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За последние годы появился ряд данных о находках алмазов в хромититах из офиолитов и в вулка-
нических продуктах извержений вулканов. Алмазы, обнаруживаемые в этих породах, несмотря на
существенные различия в их тектонической позиции, идентичны по своим небольшим размерам,
кубооктаэдрическому габитусу, примесным и изотопным характеристикам. Предлагается модель их
образования в едином цикле развития океанической литосферы, на разных этапах ее развития, свя-
занного с геохимическими и динамическими особенностями восходящего потока мантийного ве-
щества, который формирует океаническую кору в области срединно-океанических хребтов. В отли-
чие от материковой литосферы, где проявление мантийной алмазоносности связано, как правило,
с магматизмом кимберлитового и лампроитового типа, характеризующимся обильным углекислым
флюидом, алмазообразование в океанической литосфере происходит в условиях среды, бедной
флюидом и содержащей углерод преимущественно в его восстановленных формах. В астеносфер-
ной части восходящего потока углерод может присутствовать в форме нано-размерного алмаза.
В верхних частях океанической литосферы происходит наращивание алмазов до микроалмазов раз-
мером 0.2–0.7 мм. Кристаллизация алмаза протекает в парагенезисе с формированием хромититов.
После экстракции базальтовой магмы, реститовые гарцбургиты с линзами алмазоносных хромити-
тов движутся в процессе спрединга к конвергентным границам литосферных океанических плит,
где могут происходить два процесса. В случае коллизии океанической литосферы и континенталь-
ной плиты, в результате обдукции материал океанической литосферы выводится на поверхность
континентальной окраины и образует офиолитовые массивы, содержащие алмазоносные хромити-
ты. В случае субдукции океанической литосферы, в ней происходит новое плавление уже обогащен-
ного летучими реститового перидотита. В состав выплавляющихся островодужных магм входят об-
разовавшиеся ранее в хромититах микрокристаллы алмаза, которые попадают в продукты изверже-
ний вулканов и встречаются в вулканических лавах и пеплах.
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ВВЕДЕНИЕ
В ряде предшествующих публикаций мы рас-

смотрели особенности состава и возможное про-
исхождение вулканогенных алмазов на примере
алмазов, найденных в продуктах извержения вулка-
на Толбачик (Галимов и др., 2016а, б; Galimov
et al., 2020). Помимо алмазов из Толбачика, алма-
зы были найдены в лавах и пирокластическом ма-
териале других камчатских вулканов, а также в
россыпях и ультраосновных породах Камчатки.
Впервые алмазы в вулканитах Камчатки были
описаны Кутыевым и Кутыевой (1975), Камин-
ским и др. (1979). Позже алмазы были найдены в
меймечитах и лампроитоподобных туфах Вала-
гинского хребта на восточной Камчатке (Selivers-
tov, Kaminsky, 1994; Селиверстов, 2009), в лавах

вулкана Алаид на острове Атласова на севере Ку-
рильской гряды (Аникин и др., 2018), выделены
из меланократового базальта на склоне вулкана
Авача (Байков и др., 1995; Kaminsky et al., 2016).
Зерна поликристаллического алмаза, сцементи-
рованного карбидом кремния и силицидами, бы-
ли обнаружены на полуострове Валижген в Коря-
кии и названы “камчатитами” (Kaminsky et al.,
2019). На вулкане Толбачик алмазы были обнару-
жены в продуктах трещинного Толбачинского из-
вержения 2012–2013 гг. Первые кристаллы были
идентифицированы Л.П. Аникиным в декабре
2012 г. в образцах пористых базальтов. Г.А. Кар-
пов обнаружил зерна алмаза желтовато-зеленого
цвета в пробе свежевыпавшего горячего пепла
(Карпов и др., 2014).
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Вулканогенные алмазы имеют достаточно спе-
цифический габитус и характер примесей (Gali-
mov et al., 2020). Но главное, они не несут призна-
ков прямого парагенезиса с другими минералами
высокого давления, что так характерно для ким-
берлитовой алмазоносности. Высказываются раз-
ные мнения об их происхождении вплоть до край-
них представлений о том, что подобные находки
являются артефактами и представляют не более,
чем случайное загрязнение участков отбора синте-
тическими алмазами (Похиленко и др., 2019).

Другой ряд находок алмазов в пределах океа-
нической литосферы связан с алмазами, обнару-
женными в породах офиолитового комплекса.
Офиолиты – фрагменты бывшей океанической
коры. Из-за постоянного обновления океаниче-
ской коры никакие ее остатки старше поздне-мезо-
зойского возраста не сохранились в современной
океанической литосфере (Dilek, Furnes, 2014).
Офиолитовые разрезы многообразны. Но, в обоб-
щенном виде, офиолитовый разрез состоит из пе-
ридотитов, обычно включающих лерцолиты и
гарцбургиты, а также линзы дунитов, содержа-
щих хромититы (Dilek, Furnes, 2014). Гарцбурги-
ты характеризуются почти полным отсутствием
клипопироксена, утраченного в процессе частич-
ного плавления. Гарцбургиты и присутствующие
в них линзы дунитов – это мантийная часть тек-
тонической плиты. Выше залегают габбро. Это –
уже материал коры. Граница между ними рас-
сматривается как поверхность Мохоровичича,
отделяющая кору от мантии. Габбро представля-
ют сложно расслоенную интрузию, завершающу-
юся, как правило, более однородным массивом.
Слой габбро, мощность которого составляет
обычно 2–3 км, сменяется сверху характерным для
офиолитов слоем столбчатых структур – даек до-
леритов, образование которых является следстви-
ем и свидетельством спрединга океанического ло-
жа и связанных с ним растягивающих напряжений
в океанической коре. В верхней части офиолито-
вого разреза присутствуют подушечные базальты,
покрытые материалом океанических осадков.

Алмазы офиолитов, как правило, приурочены
к хромититам. Впервые алмазы были установле-
ны в офиолитах Тибета (Fang, Bai, 1981) и в даль-
нейшем подтверждены многократно. Позже они
были найдены в разных районах мира. Примеров
очень много. Только в последние годы это: Тибет,
Луобуса (Robinson et al., 2004; Howell et al., 2015;
Xu et al., 2015; Griffin et al., 2016) и Внутренняя
Монголия (Huang et al., 2015) в Китае; Рай-Из на
Полярном Урале в России (Yang et al., 2015; Xu et al.
2017), Турция, Пазанти-Карсанти (Lian et al.,
2017; 2018); Мьянмар (Chen et al., 2018); Нидар в
офиолитовой зоне Индус, Индия (Das et al., 2017),
Мирдита в Албании (Xiong et al., 2017; Wu et al.,
2019), и другие (рис. 1).

Происхождение вулканогенных алмазов и ал-
мазов в офиолитах никогда не рассматривались в
рамках какого-либо общей модели. Действитель-
но, условия залегания этих алмазов совершенно
различны. Вулканические алмазы встречаются в
базальтовых лавах и в вулканическом пепле, в то
время как алмазы в офиолитах приурочены к хро-
мититам, которые, в свою очередь, преимуще-
ственно залегают в дунитах. Дуниты образуют ло-
кальные, иногда крупные, тела в гарцбургитах, яв-
ляющихся мантийной частью литосферных плит.

Поскольку алмазы в породах офиолитового
комплекса локализуются, как правило, в хроми-
титах, дискуссия о природе алмазов из офиолитов
сводится к механизму образования хромититов.

В ранних работах предполагалось, что хроми-
титы в офиолитах формировались в результате
смешивания магм и кристаллизации на сравни-
тельно небольших глубинах, не превышающих
30 км (Arai, Matsukage, 1998; Zhou et al., 2001). Од-
нако, необходимость объяснить присутствие ал-
мазов, муассанита, коэсита, связанных с хроми-
титами, вызвала обращение к моделям, включаю-
щим более глубинные процессы и минералы.
Современные модели предполагают, что в мо-
мент закрытия океана, в результате погружения
тектонической плиты начинается подъем астено-
сферы и поступление мантийного вещества в над-
субдукционное пространство (Lian et al., 2017). Де-
компрессия приводит к плавлению мантийного
материала и генерированию базальтовых магм.
Ультраосновной кумулат (дуниты) кристаллизо-
вался из такого расплава. Считается, что алмазы
поступили с глубин более 300 км. При изучении
минералов, содержащихся в перидотитах из офи-
олитов Дингкинг (Тибет, Китай), исследователи
пришли к выводу, что алмазы, инкапсулирован-
ные в зерна хромита, были принесены с глубин
более 380 км (Xiong et al., 2017). Поднимающаяся
магма ассимилирует из опускающейся плиты ко-
ровые минералы, такие как циркон, рутил, мона-
цит. С добавлением флюидов из состава плиты в
мантийный клин обедненные мантийные пери-
дотиты плавятся и продуцируют бонинитовую
магму. Смешение бонинитовой магмы с магмой,
богатой примесями из астеносферы и реакций
между расплавом и породой приводит к кристал-
лизации больших объемов хромита (Lian et al.,
2017). Некоторые исследователи (Zhou et al., 2014)
полагают, что перидотиты, содержащие хромит, а
также минералы высокого давления и минералы,
требующие глубоко восстановительной обста-
новки своего образования, сформировались еще
в срединно-океанических хребтах. Хромититы же,
характерные для офиолитов (подиформные хро-
мититы), возникли на стадии закрытия океаниче-
ского бассейна. Считается, что присутствие таких
минералов как циркон, рутил, апатит, иногда вклю-
ченных в состав хромититов (Robinson et al., 2015),
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свидетельствует об их происхождении из погру-
жающейся плиты в процессе субдукции. Имеют-
ся также гипотезы, согласно которым образова-
ние хромититов происходит на глубинах порядка
5–10 км, при температурах между 1050–1200°С и
давлениях 1–1.7 ГПа (Ridley, 2013).

В отношении природы вулканогенных алма-
зов также нет согласия. Вероятным представляет-
ся их образование посредством какого-то меха-
низма амазообразования при низких давлениях. Об
этом, прежде всего, говорит отсутствие барофиль-
ных минералов в окружающей их среде. В отноше-
нии алмазов Толбачика отмечались: 1) связь прояв-
лений алмазоносности с флюидной динамикой
вулканического извержения Толбачик (алмазы
присутствовали в продуктах только самой ранней
энергичной фазы извержения); 2) плоскогранная
морфология алмазов, указывающая на отсутствие
их окисления в результате длительной миграции в
условиях высоких температур. В недавней публи-
кации мы указали на то, что алмазы, наблюдав-
шиеся в продуктах извержения вулкана Толба-

чик, могли образоваться по механизму кавитации
(Галимов и др., 2016а), предложенном в свое вре-
мя (Galimov, 1973) и в последствии эксперимен-
тально подтвержденном (Галимов и др., 2004) и
теоретически развитым (Днестровский и др.,
2011). Возможность кавитационного синтеза ал-
маза снимает главное ограничение на проявление
алмазоносности в среде, не несущей признаков
существования в ее объеме в целом высокого дав-
ления. Решающее значение имеет возникновение
алмазной фазы как таковой, даже микро- или на-
но-размерности, так как известно, что при нали-
чии алмазной затравки кристалл алмаза легко на-
ращивается вне области его термодинамической
стабильности. Известны механизмы эпитаксиль-
ного наращивания (Дерягин, Федосеев, 1970),
СVD-синтез (Chemical Vapor Deposition; напр.,
Dischler, Wild, 1998).

Механизм кавитации в процессе алмазообра-
зования может иметь место в определенных усло-
виях и на определенных этапах процесса алмазо-
образования. Но в данном случае нас интересует

Рис. 1. Положение известных алмазоносных хромититов в офиолитовых комлексах (по Dilek, Furnes, 2011 и Yang
et al., 2018).
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другая проблема. Насколько увязаны между со-
бой проявления алмазоносности вулканитов, ти-
па камчатских, в том числе алмазов Толбачика, и
алмазов, наблюдаемых в офиолитах? Отражают
ли они разные проявления некого общего про-
цесса, характерного для океанической литосфе-
ры? Обсуждение этого является целью настоящей
статьи.

СОПОСТАВЛЕНИЕ АЛМАЗОВ 
В ВУЛКАНИТАХ И ОФИОЛИТАХ

Обращаясь к поставленному вопросу, мы преж-
де всего видим, что вулканические алмазы и ал-
мазы из офиолитов очень близки между собой по
своим характеристикам. Эти алмазы даже по
внешнему виду, цвету (от бледно-желтого до жел-
то-зеленого), преобладающей размерности (0.2–
0.5 мм), кубооктаэдрическому габитусу, весьма
похожи (рис. 2). Алмазы из вулкана Толбачик в
большинстве своем представлены изометричными
плоскогранными кристаллами кубооктаэдрическо-
го габитуса (Galimov et al., 2020), – такими же, как
алмазы из хромититов в офиолитах (Yang et al., 2014;
Howell et al., 2015).

Существенно, что в хромититах встречаются ал-
мазы in situ в породах, как показано на рис. 2б(c,d).
Алмаз находится в оболочке аморфного углерода.
Причем эта оболочка включает фрагменты вме-
щающего хромитита.

Алмазы из офиолитов и вулканические алмазы
имеют близкий изотопный состав. Для изотопного
состава углерода вулканогенных алмазов характе-
рен диапазон значений δ13C от –25.29 до –28.93‰.
Изотопный состав углерода алмазов Толбачика
(δ13C от –25.55 до –24.56‰) лежит в том же диа-

пазоне значений, что и рассеянный углерод лавы
(δ13C от –25.29 до –28.93‰). Хотя алмазы такого
изотопного состава встречаются и в кимберлитах,
но все же для большинства кимберлитовых алма-
зов характерен диапазон δ13C от –4 до –10‰
(Galimov, 1991). Алмазы из офиолитов также обо-
гащены легким изотопом углерода. Изотопный
состав углерода их характеризовался величинами
δ13C от –18.8 до –28.4‰, при средней величине
δ13C = −25‰ (Xu et al., 2017).

Характерной особенностью алмазов, как из
вулканитов, так и из офиолитов, является присут-
ствие примесного азота в неагрегированной фор-
ме (Howell et al., 2015). В кимберлитовых же алма-
зах азот, как правило, присутствует в форме агре-
гатов, включающих группу атомов. Исключение
составляют алмазы II типа (по Орлову), которые,
кстати, по цвету и габитусу весьма напоминают
рассматриваемые здесь алмазы. Они также содер-
жат неспаренный азот. Присутствие неспаренно-
го азота рассматривается как признак короткого
времени пребывания алмаза в области высоких
температур, вследствие чего атомы примесного
азота не успевают продиффундировать и сгруп-
пироваться в азотных центрах.

