.03/3Al OH  6.03CaSO
Al SO OH 19.54H O 

39.23/6Al
(

O  6.03 O
)

Ca ,

+ + =
= ⋅ +

+ +

( )0
р-ции 1( ) 298.15 

комп минерала,i i

H K
H H

Δ =
= Σν Δ − Δ

( ) ( )
( )

0
р-ц и 1( )и298.15 K минерала 298.15 K

298.15 комп ,
f

i f i

H
K

Δ = Δ
+

+
Σν Δ

Рис. 2. ТГ и ДТГ кривые нагревания изученного алюминокопиапита.
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где νi – стехиометрические коэффициенты в
уравнении (1); ΔH = [H0(973 K)–H0(298.15 K) +
+ ΔраствH0(973 K)] – калориметрические данные
для изученных минералов и компонентов реак-
ции (оксидов кальция, железа, алюминия, гид-
роксида алюминия, а также сульфата кальция)
(табл. 1); необходимые для расчетов значения
Δf (298.15 K) последних приведены в той же
таблице. Полученное значение энтальпии обра-
зования изученного алюминокопиапита пред-
ставлено в табл. 2.

Энергия Гиббса образования изученного алюми-
нокопиапита из элементов была рассчитана с уче-
том оцененного нами значения его стандартной
энтропии, отсутствующего в литературе. Расчет
S0(298.15 K) проводили по методу Латимера с ис-
пользованием усредненных значений энтропий,
приходящихся на катионы и анионы в твердых
веществах, и энтропийного вклада воды (Нау-
мов и др., 1971). Основываясь на величинах
S0(298.15 K) и Δf (298.15 K), мы рассчитали зна-

чение Δf (298.15 K) изученного алюминокопиа-
пита (табл. 2).

Термодинамические характеристики минералов
копиапитовой группы теоретического состава. На
основании полученных экспериментальных дан-
ных по растворению природного образца алюмино-
копиапита были оценены энтальпии образования
всех членов копиапитовой группы: купрокопиапи-
та Cu1.00 [SO4]6.00(OH)2.00 ⋅ 20H2O, феррикопиа-

пита [SO4]6.00(OH)2.00 ⋅ 20H2O, цинкоко-

пиатита Zn1.00 [SO4]6.00(OH)2.00 ⋅ 20H2O, соб-
ственно копиапита (феррокопиапита)

[SO4]6.00(OH)2.00 ⋅ 20H2O, алюминоко-

пиапита Al0.67 [SO4]6.00(OH)2.00 ⋅ 20H2O и магне-

0
elH

0
elH

0
elG

3
4.00Fe +

3
0.67Fe + 3

4.00Fe +

3
4.00Fe +

2
1.00Fe + 3

4.00Fe +

3
4.00Fe +

зиокопиапита Mg1.00 [SO4]6.00(OH)2.00 ⋅ 20H2O.
Результаты калориметрических измерений были
пересчитаны на молекулярные массы копиапи-
тов теоретических составов. Расчет значений
Δf (298.15 K) проводили с использованием ре-
акций и уравнений, аналогичных (1–3). Оценку
стандартных энтропий также проводили по методу
Латимера. Полученные величины энтальпий обра-
зования и энтропий были использованы для расче-
та значений стандартных энергий Гиббса образова-
ния из элементов (табл. 2). Значение Δf (298.15 K)
копиапита, равное –11807 ± 59 кДж/моль, согласу-
ется с величиной, оцененной в (Hemingway et al.,

3
4.00Fe +

0
elH

0
elH

Рис. 3. Мёссбауэровский спектр изученного алюминокопиапита.
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Таблица 1. Термохимические данные, использован-
ные в расчетах энтальпий образования копиапитов
(кДж/моль)

Примечания. аΔH = [H0(973 К) – H0(298.15 К) +
+ Δрас твH0(973 К)]. бСправочные данные (Robie, Heming-
way, 1995).вПо данным (Rodriges et al., 2000). г–иРассчитано с
использованием справочных данных по [H0(973 К) –
‒ H0(298.15 К)] (Robie, Hemingway, 1995) и эксперименталь-
ных данных по растворению ΔраствH0(973 К). г (Kiseleva et al.,
1992), д(Navrotsky, Coons, 1976), е(Киселева и др., 1979),
ж(Киселева, 1976), з(Ogorodova et al., 2003), и(Котельников
и др., 2000), кПо данным (Огородова и др., 2011).

Компонент ΔHа – Δf 2.15 K)б

ZnO(цинкит) 50.8 ± 1.2в 350.5 ± 0.3

CuO(тенорит) 70.10 ± 0.84г 156.1 ± 2.0

MgO(периклаз) 36.38 ± 0.59д 601.6 ± 0.3

CaO(к.) –21.78 ± 0.29е 635.1 ± 0.9

Fe2O3(гематит) 171.6 ± 1.9ж 826.2 ± 1.3

Al2O3(корунд) 107.38 ± 0.59з 1675.7 ± 1.3

CaSO4(ангидрит) 131.3 ± 1.6и 1434.4 ± 4.2

Al(OH)3(гиббсит) 172.6 ± 1.9к 1293.1 ± 1.2

0
el(H
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2002) (–11824 кДж/моль). Как видно из табл. 2,
наиболее термодинамически устойчивым в груп-
пе является кальциокопиапит, обладающий наи-
более отрицательным значением Δf (298.15 K);
наименее устойчивым является купрокопиапит.

Полученные термодинамические константы
для минералов группы копиапита могут быть реко-
мендованы для включения в базы термодинамиче-
ских данных минералов, используемых при моде-
лировании процессов минералообразования.
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