Еще одной особенностью, присущей как тол-
бачинским алмазам, так и алмазам из офиолитов,
является наличие в качестве примесей нативных
металлов и их сплавов типа Fe–Ni–Mn. В вулка-
нитах вместе с алмазами иногда присутствовали
удлиненные, своеобразно закрученные, зерна са-
мородного железа (нередко с примесью Ti, Mn,
Cr, Ni и Si), а также удлиненные зерна самород-
ного алюминия (чистого, либо с примесью Mn,
Cu и Si), изометричные зерна самородной меди
(иногда с примесью Fe и Sn), самородного цинка,

Рис. 2. Кубооктаэдрические алмазы: а – из вулкана Толбачик (Силаев и др., 2015); б – из хромититов в Тибетских офи-
олитах (Yang et al., 2014).
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самородного молибдена, а также зерна дельталю-
мита (без примесей или с примесью Fe и Cu), ред-
ко - зерна муассанита (Карпов и др., 2014). В пеп-
ловом материале извержения вулкана Ключев-
ского 1988 г. некоторые алмазы образуют сростки
с самородным Al. Это – свидетельства глубоко
восстановительной обстановки. Аналогично это-
му формирование алмазоносности хромититов
также разворачивается в восстановительной сре-
де. Об этом говорит обилие металлов, присутству-
ющих в нативной форме, например коэсит-про-
растание в FeTi сплаве, или алмаз, включенный в
Os–Ir сплав из хромитита в офиолитах Луобуса
(Yang et al., 2007). Муассанит (SiC) образуется в
чрезвычайно восстановленных условиях при фу-
гитивности кислорода на 5–6 логарифмических
единиц ниже IW буфера (Mathez et al., 1995).

Представленный выше сравнительный анализ
свидетельствует об определенном геохимическом
сходстве алмазов из вулканитов и офиолитов, не-
смотря на различные условия нахождения этих
алмазов. В обоих случаях идентифицируется глу-
боко восстановительная среда образования этих
алмазов. Существенную роль играют агрегаты ме-
таллов. Источник алмазов в обоих случаях пред-
ставлен углеродом специфического изотопного
состава, обогащенным легким изотопом. Углерод
такого изотопного состава характерен для рассе-
янного углерода мантии (Галимов, 1968). В офио-
литах распознаются минералы, возникающие
при повышенных давлениях. Например, коэсит-
кианитвое прорастание вокруг Fe–Ti сплава ука-
зывает на давление >9 ГПа (глубина >280 км)
(Yang et al., 2007). Предполагают, что приблизи-
тельно с этих глубин поступают и алмазы (Do-
brzhinetskaya et al., 2009; Xiong et al., 2017). Воз-
можно, эти минеральные фазы являются релик-
тами глубинного минералообразования. Однако,
формирование кристаллов алмаза на значитель-
ных глубинах, в зоне высоких температур, и их
длительный транспорт в составе глубинной маг-
мы, неизбежно должны были привести хотя бы к
частичной агрегации атомов азота в примесном
составе алмазов. Между тем, присутствие азота в
неспаренной форме является характерной чертой
как вулканогенных, так и алмазов из офиолитов.
Это говорит о том, что алмазы были образованы и
закалены быстро, или формировались при отно-
сительно низких температурах, когда диффузия
примесных атомов азота мала. В этих же условиях
были сформированы главные минералы-спутни-
ки алмаза в хромититах, включающие не баро-
фильные минералы (гранат-пироп, хромдиопсид,
пикроильменит), а многочисленные минералы ли-
тосферного типа (Robinson et al., 2015; Xiong et al.,
2017). Рассмотрение этих и некоторых другиех
особенностей позволило заключить, что алмазы
как в офиолитах (Howell et al., 2015; Yang et al.,
2020), так и в вулканитах (Galimov et al., 2020) об-

разовались в необычных условиях, отличающих-
ся от условий как в кимберлитах и лампроитах,
так и при синтезе в условиях высоких температур
и давлений.

ГЕНЕЗИС АЛМАЗОВ 
В ОКЕАНИЧЕСКОЙ ЛИТОСФЕРЕ

Совокупность наблюдаемых фактов укладыва-
ется, на наш взгляд, в следующий сценарий гене-
зиса алмазов в океанической литосфере. Конвек-
тивная ветвь мантийного вещества, поднимаю-
щаяся в район срединно-океанического рифта и
питающая формирование океанической коры,
имеет свои геохимические и динамические осо-
бенности. В отличие от быстро прорывающихся
флюидо-насыщенных мантийных магм, в част-
ности образующих кимберлитовые трубки, ман-
тийное вещество под срединно-океаническими
хребтами поднимается медленно, со скоростью
спрединга океанической коры, т.е. приблизи-
тельно от 2–4 до 10–12 см в год. Это связано с
низким содержанием флюида, отсутствием в этой
связи обширных участков плавления. Имеет ме-
сто пластичное течение практически твердого ве-
щества. Углерод присутствует главным образом в
рассеянной форме. В этой форме углерод может
присутствовать в нескольких агрегатных состоя-
ниях в зависимости от преобладающей атомной
гибридизации (Inagaki, 2000). В частности, нано-
размерные кристаллиты могут иметь sp3-гибриди-
зацию, соответствующую алмазу, приобретаемую
в условиях высоких температур и давлений, и со-
хранять ее в силу высокой поверхностной энергии
алмазной решетки при попадании в условия, не
соответствующие термодинамической стабильно-
сти. Более того, алмаз может наращиваться в этих
условиях (Федосеев, 1976; Badziag et al., 1982; Чай-
ковский, Розенберг, 1984).

Отличительной особенностью геохимической
среды в этом сегменте мантии, на наш взгляд, яв-
ляется низкая фугитивность кислорода и дефи-
цит воды. В этих условиях основным углеродсо-
держащим компонентом флюида нам представ-
ляется моноксид углерода СО. При температуре
выше 1000°C система C + 2CO2 + H2 ↔ 3CO + H2O
сильно сдвинута вправо (Люпис, 1989). Монок-
сид углерода CO устойчив и, в свою очередь,
склонен к образованию карбонильных соедине-
ний с металлами, включая Fe, Pt, Rh, Os. Метал-
лы в карбонильной форме приобретают подвиж-
ность и при изменении условий могут формиро-
вать выделения металлов. Твердый углерод в этих
условиях не наращивается, и алмаз продолжает
пребывать в составе ультраосновных мантийных
пород в виде нано-размерных зародышей.

При подъеме на подкоровые глубины, в верх-
ние этажи мантии, температура и давление сни-
жаются. В результате происходит распад карбо-
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нильных соединений, высвобождаются и агреги-
руют нативные металлы: Fe, Ni, Mn, и элементы
платиновой группы Pt, Ir, Pd, Os, присутствие ко-
торых в вулканитах и породах офиолитового ком-
плекса отмечается многими исследователями.
Например, в хромитах офиолитового комплекса
Восточных Саян установлены многочисленные
проявления Rh–Pt–Pd-содержащей минерализа-
ции, включая Pt–Ir–Ru–Os в твердых растворах
(Киселева и др., 2014). По мнению этих авторов
наиболее вероятно, что процессы ремобилизации
элементов платиновой группы происходили на
этапе ранней серпентинизации при T = 450–
600°C, P = 1.3–1.6 ГПа.

Одновременно неустойчивой становится фор-
ма СО. Это приводит к смещению выше записан-
ной реакции влево. В рамках ее происходит дис-
пропорционирование углерода по механизму ре-
акции Будуара. При наличии затравки может
формироваться алмаз. Нано-размерные кристал-
литы алмаза, поступавшие в составе мантийного
вещества из глубоких недр, представляли зароды-
ши, которые наращиваясь приобретали габитус
алмазов, характерных для океанической лито-
сферы. Кристаллы алмаза в этом случае форми-
уются на относительно небольших глубинах при
низких температурах (500–700°С) и давлениях.
В этих условиях синтез метастабильного алмаза
возможен, но барофильные минералы не возни-
кают. Не происходит агрегация примесных вклю-
чений в алмазе, в частности, азот остается в неаг-
регированной форме. В то же время специфичны
включения нативных металлов и их сплавов, ко-
торые, в свою очередь, могут играть роль катали-
заторов, способствующих нуклеации алмаза. Ал-
мазы преимущественно приобретают кубоокта-
эдрический габитус. Эти алмазы во многих
отношениях напоминают синтетические алмазы,
что смущало некоторых исследователей, прини-
мавших находки подобных алмазов в вулканитах
и офиолитах за загрязнение синтетическими ал-
мазами, что, конечно, не так.

Источником углерода этих алмазов является
рассеянный углерод мантии. Его изотопный со-
став характеризуется величинами преимуще-
ственно в диапазоне δ13C от –20 до –28‰ (Гали-
мов, 1968), Такой же изотопный состав имеет рас-
сеянный углерод в перидотитах и в базальтовых
лавах. Этот изотопный состав становится харак-
терным для алмазов океанической литосферы.

Декомпрессия приводит к плавлению мантий-
ного материала и генерированию магм MORB-
типа. Ультраосновной кумулат кристаллизовался
из такого первичного базальтового расплава.

Образование обширных участков расплава в
гарцбургитах приводит к дифференциации их ве-
щества на базитовую составляющую и оливиновый
кумулат (дунит). Хромистость [Cr# = Cr/(Cr + Al)]

дунитов заметно выше (Cr# = 0.6–0.8), чем хроми-
стость вмещающих перидотитов (Cr# = 0.3–0.5)
(Савельев, Федосеев, 2019). Хромититы, так же
как алмазы, концентрируются в кумулате. Более
того, в процессе кристаллизации они вытесняют-
ся из ультраосновной массы, образуя обогащен-
ную алмазами хромититовую рудную фацию. Ба-
зитовый расплав, скорее всего, выжимается из
первоначального объема. В результате возникают
локальные образования дунита в гарцбургитах.
При этом дуниты содержат хромититы и алмазы,
включенные в хромититы.

В соответствии со сказанным нам представля-
ется, что историю формирования алмаза в океа-
нической литосфере можно разбить на несколько
этапов.

Первый этап
Начало истории относится к эволюции восхо-

дящих мантийных потоков в общем цикле ман-
тийной конвекции1 (рис. 3). Зарождаясь у грани-
цы ядро/мантия, эти твердофазные потоки неде-
плетированного (или слабо-деплетированного)
материала поднимаются к районам срединно-океа-
нических хребтов. Имеет место пластичное течение
практически твердого вещества, содержащего 10–
30 ppm углерода (Dasgupta, Hirschmann, 2010),
~125 ppm азота (Kaminsky, Wirth, 2017), и ~170 ppm
водорода (Каминский, 2018) в связанном состоя-
нии. Рассеянный углерод кристаллизуется в виде
алмаза, образующего нано-зародыши этого ми-
нерала. Примером таких нано-зародышей могут
являться нано-кристаллы алмаза в расплавном
включении из гранатового перидотита, вынесен-
ного на поверхность вулканическими продукта-
ми Гавайского плюма на о-ве Оаху, где они ассо-
циируют с многочисленными фазами, включая
нативные Fe и Cu (Wirth, Rocholl, 2003).

Второй этап
В верхней мантии, при медленном (2–12 см/год)

подъеме мантийного материала, в его минерало-
гическом составе происходит структурная транс-
формация главных фаз. Оксиды приобретают
структуры силикатов. Бриджманит трансформи-
руется в рингвудит и далее в вадслеит и оливин;
на смену CaSi-перовскиту приходят брейит, за-
тем пироксены; мэйджорит переходит в гранат-
пироп, который в верхних частях мантии сменяет-
ся шпинелевой фазой. Формируются шпинелевые
перидотиты. В итоге в составе ультраосновного

1 В нашей модели мы принимаем концепцию обще-мантий-
ной конвекции, которая, помимо давно установленных
данных по сейсмическим скоростям в мантии (напр.,
Grand 1994; Yoshida, 2014), имеет подтверждение в данных
по изотопным соотношениям 87Sr/86Sr, δ18O и δ13C в ниж-
не-мантийных минералах.
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пиролитового материала отсутствуют неустойчи-
вые здесь барофильные минералы (пироп, хром-
диопсид, пикроильменит), сопутствующие алма-
зам в быстро выходящих на поверхность кимбер-
литовых и лампроитовых трубках взрыва. Нано-
размерные зародыши самого алмаза, находясь в
верхах мантии в метастабильном состоянии, мо-
гут не только сохраняться, но являться центрами
кристаллизации микроалмазов в условиях сильно
восстановительной металлической среды форми-
рования хромититов в верхах мантии, где на глу-
бине нескольких десятков километров из верхне-
мантийного пиролита происходит выплавление
первичных базальтов и образование реститовых
гарцбургитов (напр., Ridley, 2013). После экстрак-
ции базальтовой магмы, реститовые гарцбургиты
продолжают движение в апвеллинге в виде твер-
дого материала. В то же время продолжающие вы-
плавляться базальты просачиваются сквозь этот
материал, который остается в горячем состоянии
(рис. 4)

Эти просачивающиеся выплавки образуются
на глубине в условиях равновесия с ортопироксе-
ном и оливином, однако при подъеме в неглубо-
кой мантии они не находятся более в равновесии
с ортопироксеном. В процессе продолжающихся
реакций первичный срединно-океанический ба-
зальт взаимодействует с вмещающим его гарц-
бургитом, растворяя ортопироксен и замещая его
оливином. В итоге образуются дуниты. В резуль-
тате этой реакции происходит обогащение ги-
бридного расплава кремнеземом и сдвиг его со-
става к полю хромита, что приводит к кристалли-

зации хромититов (рис. 5) (напр., Arai, Abe, 1995;
Zhou et al., 1996).

Зерна хромита содержат включения реликто-
вого расплава, которые показывают, что исход-
ным для них материалом являлся не ультраоснов-
ной, а основной расплав. Процесс образования
линз хромититов происходит в самых верхах оке-
анической мантии, непосредственно под грани-
цей Мохоровичича, при температурах между
1050–1200°С и давлении 1–1.7 ГПа (Ridley, 2013).
Зерна хромита могут включать ранее образованные
кристаллы алмаза и минералы, образовавшиеся в
высоковосстановительных условиях (Xiong et al.,
2017). В то же время, образование здесь высокоба-
рических минералов-спутников алмаза, извест-
ных в кимберлитах и лампроитах (граната-пиро-
па, хромдиопсида, пикроильменита), невозмож-
но, и потому хромит и алмазы в хромититах не
сопровождаются этими минералами. Вместе с
тем, именно кристаллизация алмаза в металли-
ческой среде в присутствии силикатных фаз обу-
словливает, как это было показано эксперимен-
тально, появление кубооктаэдрических форм
кристаллов (Chepurov et al., 2020).

Предполагается, что различия петрологиче-
ской эволюции мантийного материала в различ-
ных зонах активного спрединга могут обусловить
наличие хромититов в одних зонах и их отсут-
ствие в других. Различная степень плавления
мантийного материала определяет состав оста-
точного материала: гарцбургитовый в случае вы-
сокой степени плавления, и лерцолитовый для
низкой степени плавления. В свою очередь, сте-
пень плавления материала зависит от скорости

Рис. 3. Схема образования алмазов в океанической литосфере. Красные цифры в кружках отвечают основным этапам
алмазообразования. Объяснения в тексте.
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спрединга. Гарцбургиты образуются при быстром
спрединге с высокими температурами как под сре-
динно-океаническими хребтами, так и в них, – бла-
годаря более высокой степени плавления и боль-
шей деплетированности по сравнению с лерцо-
литами (Ridley, 2013).

Результаты глубоководного бурения показы-
вают, что, вне зависимости от скорости спредин-

га, хромититы образуются в реакции первичного
расплава как с гарцбургитами, так и с лерцолита-
ми. Подтверждением такого процесса формиро-
вания хромититов под срединно-океаническими
хребтами являются находки прослоев хромититов
в дунитах, вскрытых скважинами глубоководного
бурения как в быстро раздвигающемся Средин-
ном Восточно-Тихоокеанском хребте (Matsukage,

Рис. 4. Схема строения коры и верхней мантии под раздвигающимся срединно-океаническим хребтом. Первичные ба-
зальтовые выплавки просачиваются через твердую океаническую мантию и реагируют с ними с образованием дунитов
и хромититов. Хромититы образуются под срединно-океаническими хребтами в поднимающейся мантии и участвуют
в твердофазном потоке по обе стороны хребта. По Ridley, 2013.
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Arai, 1998), так и в медленно раздвигающихся Сре-
динно-Атлантическом (Abe, 2011) и Срединном
Южно-Индийском хребтах (Payot et al., 2014).

Третий этап

Деплетированные мантийные гарцбургиты,
содержащие линзы дунитов и ассоциирующие с
ними алмазоносные хромититы, в процессе пас-
сивного спрединга движутся в стороны от сре-
динно-океанических хребтов, составляя основа-
ние океанической коры на глубине 6–8 км. По
трещинам в литосферу проникает сверху океан-
ская вода, которая реагирует с перидотитами
верхней мантии, вызывая их серпентинизацию
(Аплонов, 2001). В дальнейшем, при погружении
океанических плит в зонах субдукции, наличие
продуктов серпентинизации является источни-
ком летучих при новообразованиях в этих плитах.

Алмазы в этих низкотемпературных условиях
остаются стабильными и, вместе с вмещающими
их хромититами, движутся к конвергентным гра-
ницам литосферных океанических плит.

Четвертый этап

В результате четвертого этапа формируются
проявления алмазов, которые мы наблюдаем в
офиолитовых зонах и в продуктах вулканических
извержений.

Четвертый-А этап. В случае коллизии океа-
нической литосферы и континентальной плиты,
в результате обдукции материал океанической
литосферы выводится на поверхность континен-
тальной окраины и образует хорошо изученные
офиолитовые массивы в различных областях Ми-
ра. Рис. 1 иллюстрирует приуроченность извест-
ных алмазоносных хромититов к офиолитовым
комлексам двух возрастных групп: альпийско-ги-
малайского цикла и каледонско-герцинского
цикла (Yang et al., 2018).

В хромититовых линзах сохраняются микро-
алмазы, сформированные в восходящем мантий-
ном потоке, ассоциирующие с высоко-восстано-
вительными минералами, такими, как самород-
ные железо и тантал, интерметаллиды (Fe–Ni,
Fe–Ni–Cr, Mn–Ni, Fe–Cr и др.), карбиды желе-
за, вольфрама и бора, нитрид титана осборнит,
и др., а также с металлами платиновой группы,
но, при этом, не сопровождаемые высокобариче-
скими минералами-спутниками алмаза в кимбер-
литах и лампроитах.

Четвертый-Б этап. Субдукция океанической
литосферы происходит на границах литосферных
плит, в результате чего на поверхности образуют-
ся вулканические дуги с высокой вулканической
активностью, проявлениями преимущественно
известково-щелочного (андезитового) вулканиз-

ма. Процесс субдукции ежегодно поставляет в
земные глубины около 20–25 км3 обогащенного
ультраосновного материала. При погружении
плиты под океаническую кору на ее фронте и в
надплитной части (захватывая часть плиты) про-
исходит плавление материала, – как в пределах
литосферы, так и в мантийной области, где про-
исходит реакция расплав – обогащенный летучи-
ми (в первую очередь водой в результате серпен-
тинизации) реститовый перидотит. Добавление
флюидов, выделяющихся из погружающейся
плиты, приводит к дальнейшему плавлению уже
деплетированной мантии. В этом случае расплав
имеет известково-щелочной или толеитовый со-
став. Разнообразие островодужных магм опреде-
ляется широкими вариациями глубин их зарож-
дения в фронтальной или тыловой частях остров-
ных дуг (в условиях давлений от 0.5 до 2 ГПа и
температур от 1100 до 1300°С) и степени плавле-
ния реститового ультраосновного материала (от 5
до 35–40%). В этом процессе алмазы, образован-
ные в хромититах и сопровождаемые сплавами ме-
таллов и минералами глубокого восстановления,
попадают в продукты извержений вулканов и
встречаются в вулканических лавах и пеплах. Та-
ково происхождение алмазов, обнаруживаемых в
продуктах вулканических извержений.

С другой стороны интенсивная флюидодина-
мика процесса вулканического извержения мо-
жет создать условия для кавитационного синтеза

Рис. 5. Диаграмма, показывающая реакцию между
расплавом срединно-океанического базальта (MORB)
и вмещающим мантийным перидотитом. Реакция
между магмой и ортопироксеном в гарцбургите при-
водит к образованию хромшпинели в офиолитах. По
Arai and Abe (1995), с дополнениями.
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алмазов, о которм мы упомянали в качестве воз-
можного механизма образования алмазов при из-
вержении вулкана Толбачик (Галимов и др.,
2017). В процесс магмообразования могут вовле-
каться участки коры, что ведет к гибридизму маг-
матического расплава и растворению микрокри-
сталлов алмаза в этих участках. Поэтому не следу-
ет ожидать наличия алмазов во всех районах
островодужного вулканизма. Наконец, в случае
быстрого подъема астеносферного вещеста, обо-
гащенного коровым материалом погружающейся
плиты, в надсубдукционную зону, возможен вы-
нос алмазов и минералов относительно высокого
давления с значительных глубин (порядка 300 км
согласно Lian et al., 2017). Но при всем разнообра-
зии возможных конкретных форм алмазообразо-
вания и минералобразования, главным остается
специфический набор условий, позволяющий
выделить алмазообразование в океанической ли-
тосфере в качестве особого типа алмазообразова-
ния в природе. Принадлежность к этому типу ал-
мазообразования объединяет вулканогенные ал-
мазы и алмазы офиолитов.

ВЫВОДЫ

В океанической литосфере мы имеем дело со
специфическим типом алмазообразования. Оно
связно с геохимическими и динамическими осо-
бенностями восходящего потока мантийного веще-
ства, питающего формирующуюся океаническую
кору в области срединно-океанических хребтов.

В отличие от материковой литосферы, где про-
явление мантийной алмазоносности связано, как
правило, с магматизмом кимберлитового типа,
характеризующимся обильным углекислым флю-
идом, алмазообразование в океаническом секто-
ре литосферы развивается в условиях среды, бед-
ной флюидом и содержащей углерод преимуще-
ственно в его восстановленных формах. В
астеносферной части восходящего потока, угле-
род может присутствовать в форме нано-размер-
ного алмаза. В верхних частях океанической ли-
тосферы происходит наращивание алмазов до
микроалмазов размером 0.2–0.7 мм. Одновре-
менно из верхне-мантийного пиролита происхо-
дит выплавление первичных базальтов и образо-
вание реститовых гарцбургитов. Кристаллизация
алмаза протекает в парагенезисе с формировани-
ем хромититов.

После экстракции базальтовой магмы, рести-
товые гарцбургиты с линзами алмазоносных хро-
мититов движутся в процессе спрединга к кон-
вергентным границам литосферных океаниче-
ских плит. В результате взаимодействия с
океанической водой, перидотиты верхней ман-
тии подвергаются серпентинизации и обогаще-
нием летучими компонентами.

В конвергентных зонах могут происходить два
процесса. В случае коллизии океанической лито-
сферы и континентальной плиты, в результате
обдукции материал океанической литосферы вы-
водится на поверхность континентальной окраи-
ны и образует офиолитовые массивы, содержа-
щие алмазоносные хромититы. В случае субдук-
ции океанической литосферы в ней происходит
новое плавление уже обогащенного летучими ре-
ститового перидотита. В состав выплавляющихся
островодужных магм входят образовавшиеся ра-
нее в хромититах микрокристаллы алмаза, кото-
рые попадают в продукты извержений вулканов и
встречаются в вулканических лавах и пеплах.

В качестве заключительного замечания, инте-
ресно отметить, что в работе, опубликованной
более 50-ти лет назад один из нас высказал пред-
ставление о двух линиях эволюции углерода Зем-
ли, унаследованных от периода ее аккреции (Га-
лимов, 1967, 1968). Одна из них – это линия кон-
центрированного углерода, подобного углероду
углистых хондритов, с изотопным составом δ13C
около –5…–7‰. Таков средний изотопный со-
став углерода земной коры, образованного за счет
дегазации углерода мантии. Таков же преоблада-
ющий изотопный состав углерода алмазов в ким-
берлитах. Другая генетическая линия углерода –
рассеянный углерод мантии, подобный рассеян-
ному углероду обыкновенных хондритов, имею-
щему изотопный состав δ13C около –22…–28‰.
Таков изотопный состав рассеянного углерода
мантийных перидотитов. Похоже, что выделен-
ные нами две генетические линии алмазообразо-
вания корреспондируют с этими двумя линиями
эволюции углерода Земли.
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Исследованы три разновозрастные серии жильных и дайковых тел гранитоидов Байкало-Муйского
складчатого пояса. Две из них ассоциируют с супрасубдукционными офиолитами Среднемамакан-
ского комплекса восточной ветви складчатого пояса, представляя плагиограниты офиолитового
комплекса и первые постофиолитовые плагиограниты. В западной части Байкало-Муйского склад-
чатого пояса изучены породы гипабиссального комплекса тоналитов-плагиогранитов-лейкограни-
тов Кичерской зоны. Состав и изотопно-геохимические характеристики (εNd(T) = –0.9; –1.3) пла-
гиогранитов из жильных тел мощностью не более 60 см, и величины εNd(T) (–1.8…+0.2) вмещающих
лейкократовых полосчатых габбро в Среднемамаканском офиолитовом комплексе, согласуются с
ранее установленной супрасубдукционной природой офиолитовой ассоциации. Система даек тона-
литов и плагиогранитов постофиолитовой магматической серии пересекает дунит-пироскенит-габ-
бровую полосчатую серию Среднемамаканских офиолитов восточной части Байкало-Муйского
складчатого пояса. По высоким Sr/Y отношениям и низким концентрациям Y и тяжелых редкозе-
мельных элементов установлена их принадлежность к адакитовым сериям. Методом лазерной абля-
ции (LA-ICP-MS) определен возраст кристаллизации циркона постофиолитовых плагиогранитов,
629 ± 5 млн лет. Sm-Nd изотопно-геохимические характеристики плагиогранитоидов – (εNd(T) =
= +2.5; +4.0) в комплексе с геохимическими данными подтверждают их происхождение вследствие
частичного плавления мафитового субстрата, отвечающего неопротерозойской коре океанического
типа. В Кичерской зоне западной части Байкало-Муйского складчатого пояса гранитоиды с геохи-
мическими признаками адакитов входят в дифференцированную от тоналитов до лейкогранитов
серию пород гипабиссального комплекса, не имеющего прямой пространственной связи с одно-
значно интерпретируемыми офиолитовыми ассоциациями. Состав и Sm-Nd изотопно-геохимиче-
ские характеристики этих пород (εNd(T) =+3.2…+7.1) указывают на неоднородность преимуще-
ственно ювенильной неопротерозойской коры островодужного или океанического типа, испытав-
шей частичное плавление на рубеже 595 ± 5 млн лет.

Ключевые слова: плагиограниты, адакиты, офиолиты, эволюция вещества, геохронология, циркон,
неопротерозой, Байкало-Муйский складчатый пояс, Центрально-Азиатский складчатый пояс
DOI: 10.31857/S0016752521010106

ВВЕДЕНИЕ
Во многих офиолитовых комплексах присут-

ствуют плагиограниты, которые традиционно счи-
таются конечным продуктом дифференциации ма-
фитовых магм (Колман, 1979; Савельева и др.,
2008). Гранитоидные дериваты часто внедрены в
габброиды, в ряде случаев они образуют неболь-
шие интрузивные штоки или отдельные дайки
внутри комплекса долеритовых параллельных да-
ек (Хаин и др., 2008; Рязанцев и др., 201; Furnes,

Dilek, 2017). На примере современных спрединго-
вых хребтов и офиолитовых комплексов разрабо-
тана модель формирования магм кислого состава
при частичном плавлении гидротермально изме-
ненных базальтов и габброидов (Силантьев и др.,
2014; Furnes, Dilek, 2017).

Вместе с тем, известны случаи внедрения ин-
трузий лейкократовых пород после становления
офиолитовых комплексов. В этих ситуациях воз-
можно образование адакитов – гранитоидов с
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определенными геохимическими характеристи-
ками (высокоглиноземистые, натровые породы с
высоким содержанием Sr и низкими концентра-
циями Y и тяжелых лантаноидов). Их происхож-
дение связывают с частичным плавлением мафи-
тового субстрата, при котором гранат и (или)
амфибол являются реститовыми фазами (Drum-
mond et al., 1996; Туркина, 2002; Лучицкая, 2002;
Condie, 2005; Martin et al., 2005; Ефремов, 2010).
Возможность образования адакитов ограничена
узким диапазоном условий. Это делает адакиты
важным геодинамическим репером, указываю-
щим на возраст частичного плавления мафитовой
части литосферы океанического типа в глубин-
ных частях зон субдукции (Defant, Drummond,
1990; Defant, Kepezhinskas, 2001 и др.) либо на
плавление в нижней части мощной континен-
тальной коры над зоной субдукции (Petford, Ath-
erton, 1996), или вне действующей субдукцион-
ной системы (Xu et al., 2002 и др.).

Определение соотношений плагиогранитов с
породами офиолитового комплекса, их индика-

торных геохимических и изотопных параметров,
возраста, состава источника и генезиса плагио-
гранитов, позволяет восстановить историю гео-
логических процессов в палеообластях конвер-
гентных границ плит.

Решение этих задач выполняется на примере
Среднемамаканского офиолитового комплекса
(Конников, Цыганков, 1992; Конников и др.,
1994; Переляев, 2003; Цыганков, 2005), располо-
женного в Каралон-Мамаканской зоне восточ-
ной части Байкало-Муйского складчатого пояса
(рис. 1, 2). Типичный набор пород офиолитовой
ассоциации вскрывается в тектонических линзах,
пластинах (покровах) в западной части Средне-
Витимской горной страны в пределах Мамакан-
ского блока Каралон-Мамаканской зоны. “Все
они локализуются в Якорно-Каалинской сутурной
зоне, являющейся аналогом и западным продолже-
нием Янгудо-Парамского сдвигово-надвигового
"шва” (Переляев, 2003, стр. 7). К основанию разреза
относятся гипербазиты и серпентиниты Каалин-
ского ”массива”, расположенного на водоразделе

Рис. 1. Положение объектов исследования в геологической структуре региона. а – Тектоническая схема южного об-
рамления Сибирской платформы. Составлена по данным: (Парфенов и др., 2003; Parfenov et al., 2010). б – Схема гео-
логического строения Северного Прибайкалья и Забайкалья. Составлена по данным: (Конников и др., 1999; Федо-
това и др., 2014) с изменениями. 1 – Сибирская платформа; 2 – Байкало-Патомский пояс; 3 – Байкало-Муйский
пояс; 4 – Енисей-Забайкальский пояс; 5 – Монголо-Охотский пояс; 6 – Тувино-Монгольский и Аргунский супер-
террейны; 7 – Сибирская платформа: а – чехол, б – фундамент – Акитканский вулкано-плутонический пояс; 8 – Бай-
кало-Патомский пояс; 9 – Котерская зона – вулканогенно-осадочные комплексы котерской и горбылокской свит;
10–13 – Байкало-Муйский пояс: 10 – Муйский блок; 11 – Сыннырская рифтогенная структура, 12 – венд-нижнекем-
брийские карбонатные комплексы, 13 – магматические и метаморфические комплексы Байкало-Муйского пояса,
нерасчлененные; 14 – палеозойские гранитоиды. Цифрами в кружочках отмечены районы работ: 1 – Среднемама-
канский массив, 2 – междуречье рек Слюдянка – Рель, 3 – прибрежная часть северной оконечности оз. Байкал,
между м. Курла (СВ окраина г. Северобайкальск) и р. Туркин.
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рек Каалу и Средний Мамакан. Перидотиты и
габбро расслоенного комплекса вскрываются в
пределах Среднемамаканского “массива”, зани-
мающего территорию более 100 км2 в междуречье
Среднего и Правого Мамакана (рис. 2). Для Сред-
немамаканского “массива” одноименного офио-
литового комплекса ранее получены оценки воз-
раста:

1) по минеральной изохроне для лейкократо-
вых габброноритов (OPx, CPx, Pl), равная 704 ±
± 71 млн лет (Рыцк и др., 2001),

2) по изохроне по четырем образцам пород из
одного ритма расслоенной серии (клинопироксе-
ниты, габброиды, в том числе лейкократовые габ-
бронориты, содержащие минералы приведенного
выше изохронного определения), равная 774 ±
± 67 млн лет (Рыцк и др., 2001);

3) по циркону (данные SHRIMP) из двух рас-
сматриваемых ниже даек плагиогранитов Мама-
канской офиолитовой ассоциации, 640 ± 4 и
650 ± 6 млн лет (Kröner et al., 2015).

Рис. 2. Схема геологического строения Среднемамаканского офиолитового массива. Составлена по данным: (Переля-
ев, 2003; Станевич, Переляев, 1997). 1 – четвертичные аллювиально-пролювиальные отложения; 2 – палеозойские
гранитоиды; 3 – вендские граниты, гранодиориты, диориты лесного комплекса; 4 – венд-кембрийские карбонатно-
обломочные породы; 5 – рифей-вендские грубообломочные граувакки; 6 – рифей-вендская вулканогенно-осадочная
Якорная серия; 7–12 – Среднемамаканская офиолитовая ассоциация: 7 – габбро-долериты, долериты (жилы и дай-
ки), базальты, кремни, 8 – амфиболовое габбро, габбро, частично силицитизированное, 9 – габбронориты, габбро,
10 – оливиновые меланогаббро, габбронориты, габбро, 11 – верлиты, дуниты, оливиновые меланогаббро, троктоли-
ты, 12 – дунит-гарцбургитовый комплекс; 13 – тектонический (терригенный, полимиктовый) меланж; 14 – разлом-
ные нарушения: а – достоверные, б – предполагаемые; 15 – геологические границы: а – достоверные, б – предпола-
гаемые; 16 – жилы гранитоидов (вне масштаба), места отбора и номера проб: плагиограниты 2768А (N56°57,172′
E114°26,74′), 2774  в составе Среднемамаканской офиолитовой ассоциации (коорд. также приведены ранее (Kröner et al.,
2015)); тоналиты 2792 (N 57°01,020′ E 114°23,885′), плагиограниты 2793 (N 57°01,056′ E 114°23,875′; координаты приве-
дены в системе Пулково 1942), из даек в верховьях руч. Дремучий, секущих дунит-пироксенит-габбровый полосчатый
комплекс Среднемамаканской офиолитовой ассоциации.
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Породы Среднемамаканского “массива” отне-
сены Е.Ю. Рыцком с соавторами к этапу форми-
рования расслоенных плутонов 0.7–0.8 млрд лет
назад (Рыцк и др., 2007). Вместе с тем, Среднема-
маканская офиолитовая ассоциация, включаю-
щая одноименный “массив” и “массив” Каалу
(далее: массивы, традиционно выделяемые эле-
менты строения складчатого пояса с интрузивны-
ми или тектоническими контактами), интерпре-
тируется как реликт коры окраинного моря (Ста-
невич, Переляев, 1997; Переляев, 2003) или
ультрамафит-мафитовый массив островодужного
типа (Цыганков, 2005).

Объектом исследования являются плагиогра-
ниты, которые находятся в секущих взаимоотно-
шениях с породами дунит-пироксенит-габбровой
полосчатой серии Среднемамаканского офиоли-
тового комплекса. Для сравнения приведены
данные, полученные в результате изучения пла-
гиогранитов, входящих в состав Среднемамакан-
ской офиолитовой ассоциации, и гранитоидных
даек Кичерской зоны западной части Байкало-
Муйского пояса, по геохимическим характери-
стикам отвечающих адакитам (рис. 1, 3).

ДАЙКИ ПОЗДНЕНЕОПРОТЕРОЗОЙСКИХ 
ГРАНИТОИДОВ В СТРУКТУРЕ
БАЙКАЛО-МУЙСКОГО ПОЯСА

В Байкало-Муйском складчатом поясе выде-
ляются несколько зон развития неопротерозой-
ских островодужных метавулканитов и офиоли-
товых комплексов (рис. 1), ассоциирующих с раз-
новозрастными габброидами, гранитоидами и
осадочными породами (Клитин и др., 1975; Доб-
рецов, 1983, Цыганков, 1998). Эти зоны граничат
с комплексами неопротерозойского палеобассей-
на, формировавшегося на краю Сибирской плат-
формы (рис. 1).

Наиболее широким распространением мета-
вулканиты и породы офиолитовой ассоциации
пользуются в Мамаканском и Таллаинском бло-
ках Каралон-Мамаканской зоны на востоке (Do-
bretsov et al., 1992; Конников и др., 1999; Рыцк и др.,
2001) и в Кичерской на западе Байкало-Муйского
складчатого пояса (Конников и др., 1999, Цыган-
ков А.А., 2005 и др.). В Каралон-Мамаканской зо-
не метавулканиты представлены вулканогенно-
осадочными породами каралонской и якорной
толщ, в северной части зоны (Мамаканском бло-
ке) находятся ультрамафиты, мафиты и метавул-
каниты Среднемамаканского офиолитового ком-
плекса (Dobretsov et al., 1992; Конников и др.,
1999; Станевич, Переляев, 1997; Переляев, 2003).

Изученные плагиограниты поздненеопроте-
розойских даек слагают 1) небольшие (мощно-
стью до 60 см) жильные тела в габброидах Средне-
мамаканской офиолитовой ассоциации, 2) протя-

женные дайки мощностью до 40 м (прослеживаются
не менее, чем на 350 м), секущие дунит-клинопи-
роксенит-габбровый полосчатый комплекс Сред-
немамаканских офиолитов восточной части Байка-
ло-Муйского пояса, а также 3) дайки и жильные
тела тоналитов-плагиогранитов гипабиссально-
го комплекса Кичерской зоны западной части
Байкало-Муйского пояса. Время кристаллизации
даек гранитоидов, секущих породы Среднемама-
канского массива, определяет верхнюю возрастную
границу формирования Среднемамаканского офи-
олитового комплекса.

При проведении геологосъемочных работ пер-
воначально все развитые в пределах Среднемама-
канского массива гранитоиды выделялись как
раннепротерозойские гнейсограниты и граниты
муйского комплекса (Тихонов, 1957). Позднее,
данные образования выделялись как лесной ком-
плекс раннекембрийского (556 ± 16 млн лет) воз-
раста (Срывцев и др., 1992; Переляев, 2003). На
геологических картах нового поколения изучен-
ные нами гранитные тела отнесены к мезозой-
ским гранит-порфирам аглан-янского комплекса
(Владимиров, Коробейников, 2004).

Плагиограниты с возрастом кристаллизации
645 ± 10 млн лет, входящие в состав Среднемама-
канского офиолитового комплекса Каралон-Ма-
маканской зоны восточной части Байкало-Муй-
ского пояса (рис. 2), образуют небольшие жилы,
секущие лейкократовое расслоенное габбро, и
обнажаются в верховьях одного из правых прито-
ков реки Средний Мамакан (Kröner et al., 2015).
Мощность жил этих плагиогранитов составляет
от 15 до 40 см (образец 2768А) (табл. 1) и 60 см (об-
разец 2774) (табл. 1) соответственно, расстояние
между ними – около 25 м.

Дайки гранитоидов (образцы 2792 и 2793)
(табл. 1), секущие дунит-клинопироксенит-габ-
бровую полосчатую серию Среднемамаканкого
комплекса изучены в Каралон-Мамаканской зо-
не восточной части Байкало-Муйского пояса
(рис. 2). Мощность даек составляет 35–40 м. Кон-
такты тел гранитоидов с породами дунит-пирок-
сенит-габбрового комплекса четкие, дайки рас-
положены практически под прямым углом к магма-
тической полосчатости. Для одного из образцов
проведено U-Pb изотопное изучение циркона
(табл. 2), для гранитоидов даек получены Sm-Nd
изотопные данные (табл. 3).

Гипабиссальный комплекс тоналитов-плагио-
гранитов Кичерской зоны западной ветви Байка-
ло-Муйского пояса (рис. 3) изучался на примере
наиболее обнаженной ее части, междуречья Слю-
дянка – Рель. Этот комплекс подробно описан в
работе (Федотова и др., 2014). Гранитоиды слага-
ют серию даек и морфологически разнообразных
жильных тел, секущих метаморфические породы
гранулитовой фации в северо-западной части Бо-
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Рис. 3. Геологическое строение западного берега оз. Байкал между губой Слюдянская и Лударская: а – обзорная схе-
ма; б, в, г – схемы геологического строения междуречья Слюдянка – Рель с использованием данных (В.П. Сафро-
нов, А.И. Трепалин, В.И. Смолькин и др., 1969 г.) и (Конников и др., 1999) по (Федотова и др., 2014) с изменениями.
1 – четвертичные отложения нерасчлененные (аллювиальные, пролювиальные, делювиальные, лимнические, лед-
никовые, водно-ледниковые): глины, сунглинки, супеси, пески, галька, щебень, валуны, глыбы; 2 – образования
Олокитской зоны нерасчлененные: зеленые сланцы, амфиболиты, известняки, гнейсы; 3 – тектониты: милониты,
бластомилониты; 4–12 – неопротерозойские образования Байкало–Муйского пояса: 4 – нерасчлененные; 5 – дву-
пироксеновые кристаллосланцы, амфиболиты, амфиболизированные габбро; 6 – лейкократовые кристаллослан-
цы, эндербиты, чарнокиты; 7 – габбро, амфиболовые габбро, нерасчлененные; 8 – габбро, габбронориты, оливино-
вое габбро, троктолиты, перидотиты, пироксениты, нерасчлененные; 9 – амфиболовые габбро; 10 – габбро, габброно-
риты, оливиновое габбро, троктолиты; 11 – перидотиты, пироксениты; 12 – жилы и дайки вне масштаба: а – комплекса
гранодиоритов–лейкогранитов, редко гранатовых плагиогранитов, б – меланогаббро; 13 – разрывные нарушения: а –
достоверные, б – предполагаемые; 14 – геологические границы: а – достоверные, б – предполагаемые; 15 – элементы
залегания: а – первичной минеральной полосчатости (магматической), б – метаморфической полосчатости, в – контак-
тов геологических тел, минеральной уплощенности (сланцеватости); 16 – места отбора и номера проб. 
Примечание: координаты проб, отобранных за рамкой рис. 3а (см. район работ 3 на рис. 1): 2965 – плагиогранит из
жилы гранитоидов с гранатом, отобран в техногенной осыпи под коренным обнажением (N55°39,39′ E109°22,04′);
коренные выходы в руч. Туркин: 2962, гнейсовидный лейкогранит (N55°44,32′ E109°29,31′) и 2963, лейкогранит
(N55°44,54′ E109°28,92)
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Таблица 2. Результаты U-Pb изотопного анализа (LA-ICP-MS) циркона тоналитов из дайки, секущей породы
Среднемамаканского офиолитового комплекса (проба 2792)

Номер 
точки

Концентрации
Th/U

Изотопные отношения
Rho

Возраст
(млн лет) D, %

Th, г/т U, г/т 207Pb/206Pb ±1σ 207Pb/235U ±1σ 206Pb/238U ±1σ 206Pb/238U ±2σ

I-01 1013 2497 0.41 0.0609 0.0007 0.861 0.013 0.1026 0.0014 0.70 629.9 16.5 –0.1
I-02 349 1205 0.29 0.0616 0.0007 0.869 0.013 0.1024 0.0014 0.70 628.5 16.1 –1.0
I-04 1474 2472 0.60 0.0635 0.0008 0.926 0.014 0.1058 0.0014 0.70 648.2 16.7 –2.6
I-08 431 1950 0.22 0.0625 0.0007 0.872 0.012 0.1013 0.0013 0.71 621.9 15.8 –2.3
I-09 1448 2149 0.67 0.0624 0.0009 0.916 0.015 0.1065 0.0015 0.69 652.4 17.3 –1.2
I-10 1940 4842 0.40 0.0618 0.0008 0.924 0.015 0.1084 0.0015 0.69 663.8 17.5 –0.1
I-12 107 291 0.37 0.0645 0.0015 0.896 0.022 0.1008 0.0016 0.64 619.3 18.2 –4.7
I-14 175 483 0.36 0.0623 0.0007 0.862 0.012 0.1004 0.0013 0.70 617.0 15.0 –2.3
I-15 2763 3770 0.73 0.0635 0.0007 0.923 0.013 0.1055 0.0014 0.70 646.4 15.9 –2.6
I-17 521 1321 0.39 0.0616 0.0007 0.873 0.013 0.1029 0.0014 0.70 631.5 16.1 –0.9
I-18 191 194 0.98 0.0624 0.0008 0.892 0.013 0.1037 0.0014 0.69 636.4 15.8 –1.8
I-19-1 476 1894 0.25 0.0615 0.0009 0.888 0.016 0.1048 0.0015 0.69 642.4 17.6 –0.4
I-19-2 481 1980 0.24 0.0611 0.0009 0.884 0.015 0.1049 0.0015 0.69 643.4 17.2 0.1
I-20 485 340 1.42 0.0635 0.0008 0.885 0.014 0.1011 0.0014 0.69 620.8 15.8 –3.6
II-01 29 111 0.26 0.0604 0.0009 0.840 0.012 0.1009 0.0010 0.62 619.9 12.0 0.1
II-04 293 756 0.39 0.0614 0.0007 0.852 0.010 0.1007 0.0010 0.64 618.6 11.4 –1.2
II-05 190 417 0.46 0.0626 0.0008 0.853 0.010 0.0987 0.0010 0.64 607.2 11.3 –3.0
II-10 744 1895 0.39 0.0636 0.0008 0.857 0.010 0.0977 0.0010 0.65 600.8 11.6 –4.4
II-12 297 705 0.42 0.0614 0.0007 0.862 0.010 0.1018 0.0010 0.65 624.9 11.6 –1.0
II-14-1 254 517 0.49 0.0626 0.0007 0.842 0.009 0.0976 0.0010 0.65 600.7 11.2 –3.2
II-14-2 277 526 0.53 0.0614 0.0007 0.834 0.011 0.0986 0.0012 0.70 606.4 14.6 –1.6
II-15 109 327 0.33 0.0620 0.0008 0.846 0.010 0.0990 0.0010 0.64 608.5 11.3 –2.2
II-16 97 333 0.29 0.0609 0.0007 0.858 0.010 0.1022 0.0010 0.64 627.4 11.7 –0.3
II-17-1 307 625 0.49 0.0663 0.0008 0.922 0.013 0.1008 0.0013 0.69 619.2 14.8 –6.7
II-17-2 1117 1657 0.67 0.0633 0.0007 0.890 0.010 0.1018 0.0010 0.65 625.1 11.9 –3.3
II-18-1 297 303 0.98 0.0605 0.0009 0.915 0.013 0.1096 0.0011 0.63 670.5 13.2 1.6
II-18-2 396 312 1.27 0.0622 0.0007 0.859 0.012 0.1002 0.0013 0.70 615.7 14.8 –2.2
II-19 501 1327 0.38 0.0607 0.0007 0.857 0.009 0.1023 0.0010 0.65 628.2 11.7 0.0
II-20-1 438 1018 0.43 0.0610 0.0007 0.824 0.011 0.0979 0.0013 0.70 602.4 14.7 –1.2
II-20-2 589 1288 0.46 0.0608 0.0008 0.905 0.011 0.1079 0.0011 0.65 660.8 12.9 0.9
III-01 223 847 0.26 0.0628 0.0012 0.868 0.018 0.1002 0.0013 0.63 615.9 14.8 –2.9
III-03 377 454 0.83 0.0617 0.0011 0.886 0.016 0.1041 0.0012 0.63 638.6 14.2 –0.9
III-04 744 1900 0.39 0.0639 0.0008 0.971 0.014 0.1102 0.0013 0.66 674.0 15.0 –2.2
III-05 216 676 0.32 0.0607 0.0007 0.855 0.012 0.1022 0.0013 0.70 627.2 15.7 –0.1
III-08-1 101 231 0.44 0.0603 0.0008 0.861 0.013 0.1035 0.0013 0.68 635.1 15.5 0.7
III-08-2 457 1436 0.32 0.0632 0.0008 0.903 0.012 0.1036 0.0011 0.65 635.6 13.0 –2.7
III-09-1 308 875 0.35 0.0612 0.0007 0.848 0.012 0.1005 0.0013 0.70 617.4 15.4 –1.0
III-09-2 931 1912 0.49 0.0613 0.0008 0.903 0.012 0.1067 0.0012 0.67 653.5 14.4 0.0
III-11-1 645 698 0.92 0.0623 0.0008 0.889 0.013 0.1035 0.0014 0.69 635.1 16.3 –1.7
III-11-2 295 926 0.32 0.0624 0.0008 0.891 0.012 0.1036 0.0011 0.65 635.4 13.4 –1.7
III-12 77 212 0.36 0.0618 0.0009 0.871 0.013 0.1022 0.0012 0.64 627.4 13.5 –1.4
III-14 78 391 0.20 0.0627 0.0008 0.911 0.014 0.1054 0.0014 0.69 646.2 16.3 –1.7
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Примечания. Rho – коэффициент корреляции погрешностей изотопных отношений 207Pb/235U и 206Pb/238U; D – степень
дискордантности.

III-15 52 114 0.46 0.0637 0.0011 0.909 0.015 0.1034 0.0012 0.63 634.4 13.8 –3.4
III-16-1 40 48 0.82 0.0639 0.0014 0.905 0.020 0.1028 0.0012 0.61 631.1 14.2 –3.6
III-16-2 47 63 0.75 0.0612 0.0010 0.844 0.014 0.1001 0.0013 0.65 614.9 14.8 –1.0
III-18 146 445 0.33 0.0614 0.0008 0.846 0.013 0.0999 0.0013 0.69 614.2 15.5 –1.3
III-19-1 56 161 0.35 0.0623 0.0009 0.866 0.014 0.1008 0.0013 0.68 619.2 15.7 –2.2
III-19-2 252 382 0.66 0.0647 0.0008 0.915 0.012 0.1025 0.0011 0.65 629.2 12.8 –4.6
III-22 1642 3191 0.51 0.0616 0.0007 0.832 0.012 0.0981 0.0013 0.71 603.2 15.4 –1.9
III-23-1 229 420 0.55 0.0608 0.0008 0.858 0.014 0.1023 0.0014 0.69 627.9 16.3 –0.2
III-23-2 226 497 0.45 0.0638 0.0008 0.899 0.011 0.1021 0.0011 0.66 627.0 12.8 –3.7
III-27 232 1141 0.20 0.0613 0.0008 0.862 0.014 0.1020 0.0014 0.70 626.2 16.6 –0.8
III-29 104 306 0.34 0.0860 0.0010 1.233 0.017 0.1040 0.0013 0.70 638.0 15.2 –21.8
III-30-1 191 284 0.67 0.0614 0.0009 0.886 0.013 0.1045 0.0012 0.64 640.7 14.0 –0.5
III-30-2 196 285 0.69 0.0615 0.0008 0.879 0.014 0.1037 0.0014 0.69 636.3 16.5 –0.7
III-31 239 601 0.40 0.0610 0.0008 0.860 0.013 0.1024 0.0014 0.70 628.5 16.4 –0.3
III-32 235 366 0.64 0.0605 0.0008 0.905 0.014 0.1085 0.0014 0.69 664.1 16.6 1.5
III-37 244 985 0.25 0.0624 0.0009 0.936 0.013 0.1089 0.0012 0.64 666.5 14.0 –0.7
III-38 390 912 0.43 0.0619 0.0008 0.875 0.013 0.1025 0.0014 0.70 629.3 16.5 –1.4
III-46-1 322 274 1.18 0.0627 0.0009 0.868 0.012 0.1005 0.0011 0.64 617.2 12.6 –2.8
III-46-2 110 592 0.19 0.0608 0.0008 0.849 0.013 0.1013 0.0014 0.69 622.3 16.1 –0.3
III-47-1 226 276 0.82 0.0617 0.0008 0.854 0.013 0.1005 0.0013 0.70 617.2 15.8 –1.6
III-47-2 302 313 0.96 0.0631 0.0010 0.859 0.014 0.0986 0.0011 0.63 606.3 13.2 –3.7
III-48 322 319 1.01 0.0618 0.0008 0.886 0.012 0.1039 0.0011 0.64 637.2 12.9 –1.1
III-49 224 255 0.88 0.0603 0.0008 0.854 0.014 0.1027 0.0014 0.69 630.1 16.3 0.5

Номер 
точки

Концентрации
Th/U

Изотопные отношения
Rho

Возраст
(млн лет) D, %

Th, г/т U, г/т 207Pb/206Pb ±1σ 207Pb/235U ±1σ 206Pb/238U ±1σ 206Pb/238U ±2σ

Таблица 2.  Окончание

Таблица 3. Sm-Nd изотопные данные для гранитоидов Кичерской зоны западной части Байкало-Муйского по-
яса (1); плагиогранитов из даек, секущих породы дунит-пироксенит-габбровой расслоенной серии Среднемама-
канского офиолитового комплекса восточной части Байкало-Муйского пояса (2) и плагиогранитов Среднема-
маканского офиолитового комлекса (3)

Примечания. Модельные параметры: однородный хондритовый резервуар (CHUR) 143Nd/144Nd = 0.512638, 147Sm/144Nd =
= 0.1967; обедненный мантийный резервуар (DM) 143Nd/144Nd = 0.513099, 147Sm/144Nd = 0.2119. T = 600 млн лет.

Образец Группа Sm Nd 147Sm/144Nd 143Nd/144Nd ± 2σ εNd(T) ± 2σ TNd(DM), 
млрд лет

2963 1 0.54 1.97 0.1654 0.512818 ± 25 +5.9 ± 0.3 0.92
2962 1.27 5.82 0.1319 0.512575 ± 04 +3.8 ± 0.1 1.00
SВ072R16 2.43 16.68 0.0879 0.512554 ± 19 +6.7 ± 0.5 0.67
SВ098D 1.42 8.51 0.1013 0.512428 ± 09 +3.2 ± 0.3 0.92
2965 1.45 6.92 0.127 0.512711 ± 20 +6.8 ± 0.5 0.70
SВ0712G 0.92 4.82 0.1153 0.512556 ± 13 +4.7 ± 0.3 0.86
SВ072R17 1.72 9.5 0.1093 0.512657 ± 17 +7.1 ± 0.4 0.66
2793 2 1.34 8.07 0.1004 0.512388 ± 04 +2.5 ± 0.1 0.97
2792 1.12 6.77 0.1004 0.512466 ± 06 +4 ± 0.1 0.87
2768А 3 1.48 10.8 0.0831 0.512145 ± 11 –0.9 ± 0.2 1.13
2774 1.47 8.52 0.1046 0.512209 ± 12 –1.3 ± 0.2 1.26
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гучанской губы, чередование амфиболитов и пла-
гиогнейсов в районе ручья Туркин, а также габбро-
иды массива Курлинский, троктолиты и габбро
расслоенного комплекса Тонкого мыса. Напри-
мер, гранитоиды, интрудирующие пироксенит-
троктолит-габбровый комплекс массива Тонкий
мыс, образуют как мелкие ветвящиеся жилы раз-
мером 1–50 см, так и относительно протяженные
тела мощностью от 0.3–0.6 м до 16–18 м. Состав и
изотопные характеристики Sm и Nd тоналит-пла-
гиогранитного комплекса рассматриваются на
примере 11 образцов даек и небольших жильных
тел (табл. 1, 3).

МЕТОДЫ АНАЛИТИЧЕСКИХ 
ИССЛЕДОВАНИЙ

Анализ пород на главные компоненты выпол-
нен на рентгенофлюоресцентном спектрометре
AXIOS Advanced в ГЕОХИ РАН и на рентгенфлу-
оресцентном спектрометре S4 Pioner в лаборато-
рии химико-аналитических исследований ГИН
РАН. Cодержания элементов-примесей опреде-
лялось методом ICP-MS в отделе научно-произ-
водственных аналитических работ ИМГРЭ, под-
готовка проб к анализу проведена методом сплав-
ления и микроволнового разложения.

Для геохронологического исследования выде-
лен циркон из пробы плагиогранитов весом око-
ло 5 кг по стандартной методике с использовани-
ем флотационного столика, электромагнитной
сепарации и тяжелых жидкостей в лаборатории
химико-аналитических исследований ГИН РАН.
Из пробы плагиогранитов извлечено около 200 зе-
рен циркона (0.01 г). Для изотопно-геохронологи-
ческого исследования отобраны зерна из размер-
ной фракции от 70 до 120 мкм. Кристаллы цирко-
на запечатаны в эпоксидную смолу, поверхность
шашки сошлифована до появления зерен, затем
отполирована. Катодолюминесцентная съемка
зерен минерала проводилась на микроанализато-
ре JEOL JXA-8230 с панхроматической катодолю-
минесцентной приставкой Hamamatsu photonics
K.K. PMT R955P в Институте наук о Земле Уни-
верситета Гренобль Альпы, г. Гренобль. Изобра-
жения кристаллов циркона получены с ускоряю-
щим напряжением 10 киловольт (kV) и силой тока
электронного пучка 7 наноампер (nA = 10–9 A),
время сканирования 10 мс. Снимки позволили
изучить внутреннее строение зерен, дающее ин-
формацию о вероятном происхождении циркона,
найти неповрежденные участки кристаллов, в ко-
торых выбраны места для аналитических иссле-
дований.

Локальные исследования изотопной U-Pb си-
стемы циркона из пробы тоналитов и анализ Sm-
Nd системы гранитоидов выполнены в лаборато-
рии изотопной геохимии и геохронологии ГЕОХИ
РАН. U-Pb изотопное геохронологическое изуче-

ние циркона проводилось методом LA-ICP-MS
на масс-спектрометре Element-XR с ионизацией
в индуктивно-связанной плазме с лазерной при-
ставкой UP-213 по методике (Костицын, Аносо-
ва, 2013). В качестве стандартов использованы
цирконы GJ (Jackson et al., 2004) и 91500 (Weidn-
beck et al., 1995). При обработке полученных дан-
ных использовалась программа Glitter (van Achter-
bergh et al., 2001). Построение диаграммы с конкор-
дией и расчет возраста при помощи модели с
дискордией производились с использованием про-
граммного пакета Isoplot (Ludwig, 2012).

Sm-Nd изотопные исследования гранитоидов
проводились по стандартной методике. Для ана-
лиза использовались навески около 0.03 г. Разло-
жение проб проводилось в герметично закрытых
фторопластовых виалах в смеси плавиковой и
азотной кислот (5 : 1 соответственно) на шейкере
при инфракрасном подогреве лампами в течение
трех суток. После выпаривания к сухому остатку
трижды добавлялось по 1 мл концентрированной
соляной кислоты с последующим выпариванием.
На первом этапе на фторопластовых колонках с
ионнообменной смолой DowexW 50 × 8 выделя-
лись Rb, Sr и фракция редкоземельных элементов
(РЗЭ). Выделение проводилось методом ступен-
чатого элюирования 2.2 н HCl (для Rb) и 4.0 н HCl
(для Sr и РЗЭ). Sm и Nd извлекались из фракции
РЗЭ на полиэтиленовых колонках с ионнообмен-
ной смолой Ln-spec ступенчатым элюированием
0.15 н HCl, 0.3 н HCl и 0.7 н HCl. Определение
концентрации элементов в образце выполнялось
методом изотопного разбавления (Костицын,
Журавлев, 1987).

Sm-Nd изотопные исследования проводились
на многоколлекторном твердофазном масс-спек-
трометре Triton с использованием двухленточно-
го источника ионов. Измерения выполнялись в
статическом режиме с одновременной регистра-
цией ионных токов разных изотопов элемента.
При обработке результатов производилось нор-
мирование (для изотопов неодима – по изотоп-
ному отношению 148Nd/144Nd, для самария – по
152Sm/147Sm), более подробно методика измере-
ний рассмотрена в работе (Ревяко и др., 2012).
Среднее значение изотопного состава неодима
для стандарта JNdi-1 (Tanaka et al., 2000) за период
проведения исследований составило: 143Nd/144Nd =
= 0.512114 ± 6 (2σ; N = 10). Холостое внутрилабо-
раторное загрязнение по Nd равно 0.01 нг, по Sm
равно 0.005 нг. Погрешность измерения Sm/Nd
изотопного отношения принимается равной 0.1%
значения.

СОСТАВ ГРАНИТОИДОВ

Гранитоиды даек (2792 и 2793), секущих дунит-
пироксенит-габбровый полосчатый комплекс
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Среднемамаканского массива офиолитовой ассо-
циации, представляют собой светло-серые средне-
зернистые породы, по составу отвечающие тона-
литам и лейкоплагиогранитам, состоящие из
кварца, измененного плагиоклаза (25–30%) и био-
тита (до 10%). В небольших количествах присутству-
ют калиевый полевой шпат, эпидот и клинопирок-
сен (около 10%). Акцессорные минералы – апа-
тит, циркон. Тоналиты и плагиограниты являются
низкокалиевыми (K2O < 1.1 мас. %) высокоглино-
земистыми (Al2O3 от 14.9 до 18.3 мас. %) породами
(табл. 1, рис. 4).

На мультиэлементных диаграммах выделяют-
ся положительная аномалия Sr и отрицательные
аномалии Nb и Ti (рис. 5а). Важной геохимиче-
ской особенностью исследуемых пород является
высокое содержание Sr (487–679 мкг/г), низкие
содержания тяжелых редкоземельных элементов,
Y (ниже 3.4 мкг/г) и Yb (до 0.4 мкг/г) при концен-
трациях легких РЗЭ до 11 мкг/г La, соответ-
ственно Sr/Y отношение – (142–309). Такие осо-
бенности типичны для гранитоидов с геохими-
ческими характеристиками адакитов (Defant,
Drummond, 1990; Martin et al., 2005). Спектр рас-
пределения РЗЭ дифференцированный – отно-
шение (La/Lu)N = (17.7–18.5), при YbN = 2.2–2.5
отмечается положительная европиевая анома-
лия Eu/Eu* = 1.7–1.8 (рис. 5б).

Плагиограниты, образующие жилы в лейко-
кратовых габброидах Среднемамаканского офио-
литового комплекса (2768A и 2774), представляют
собой светло-серые среднезернистые породы, по
составу отвечающие лейкоплагиогранитам (73 и
74 мас. % SiO2), состоят из плагиоклаза (55–60%),
частично замещенного серицитом, кварца (30–
35%), и актинолита (до 10%). Акцессорные мине-
ралы – апатит, циркон. Плагиограниты относят-
ся к низкокалиевым высокоглиноземистым
(Al2O3 = 14.8–14.9 мас. %) породам (табл. 1, рис. 4).
Спектр распределения РЗЭ сильнодифференци-
рованный, характеризуется преобладанием лег-
ких и средних лантаноидов над тяжелыми при ве-
личине отношения (La/Lu)N = (23.2–28.5), при
YbN = 2.5–4.2. Отмечается отрицательная европи-
евая аномалия Eu/Eu* = 0.6–0.9 (рис. 5б). На
мультиэлементных диаграммах выделяются по-
ложительные аномалии Th, U, Zr, отрицательные
аномалии Sr, Nb и Ti (рис. 5а).

Состав гранитоидов даек Кичерской зоны за-
падной части Байкало-Муйского пояса рассмот-
рен далее на примере пород гипабиссального
комплекса междуречья Слюдянка-Рель и приле-
гающей территории (рис. 1, 3), в том числе жил,
секущих породы комплекса амфиболитов–пла-
гиогнейсов в долине руч. Туркин. Для сравнения
привлечены данные по химическому составу то-
налитов и плагиогранитов (Конников и др.,
1999)). В составе гипабиссального комплекса пре-

обладают плагиограниты (65–71 мас. % SiO2), отме-
чаются плагиолейкограниты (71–72.5 мас. % SiO2) и
лейкограниты (74–75 мас. % SiO2) (табл. 1, рис. 4).

Лейкограниты SB072R16, 2962, SB098D и пла-
гиограниты SB0712G имеют четкую порфировую
структуру, вкрапленники размером до 2.5 см
представлены полевым шпатом. В остальных об-
разцах структура среднезернистая без явных
вкрапленников. Из темноцветных минералов
преобладает пироксен, соотношение флогопита и
биотита варьирует в разных образцах. Присут-
ствует вторичные эпидот, амфибол (около 10%).
Во всех образцах наблюдаются сростки кварца и
плагиоклаза. Акцессорные минералы – апатит,
циркон.

На вариационных диаграммах Харкера (рис. 4)
гранитоиды гипабиссального комплекса и грани-
тоиды из (Конников и др., 1999) Кичерской зоны
западной части Байкало-Муйского пояса образу-
ют единые тренды. На эти тренды ложатся также
точки составов плагиогранитов как собственно
Среднемамаканского офиолитового комплекса,
так и гранитоидов даек, секущих породы массива.

Тоналиты (SB072R17), плагиограниты (SB0712G
и 2965) и лейкоплагиограниты (SB0715A и 2810)
имеют высокие содержания Al2O3 = 15.7–20.5,
Na2O = 3.9–6.3 (табл. 1, рис. 4). По следующим
особенностям: Sr = 398–582 мкг/г, Y = 4.3–
4.4 мкг/г, Sr/Y = 91–136 тоналиты (SB072R17),
плагиограниты (SB0712G и 2965) дайкового ком-
плекса соответствуют гранитоидам с геохимиче-
скими характеристиками адакитов (Drummond,
Defant, 1990; Castillo, 2006) (табл. 1, рис. 5а).
Спектр распределения РЗЭ (рис. 5б) у этой груп-
пы гранитоидов гипабиссального комплекса Ки-
черской зоны западной части Байкало-Муйского
пояса дифференцированный, характеризуется пре-
обладанием легких и средних лантаноидов над тя-
желыми при величине отношения (La/Lu)N =
= (13.0–14.0), при YbN = 3.1–3.4, Eu/Eu* = 1.1–1.2.

Лейкограниты и граниты, относящиеся к тому
же комплексу, согласно геологическим данным
(Федотова и др., 2014) (дайковые тела (SB098D,
SB0710A, SB071P4 и SB072P16), а также жильные
лейкограниты (2963) и гнейсовидные лейкогра-
ниты (2962) из чередования с амфиболитами, де-
монстрируют несколько более низкие содержа-
ния Al2O3 (13.5–16.7 мас. %), относительно высо-
кие содержания Na2O (3.3–4.3 мас. %), отличаясь
большим диапазоном величины отношения
K2O/Na2O (0.2–1.4) от тоналитов, плагиограни-
тов и лейкоплагиогранитов (образцы SB072R17,
SB0712G, 2965, SB0715A и 2810) (табл. 1, рис. 4).
В породах более низкое содержание Sr, но отно-
шение Sr/Y довольно высокое (39–53). Спектр
распределения РЗЭ у лейкогранитов SB072P16 и
плагиогранитов SB098D менее дифференциро-
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Рис. 4. Диаграммы Харкера (1–2) для гранитоидов, секущих породы западной части Байкало-Муйского пояса:
(1) данные этой работы, (2) (Конников и др., 1999); (3) для плагиогранитов Среднемамаканского офиолитового
комплекса восточной части Байкало-Муйского пояса; (4) даек плагиогранитов, секущих породы Среднемамакан-
ского массива восточной части Байкало-Муйского пояса.
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ванный, характеризуется преобладанием легких и
средних лантаноидов над тяжелыми при величи-
не отношения (La/Lu)N = (3.0–7.8), YbN = 2.4–
3.4, Eu/Eu* = 1.3–1.5. Для плагиогранитов
SB071P4 и SB0710A отмечается сильнодифферен-
цированный спектр распределения РЗЭ, характе-
ризующийся преобладанием легких и средних
лантаноидов над тяжелыми при величине отно-
шения (La/Lu)N = (17.7–39.4), YbN = 5.0–5.6,
Eu/Eu* = 1.0–1.3 (табл. 1, рис. 5б).

Таким образом, особенности геохимического
состава позволяют отнести часть изученных гра-
нитоидов западной части и рассматриваемые
плагиограниты восточной части Байкало-Муй-
ского пояса к адакитам, породам с фракциониро-

ванным спектром распределения РЗЭ, низкими
содержаниями тяжелых РЗЭ, Y, высокими кон-
центрациями Sr (рис. 5).

По составу от них резко отличаются плагио-
граниты, образующие жилы мощностью до 60 см,
в лейкократовых габброидах Среднемамаканско-
го офиолитового комплекса. Наличие миниму-
мов по Eu и Sr, повышенные, по сравнению с
рассматриваемыми выше, концентрации Th и Nb
в этих породах, свидетельствуют об отличии со-
става их источника от пород двух других ассоциа-
ций (рис. 5, табл. 1). Особенности плагиограни-
тов жил в составе офиолитового комплекса могут
быть отражением кристаллизационной диффе-

Рис. 5. (а) Мультиэлементные диаграммы для гранитоидов западной части Байкало-Муйского пояса, изучаемых в
данной работе и в (Федотова и др., 2014); для плагиогранитов офиолитового комплекса восточной части Байкало-
Муйского пояса (образец 2774) и для даек плагиогранитов, секущих породы Среднемамаканского массива (образцы
2792 и 2793). Состав примитивной мантии по (Taylor, McLennan, 1985). (б) Спектры распределения редкоземельных
элементов для секущих гранитоидов западной части Байкало-Муйского пояса; для плагиогранитов офиолитового
комплекса восточной части Байкало-Муйского пояса (образец 2774) и для даек плагиогранитов, секущих породы
Среднемамаканского массива (образцы 2792 и 2793). Состав хондрита по (Sun&McDonough, 1989).

10000

1000

100

10

1

0.1
LaRb Ce Nd Sm Eu Dy Er Yb LuBa Th U K Nb Sr ZrHf Ti Y

(а)

П
ор

од
а/

пр
им

ит
ив

на
я 

м
ан

ти
я

Дайки и жилы плагиогранитов и тоналитов
западной части Байкало-Муйского пояса

Дайки плагиогранитов, секущие породы
Среднемамаканского офиолитового массива
восточной части Байкало-Муйского пояса
Плагиограниты Среднемамаканского
офиолитового комплекса

Pr Gd Tb HoPm Tm

1000

100

10

1
La Ce Nd Sm Eu Dy Er Yb Lu

(б)

П
ор

од
а/

хо
нд

ри
т

Дайки и жилы плагиогранитов и тоналитов
западной части Байкало-Муйского пояса

Дайки плагиогранитов, секущие
Среднемамаканский офиолитовый массив
восточной части Байкало-Муйского пояса
Плагиограниты Среднемамаканского
офиолитового комплекса
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ренциации родоначальной для них магмы основ-
ного состава.

РЕЗУЛЬТАТЫ ИЗОТОПНЫХ 
ИССЛЕДОВАНИЙ

Циркон из плагиогранитов, секущих породы
дунит-пироксенит-габбровой полосчатой серии
Среднемамаканского офиолитового комплекса
(рис. 2, проба 2792) по морфологии представлен
двумя видами: удлиненно-призматическими (до
игольчатых), со сглаженными гранями и верши-
нами (с коэффициентом удлинения 1 : 3–1 : 6), и
короткопризматическими со сглаженными гра-
нями пирамиды и частично сохраненными гра-
нями призмы зернами. Кристаллы в основном
трещиноватые, прозрачные и полупрозрачные
желтоватых, светло-коричневатых оттенков. Для
циркона получены катодолюминесцентные изоб-

ражения, на которых видны осцилляторная (тон-
кая концентрическая) зональность, а также вклю-
чения в минерале, трещины, метамиктные зоны и
другие повреждения. Для анализа выбирались
наиболее прозрачные и нетрещиноватые зерна без
включений.

По результатам проведенных U-Pb изотопных
исследований 54 зерен циркона из плагиограни-
тов построены диаграммы с конкордией. 11 кри-
сталлов проанализированы в двух зонах, однако,
значения возраста и концентрации урана и тория
во внутренней и внешней зонах циркона перекры-
ваются в пределах погрешности (табл. 2). Можно
сделать вывод, что изученные зерна не содержат
древних ядер. Это согласуется с результатами като-
долюминесцентного изучения циркона (рис. 6).

Исследования проведены в 65 точках, часть
полученных данных дискордантна (табл. 2). На
графике Тера-Вассербурга (рис. 6) видно, что ре-

Рис. 6. U-Pb данные на диаграмме Тера–Вассербурга для циркона из плагиогранитов (образец 2792), секущих породы
Среднемамаканского массива. На врезке показан этот же график в увеличенном масштабе. В расчете возраста участ-
вуют 64 точки. Для этих точек сплошными серыми линиями показаны эллипсы погрешности. На рисунке приведена
фотография типичного магматического циркона из пробы плагиогранитов 2792, полученная с помощью катодолюме-
несцентной съемки. На кристалле кругом показан диаметр пучка лазера, прожигающего при локальном анализе зерно
циркона.
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зультаты анализа находятся вблизи конкордии,
но некоторые из них отклоняются вдоль прове-
денной дискордии к значению 207Pb/206Pb = 0.84
на оси ординат, что отвечает составу современно-
го свинца. Вероятно, что во многих зернах цирко-
на присутствует примесь обыкновенного свинца
(Костицын, Аносова, 2013). Одна точка (III-29) ис-
ключена из расчета возраста из-за сильной дискор-
дантности (D = –22%) (табл. 2). В результате, по
64 точкам получено значение возраста 629 ±
± 5 млн лет, соответствующее нижнему пересече-
нию дискордии с конкордией. С учетом морфо-
логии и тонкой концентрической зональности
(рис. 6), которая отражает магматическое проис-
хождение циркона, полученную величину мы
принимаем как время кристаллизации плагио-
гранитов даек, секущих дунит-пироксенит-габ-
бровую полосчатую серию Среднемамаканской
офиолитовой ассоциации.

Для всех изученных разновидностей гранито-
идов измерены изотопные отношения неодима и
самария, рассчитаны значения εNd(T) на возраст
600 млн лет и модельные возрасты TNd(DM). Ре-
зультаты исследования Sm–Nd изотопной систе-
мы пород приведены в табл. 3.

Плагиограниты, входящие в состав Среднема-
маканского офиолитового комплекса (образцы
2768А и 2774), характеризуются содержаниями
Sm = 1.47–1.48 мкг/г, Nd = 9–11 мкг/г,
147Sm/144Nd изотопными отношениями – 0.0831 и
0.1046, 143Nd/144Nd изотопными отношениями –
0.512145 и 0.512209, соответственно (табл. 3). Зна-
чения модельного возраста TNd(DM) составляют
1.13 и 1.26 млрд лет, значения εNd(T) равны –0.9 и
–1.3, соответственно.

Тоналиты и плагиограниты (образцы 2792 и
2793) даек, секущих породы Среднемамаканского
комплекса, содержат 1.1–1.3 мкг/г Sm, 7–8 мкг/г
Nd. 147Sm/144Nd изотопные отношения равны
0.1004, величины 143Nd/144Nd = 0.512388 и
0.512466, соответственно. Значения модельного
возраста TNd(DM) составляют 0.97 и 0.87 млрд
лет, значения εNd(T) равны +2.5 и +4.0, соответ-
ственно.

Изучение изотопного состава Nd пород вы-
явило существенное различие между двумя типа-
ми плагиогранитов, занимающих разные пози-
ции по отношению к Среднемамаканскому мас-
сиву (табл. 3). Гранитоиды адакитовой группы,
внедрившиеся по системе трещин 629 ± 5 млн лет
назад в породы полосчатой серии массива, харак-
теризуются величинами εNd(T) = +2.5 и +4, тогда
как породы офиолитового типа, кристаллизовав-
шиеся 645 ± 10 млн лет назад, имеют близкие от-
рицательные значения εNd(T) = –0.9 и –1.3.

Содержания Sm в образцах гранитоидов дайко-
вого комплекса и лейкократовых гнейсовидных

гранитов Кичерской зоны западной части Байкало-
Муйского пояса составляют 0.5–2.4 мкг/г, Nd = 2–
17 мкг/г. 147Sm/144Nd изотопные отношения ва-
рьируют от 0.0879 до 0.1654, 143Nd/144Nd – от
0.512428 до 0.512818. Модельные возрасты грани-
тоидов дайкового комплекса западной части поя-
са определены в диапазоне 0.66–1.00 млрд лет.
Гранитоиды имеют характеристики εNd(T) =
= +3.2…+7.1.

В Кичерской зоне западной части Байкало-
Муйского пояса среди изученных пород гипабис-
сального комплекса выделяются разные типы:
тоналиты и плагиограниты с геохимическими ха-
рактеристиками адакитов и граниты-лейкогра-
ниты, не соответствующие адакитам. Модельные
возрасты TNd(DM) тоналитов (образец SB072P17)
и плагиогранитов (образцы SB0712G и 2965) ада-
китовой группы составляют 0.66–0.86 млрд лет.
Возраст кристаллизации тоналитов, согласно ре-
зультатам изучения U-Pb возраста циркона мето-
дом лазерной абляции, составляет 595 ± 5 млн лет
(Федотова и др., 2014). Эти данные свидетель-
ствуют, что субстрат до частичного плавления и
образования гранитоидных магм имел относи-
тельно короткую коровую предысторию. Значе-
ния εNd(T) для этих образцов равны +4.7…+7.1.
Значения модельного возраста для проб гранитов
(образец SB098D) и лейкогранитов (образцы
SB072P16, 2962 и 2963) неадакитовой группы со-
ставляют 0.67–1.00 млрд лет. Значения εNd(T) для
этих пород равны +3.2…+6.7.

Выше отмечалось, что по составу резко выде-
ляются плагиограниты, образующие жилы в лей-
кократовых габброидах Среднемамаканского
офиолитового комплекса, от пород двух других
ассоциаций. Это различие проявлено в отрица-
тельных εNd(T), а не в высоких положительных
значениях, как для двух других. Примечательно,
что эти плагиограниты имеют такой же изотоп-
ный состав Nd, как и вмещающие их габброиды
(Сомсикова и др., 2019). Если предположить, что
и габброиды, и жильные плагиограниты формиро-
вались в субдукционной обстановке, то, скорее все-
го, это свидетельствует о вовлечении в область ча-
стичного плавления субдуцированных осадков или
иного корового материала.

ОСОБЕННОСТИ ГЕОХИМИИ 
И ИЗОТОПНОГО СОСТАВА 

ПОЗДНЕНЕОПРОТЕРОЗОЙСКИХ 
ГРАНИТОИДОВ 

БАЙКАЛО-МУЙСКОГО ПОЯСА
Полученные результаты для гранитоидов Ка-

ралон-Мамаканской зоны восточной части Бай-
кало-Муйского складчатого пояса показали, что
они характеризуются геохимическими особенно-
стями адакитов, поскольку являются высокогли-
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ноземистыми натровыми средними и кислыми
породами с содержанием стронция >400 мкг/г
(Sr = 487–679 мкг/г), низкими концентрациями
иттрия <5 мкг/г (Y = 2.2–3.4 мкг/г) и тяжелых
лантаноидов, в частности, иттербия <1 мкг/г
(Yb = 0.2–0.4 мкг/г) (табл. 1). Возможность обра-
зования адакитов ограничена узким диапазоном
условий, что делает такие породы важной наход-
кой для палеогеодинамических реконструкций,
геодинамическим индикатором, который указы-
вает на эпизоды частичного плавления мафито-
вой коры. Редкий для позднедокембрийского и
последующего времени класс адакитовых магм,
характерных для таких эпизодов, по составу сопо-
ставим с магмами, создавшими значительный
объем тоналит-трондъемит-гранодиоритовых се-
рий архейской и палеопротерозойской коры. Ча-
стичное плавление мафитового субстрата, широ-
ко реконструируемое для раннего докембрия,
стало редким событием в последующей геологи-
ческой истории (Defant, Drummond, 1990).

Положительные значения величины εNd(T) –
особенность поздненеопротерозойских гранито-
идов и кислых вулканитов Байкало-Муйского
складчатого пояса. Е.Ю. Рыцк с соавторами
(Рыцк и др., 2001, 2004, 2007) определили изотоп-
но-геохимические характеристики источников
вещества риолитов и гранитоидов Каралон-Ма-
маканской зоны: εNd(T) = +6.4…+8.2 – для даци-
тов, риолитов якорной и каралонской толщ и
диоритов таллаинского комплекса, εNd(0.6) =
= +4.7…+5.4 – для риолитов и гранит-порфиров
падринской серии, εNd(0.6) = +3.9 – для гранитов
лесного комплекса. Возраст пород падринской
серии составляет 590 ± 5 млн лет (Рыцк и др.,
2004), возраст гранитов лесного комплекса – 556 ±
± 16 млн лет (Срывцев и др., 1992).

Sm-Nd изотопно-геохимические характери-
стики изученных даек тоналитов и плагиограни-
тов, секущих дунит-пироксенит-габбровую се-
рию Среднемамаканского офиолитового ком-
плекса восточной части пояса (εNd(T) = +2.5;
+4.0), в комплексе с петро- геохимическими дан-
ными свидетельствуют о том, что породы образо-
вались при частичном плавлении вещества юве-
нильной неопротерозойской коры.

Породы системы даек, секущих дунит-пироксе-
нит-габбровую полосчатую серию Среднемама-
канского офиолитового комплекса, не могут быть
соотнесены ни с одним из ранее выделявшихся
комплексов гранитоидов. На основании геологи-
ческих соотношений и в соответствии с геохими-
ческими особенностями, отражающими, очевид-
но, изменение палеогеодинамическиой ситуации,
дайки гранитоидов с геохимическими признаками
адакитов отнесены к наиболее ранней постофио-
литовой магматической серии. Дайки, развитые в
каре верховьев ручья Дремучий, представленные

образцами тоналитов 2792 и плагиогранитов 2793
(рис. 2, табл. 1–3), могут рассматриваться как ти-
повые магматические тела самостоятельного ком-
плекса со специфическим геохимическим соста-
вом и возрастом 629 ± 5 млн лет (табл. 2, рис. 6).

Относительно низкие величины εNd(T) = –0.9;
–1.3 (табл. 3) для плагиогранитов (как и для габб-
ро рассматриваемого офиолитового комплекса
(εNd(T) = –1.8…+0.2) (Сомсикова и др., 2019)) свя-
заны, очевидно, с супрасубдукционными условия-
ми формирования Среднемамаканской офиолито-
вой ассоциации (Переляев. 2003). Под супрасуб-
дукционными офиолитами понимают реликты
литосферы бассейнов океанического типа, обра-
зовавшихся при растяжении над зоной субдук-
ции. К таким бассейнам относят моря, связанные
с вулканическими дугами. Они могут распола-
гаться в задуговой или преддуговой области или
возникать вследствие раскола сооружения вулка-
нической дуги.

Другими словами, образование коры океани-
ческого типа происходило, по всей видимости,
при растяжении над зоной субдукции по меха-
низму, рассматриваемому в обобщающей работе
(Скляров и др., 2016). В этих условиях происходит
смешение материала мантийного и корового про-
исхождения за счет вклада в состав мантийного
клина субдуцированных осадков по широко из-
вестной модели, либо вклада сиалического веще-
ства вулканической дуги по механизму, рассмот-
ренному, в частности, в работе (Taylor, Martinez,
2003). Офиолитовые аллохтоны могут содержать
и отдельные пластины пород островодужного со-
става с соответствующими изотопными характе-
ристиками, например (Pfänder et al., 2002).

В западной части Байкало-Муйского пояса, в
составе гипабиссального комплекса Кичерcкой
зоны (рис. 1, 3), также распространены гранитои-
ды с геохимическими характеристиками адакитов
(табл. 1, рис. 5). Эти гранитоиды имеют более
поздний возраст формирования (595 ± 5 млн лет)
по сравнению с породами даек, секущих породы
дунит-пироксенит-габбровой полосчатой серии
Среднемамаканского офиолитового комплекса
(629 ± 5 млн лет), более высокие положительные
значения параметра εNd(T) = +4.7…+7.1. Вариа-
ции изотопного состава Nd плагиогранитов Ки-
черской зоны согласуются с предположением о
гетерогенности источника гранитоидных магм,
отвечающего преимущественно ювенильной не-
опротерозойской коре. Неоднородность прото-
лита подтверждают значения 147Sm/144Nd, лежа-
щие в широком диапазоне: от 0.0879 до 0.1654
(табл. 3), а также состав пород рассматриваемой
серии гранитоидов, варьирующий от тоналитов
до лейкогранитов, и отмечавшиеся выше индика-
торные содержания элементов-примесей и их ва-
риации (табл. 1, рис. 4, 5).
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Время формирования и оценка Sm-Nd изо-
топных данных для гранитоидов Кичерской зоны
западной части Байкало-Муйского пояса
(εNd(T) = +3.2…+7.1 (табл. 3), возраст кристалли-
зации 595 ± 5 млн лет) и для риолитов и гранит-
порфиров падринской серии (εNd(T) = +4.7…+5.4,
возраст кристаллизации 590 ± 5 млн лет (Рыцк
и др., 2004)) дают основание предполагать, что
породы имеют общее происхождение, и риолиты
падринской серии Каралон-Мамаканской зоны
восточной части Байкало-Муйского пояса могут
являться эффузивными аналогами гранитоидов
гипабиссального комплекса Кичерской зоны за-
падной части Байкало-Муйского пояса.

ПОСЛЕДОВАТЕЛЬНОСТЬ ПРОЯВЛЕНИЯ 
ГРАНИТОИДНОГО МАГМАТИЗМА 

БАЙКАЛО-МУЙСКОГО ПОЯСА 
В ПОЗДНЕНЕОПРОТЕРОЗОЙСКОЕ ВРЕМЯ

В Байкало-Муйском поясе существуют релик-
ты разнородных неопротерозойских комплексов
окраинно-континентальной области, которые к
концу неопротерозоя были объединены в складча-
тый пояс. Неопротерозойские комплексы пред-
ставлены метавулканитами и амфиболитами, про-
странственно связанными с ними ультрамафитами
и мафитами, высокоградными метаморфическими
породами, плутоническими ассоциациями пород
дифференцированных габбро-гранитных, габбро-
вых и гранитных серий, вулканогенными, вулкано-
генно-осадочными и осадочными толщами. Для
расшифровки истории геологического развития
Байкало-Муйского складчатого пояса важное
значение имеют находки и определение возраста
эклогитов (Габов и др., 1984; Шацкий и др., 2012),
гранулитов (Макрыгина и др., 1989; Макрыгина
и др., 1993; Амелин и др., 2000; Федотова и др.,
2014; Kröner et al., 2015), решение вопросов о при-
роде ультрамафит-мафитовых комплексов – офи-
олиты или интрузивные ассоциации (Макрыгина
и др., 1993; Изох и др., 1998; Конников и др., 1999;
Цыганков, 2005 и др.), и изучение обломочного
состава молассовых толщ (Салоп, 1964; Станевич
и др., 2007 и др.). Гранитоиды даек, соответствую-
щие по составу адакитам (табл. 1), являются еще
одним важным репером, указывающим на на-
чальные стадии магматической переработки ма-
фитовой коры, происходившей, вероятно, в па-
леообстановке локального разрыва субдуцируе-
мой плиты.

Соотношения магматических и метаморфиче-
ских комплексов поздненеопротерозойского эта-
па, а также положение адакитов для восточной
(рис. 7а) и западной (рис. 7б) ветвей Байкало-
Муйского пояса схематически показаны на ри-
сунках.

В осевой части восточной ветви Байкало-Муй-
ского пояса выделяется Муйский блок высокоме-
таморфизованных пород, включающих поздне-
неопротерозойские эклогиты (Авченко и др.,
1988; Шацкий и др., 2014). C северо-востока к не-
му примыкает Каралон-Мамаканская зона, сфор-
мированная вулканогенными толщами, элемента-
ми офиолитового комплекса, сериями интрузив-
ных пород и осадочными толщами (рис. 1, 2). Эта
зона восточной ветви Байкало-Муйского пояса
примыкает к Патомской области неопротерозой-
ской окраины Сибирского континента (рис. 1).

В восточной части пояса, в Каралон-Мама-
канской зоне (рис. 7а) породы, вмещающие позд-
ненеопротерозойские интрузии, представлены
островодужными осадочно-вулканогенными ка-
ралонской и якорной толщами с возрастом 664 ±
± 3 млн лет (Рыцк и др., 2001). Для гранитов и
риолитов каралонской толщи характерны высо-
кие положительные значения параметра εNd(T) от
+7.1 до 8.2, указывающие на преимущественный
вклад деплетированной мантии в состав источни-
ка пород (Рыцк и др., 2001). Время формирования
офиолитов Среднемамаканского комплекса Бай-
кало-Муйского пояса оценивается по циркону из
плагиогранитов в 645 ± 10 млн лет (Kröner et al.,
2015), а по Sm-Nd изохронам по породам полос-
чатой серии – в 774 ± 67–704 ± 71 млн лет (Рыцк
и др., 2001). Для двух изученных образцов грани-
тоидов офиолитового комплекса значения εNd(T)
равны –0.9 и –1.3, (TNd(DM) = 1.13 и 1.26 млрд
лет), габброиды этого комплекса, вмещающие изу-
ченные плагиограниты, характеризуются значени-
ями εNd(T) = –1.8…+0.2 (Сомсикова и др., 2019).

Геологические соотношения пород указывают
на то, что внедрение гранитоидов с геохимиче-
скими характеристиками адакитов в породы ду-
нит-пироксенит-габбровой серии произошло по
системе трещин после кристаллизации, остывания
пород и формирования офиолитового комлекса.
По данным изучения U-Pb изотопной системы
циркона тоналитов одной из даек ступенчатого
комплекса тел, секущих дунит-пироксенит-габбро-
вую полосчатую серию Среднемамаканского офио-
литового комплекса, получена оценка возраста
629 ± 5 млн лет (данная работа), что согласуется с
геологической ситуацией. Значения εNd(T) для
двух образцов гранитоидов, соответствующих
адакитам, равны +2.5 и +4.0, (TNd(DM) составля-
ют 0.97 и 0.87 млрд лет).

В геологической истории Байкало-Муйского
пояса для этапа 650–630 млн лет реконструиру-
ются условия субдукции, сопровождавшей фор-
мирование Якорной островной дуги, представ-
ленной якорной толщей – аналогом каралонской
толщи (Станевич, Переляев, 1997; Рыцк и др.,
2001; Переляев, 2003) и, затем, “континентальной
субдукции” с формированием эклогит-гнейсово-
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го комплекса, обнаженного в Северо-Муйском
блоке (Шацкий и др., 2012; Шацкий и др., 2014).
Возраст эклогитов по Sm-Nd изохроне (гранат,
клинопироксен, порода в целом) составляет 631 ±
± 17 млн лет (Шацкий и др., 2012), по циркону
631 ± 9 млн лет (Skuzovatov et al., 2019). Изотоп-
ные характеристики эклогитов Северо-Муйского
блока и вмещающих их гнейсов по данным, при-
веденным в работе (Шацкий и др., 2014), следую-
щие. Изотопный состав неодима эклогитов ха-

рактеризуется широкими вариациями: εNd(T)
имеет как положительные (от +0.3 до +6.9), так и
отрицательные значения (от –0.5 до –16.8). Вме-
щающие гнейсы имеют значительно более узкие
вариации изотопного состава Nd (εNd(T) состав-
ляет от –3.5 до +3.6). Широкие вариации наблю-
даются также в изотопном составе стронция эк-
логитов (0.705043–0.713098). Величина модель-
ного возраста вмещающих гнейсов лежит в
интервале 1.13–1.89 млн лет. Изотопные данные

Рис. 7. (а). Схематическое изображение взаимоотношений поздненеопротерозойских вещественных комплексов восточ-
ной части Байкало-Муйского вулкано-плутонического пояса: 1 – метавулканиты каралонской толщи, 664 ± 3 млн лет –
метариолиты (Рыцк и др., 2001); 2 –вулкано-плутоническая падринская серия, 590 ± 5 млн лет – риолиты (Рыцк и др.,
2004); 3 – осадочные толщи мамаканской серии, моласса (якринская, падроканская, шумнинская, делюн-уранская тол-
щи), поздний неопротерозой (Рыцк и др., 2001); 4 – Среднемамаканский офиолитовый комплекс, 645 ± 10 млн лет – дай-
ки плагиогранитов (Kröner et al., 2015); 5 – постофиолитовые гранитоиды с геохимическими характеристиками адакитов,
629 ± 5 млн лет; 6 – габбро-диорит-плагиогранитный таллаинский комплекс, 605 ± 6, 604 ± 7 млн лет – диориты и пла-
гиограниты, габбро и габбро-диориты соответственно (Рыцк и др., 2007; Рыцк и др., 2012); 7 – диориты, граниты
падоринского комплекса, 598 ± 4 млн лет– граниты; 8–9 – габбро-диорит-плагиогранитный таллаинский
комплекс: 8 – 605 ± 6 млн лет, – диориты и плагиограниты, 9 – 604 ± 7 млн лет габбро и габбро-диориты (Рыцк и др.,
2007; Рыцк и др., 2012); 10 – диориты, граниты падоринского комплекса, 598 ± 4 млн лет – граниты (Рыцк и др., 2007а);
11 – гранитоиды лесного комплекса , 556 ± 16 млн лет – граниты (Срывцев и др., 1992). (б). Схематическое изображение
взаимоотношений вещественных комплексов западной части Байкало-Муйского вулкано-плутонического пояса: 1 –
гранулиты/амфиболиты, нюрундуканская толща >640 млн лет (Kröener et al., 2015); 2 – осадочные толщи, моласса
(Станевич и др., 2007); 3 – ультрамафит-мафитовые породы; 4 – гнейсовидные плагиограниты в поле развития нюрун-
дуканской толщи, 658–550 млн лет – муйские граниты (Неймарк и др., 1995); 5 – пироксенит-троктолит-габбровый ком-
плекс Тонкий мыс, 585 ± 22 млн лет – троктолиты (Макрыгина и др., 1993); 6 – гранитоиды с геохимическими характе-
ристиками адакитов и плагиомигматиты сходного состава (Конников и др., 1999), 595 ± 5 млн лет (Федотова и др., 2014).
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интерпретируются В.С. Шацким с соавторами су-
ществованием континентальной коллизии в Бай-
кало-Муйском складчатом поясе в неопротеро-
зое, эклогит-гнейсовый комплекс Северо-Муйской
глыбы маркирует палеозону континентальной суб-
дукции (Шацкий и др., 2014).

Возрасты рассмотренных плагиогранитов с
геохимическими характеристиками адакитов
(629 ± 5 млн лет, данная работа) и эклогитов Се-
веро-Муйского блока (631 ± 17 млн лет (Шацкий
и др., 2012), 631 ± 9 млн лет (Skuzovatov et al., 2019))
перекрываются в пределах погрешности.

В Таллаинском блоке, расположенном в цен-
тральной части Каралон-Мамаканской зоны, по-
роды каралонской толщи прорваны крупным габ-
бро-диорит-тоналитовым интрузивным ком-
плексом (датировка габбро 604 ± 17 млн лет (Рыцк
и др., 2007)), гранодиоритами (605 ± 6 млн лет
(Рыцк и др., 2012)), островодужными пироксе-
нит-габброноритовыми плутонами, возраст ко-
торых оценивается в 612 ± 62 млн лет (Изох и др.,
1998), гранитами падоринского комплекса с воз-
растом 598 ± 4 млн лет (Рыцк и др., 2007а). Схема-
тическое изображение взаимоотношений пере-
численных магматических комплексов восточ-
ной части Байкало-Муйского пояса приведено на
рис. 7а.

На вулканитах каралонской серии и плагио-
гранитах таллаинского комплекса с размывом за-
легают вулканиты падринской серии с возрастом
590 ± 5 млн лет (Рыцк и др., 2004). Риолиты и гра-
нит-порфиры падринской серии характеризуют-
ся значениями εNd(T) = +4.7…+5.4 (TNd(DM) со-
ставляет 1.0 млрд лет). Кислые породы толщи сфор-
мировались в начале орогенного этапа и являются
континентальными вулканитами (Рыцк и др.,
2004). Граниты лесного комплекса (рис. 7а) внед-
рились 556 ± 16 млн лет назад. Они характеризу-
ются значениям εNd(T) = +3.9, (TNd(DM) около
1 млрд лет) (Рыцк и др., 2001).

Падринская вулкано-плутоническая серия пе-
рекрыта вулканокластическими, карбонатно-тер-
ригенными поздненеопротерозойскими молассо-
выми толщами мамаканской серии (якринская,
падроканская, шумнинская, делюн-уранская сви-
ты) (Салоп, 1964; Станевич и др., 2007).

Таким образом, плагиогранитоиды с геохими-
ческими характеристиками адакитов, внедривши-
еся 629 ± 5 млн лет назад в породы Среднемама-
канского офиолитового комплекса, маркируют
ранний этап плавления мафитового субстрата в
поздненеопротерозойской истории складчатого
пояса. Соответственно, из двух вариантов возник-
новения адакитов (плавление мафитовой коры в
зоне субдукции, либо в основании мощной конти-
нентальной коры) для интерпретации проиcхож-
дения рассматриваемых гранитоидов выбран пер-

вый, отвечающий заведомо доколлизионной ста-
дии развития складчатого пояса.

Для западной части Байкало-Муйского пояса
показано (рис. 7б), что плагиограниты серии пла-
стовых и субпластовых тел с возрастом 658–
550 млн лет (Неймарк и др., 1995) деформирова-
ны вместе с амфиболитами нюрундуканской тол-
щи. Для амфиболитов этой толщи Sm-Nd изо-
хронным методом было получено значение мезо-
неопротерозойского (1035 ± 92) возраста, исход-
ные данные не опубликованы, в дальнейшем эта
датировка не подтверждена (Рыцк и др., 2007). Гра-
нулитовый метаморфизм основных пород, относя-
щихся к нюрундуканской толще, проявился не ра-
нее, чем 640 ± 5 млн лет назад. Гранулиты Северно-
го Прибайкалья с возрастом 640 ± 5–617 ± 5 млн лет
(Kröner et al., 2015; Амелин и др., 2000) были вы-
ведены в верхние горизонты литосферы ко време-
ни 595 ± 5 млн лет назад. Вывод сделан на основа-
нии времени кристаллизации магматического
циркона из жильных и дайковых тел гранитоидов
с геохимическими характеристиками адакитов
(Федотова и др., 2014). Гранитоиды данного гипа-
биссального комплекса имеют секущие соотноше-
ния с гранулитами, троктолитами и габбро пирок-
сенит-троктолит-габбрового комплекса Тонкого
мыса (рис. 7б). Возраст расслоенного комплекса
этого массива по Sm-Nd минеральной изохроне
составляет 585 ± 22 млн лет (Макрыгина и др.,
1993). Модельный возраст TDM троктолитов ком-
плекса Тонкого мыса – 0.82–1.29 млрд лет (εNd(T) =
= –0.5…+4.9) (Орлова и др., 2015).

Е.Ю. Рыцком и соавторами (Рыцк и др., 2007)
отмечается, что близость возраста образования
эклогитов восточной ветви пояса и гранулитов
западной ветви указывает на сопряженность про-
цессов высокоградного метаморфизма в Байка-
ло-Муйском поясе.

Формирование тоналит-плагиогранит-гранит-
ной серии (εNd(T) = +3.2…+7.1) пород гипабис-
сального комплекса Кичерской зоны востока
Байкало-Муйского пояса, произошло, судя по
геохимическим характеристикам, вследствие ча-
стичного плавления ювенильной неопротерозой-
ской коры островодужного или океанического
типа. Изотопный состав Nd показывает, что кора,
испытавшая частичное плавление ко времени
595 ± 5 млн лет назад, имела некоторую изотоп-
ную и вещественную гетерогенность. Диапазон
значений εNd(T) отражает, возможно, более раз-
нородный состав корового субстрата по сравне-
нию с таковым во время формирования адакито-
вых гранитоидов восточной ветви пояса.

Накопление молассы холоднинской свиты и ее
аналогов в восточной части пояса в поздненеопро-
терозойское время (Салоп, 1964; Станевич и др.,
2007 и др.) маркирует затухание магматической



34

ГЕОХИМИЯ  том 66  № 1  2021

СОМСИКОВА и др.

активности неопротерозойского этапа развития
Байкало-Муйского пояса.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Для системы даек постофиолитовых гранито-

идов, секущих дунит-пироксенит-габбровую се-
рию Среднемамаканских офиолитов восточной
ветви Байкало-Муйского пояса, получены новые
данные по составу, геохимическим, изотопно-
геохимическим особенностям и возрасту магма-
тического циркона. Определен также изотопный
состав Nd более ранних гранитоидов, принадле-
жащих Среднемамаканской офиолитовой ассо-
циации восточной ветви Байкало-Муйского поя-
са, состав и изотопные особенности гранитоидов
гипабиссального комплекса Кичерской зоны за-
падной ветви Байкало-Муйского пояса. По полу-
ченным данным сделаны следующие выводы:

1. Состав и изотопно-геохимические характе-
ристики (εNd(T) = –0.9; –1.3) плагиогранитов из
жильных тел мощностью не более 60 см, располо-
женных на уровне лейкократовых полосчатых
габбро в Среднемамаканском офиолитовом ком-
плексе, согласуются с ранее установленной су-
прасубдукционной природой офиолитовой ассо-
циации.

2. По циркону постофиолитовых тоналитов
Среднемамаканского комплекса восточной ветви
Байкало-Муйского складчатого пояса, получен
возраст 629 ± 5 млн лет.

3. Sm-Nd изотопно-геохимические характери-
стики постофиолитовых гранитоидов восточной
ветви Байкало-Муйского складчатого пояса
(εNd(T) = +2.5; +4.0) в комплексе с геохимически-
ми данными подтверждают происхождение гра-
нитоидных магм вследствие частичного плавле-
ния мафитового субстрата, отвечающего неопро-
терозойской коре океанического типа.

4. Установлена принадлежность постофиолито-
вых тоналитов и плагиогранитов восточной части
Байкало-Муйского складчатого пояса к породам
адакитовых серий с высокими Sr/Y отношениями,
низкими концентрациями Y и тяжелых редкозе-
мельных элементов. Плагиогранитые магмы рас-
сматриваются как продукты ранней стадии частич-
ного плавления субдуцируемой ювенильной не-
опротерозойской коры.

5. В Кичерской зоне западной части Байкало-
Муйского складчатого пояса гранитоиды адаки-
тового типа являются частью дифференцирован-
ной от тоналитов до лейкогранитов серии пород
гипабиссального комплекса, не имеющего пря-
мой пространственной связи с однозначно ин-
терпретируемыми офиолитовыми ассоциациями.
Sm-Nd изотопно-геохимические характеристики
этих пород (εNd(T) =+3.2…+7.1), по всей вероят-
ности, указывают на разнородный состав юве-

нильной неопротерозойской коры островодуж-
ного или океанического типа, испытавшей ча-
стичное плавление на рубеже 595 ± 5 млн лет.
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На основе баз данных и программ GEOCHEQ_M и GEOCHEQ_Isotope выполнены расчеты проте-
кания химических взаимодействий во времени в закрытой системе “водный раствор 0.495 М NaCl
и 0.0194 M NaHCO3 + оливин (Fo91)” для 200 и 320°С и давления 350 бар. Соотношение масс рас-
твора и породы, выбранные температуры и давление, состав и размер зерен оливина, состав водного
раствора, а также длительность взаимодействий соответствуют экспериментам, описанным в
статьях McCollom et al., 2016; McCollom, 2016. Изменен лишь изотопный состав углерода NaHCO3.
В отличие от эксперимента, вместо NaH13CO3 для расчетов принят изотопный состав углерода
белемнита из формации Пи-Ди, Южная Каролина, США. Результаты расчетов сопоставлены с ре-
зультатами экспериментов. Новообразованная минеральная ассоциация, как и в экспериментах,
представлена высокомагнезиальными серпентином и бруситом, магнетитом и при 200°С подчинен-
ным количеством магнезита. Рассчитанная скорость серпентинизации оливина близка к экспери-
ментальной. В отличие от эксперимента, расчеты дают значительно более высокие содержания ме-
тана в растворе. Это объясняется неучетом кинетических ограничений реакции взаимодействия
растворенной углекислоты морской воды с водородом, образующимся в системе. Рассчитано фрак-
ционирование изотопов углерода между карбонатом водного раствора, новообразованными углево-
дородами и магнезитом. Углеводороды существенно обогащены легким изотопом в сравнении с
карбонатом раствора и, при 200°С, магнезитом.
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ный синтез метана, фракционирование изотопов углерода
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ВВЕДЕНИЕ
Флюиды, образующиеся при интенсивной

серпентизации ультраосновных океанических
пород, часто обогащены метаном и водородом
(Charlou et al., 2010; Etiope, Sherwood, 2013). Обра-
зование водорода в этом процессе можно упро-
щенно описать реакцией оливина с морской во-
дой, приводящей к образованию хризотила, бру-
сита и магнетита: (Mg,Fe)2SiO4 + H2O →
→ Mg3Si2O9(OH)4 + Mg(OH)2 + Fe3O4 + H2. Метан
может образоваться в реакции водорода с раство-
ренным неорганическим углеродом (РНУ) мор-
ской воды: 4H2 + CO2 = CH4 + 2H2O. Однако, экс-
периментальные исследования показали, что эта
реакция имеет достаточно жесткие кинетические
ограничения и протекает очень медленно в отсут-

ствие специфических катализаторов (Horita, Berndt,
1999; Charlou et al., 2010).

В разработанной нами равновесно-кинетиче-
ской модели скорость серпентинизации определя-
ется скоростью реакции конгруэнтного растворе-
ния оливина. Эксперименты по серпентинизации
оливина, детально описанные в (McCollom et al.,
2016; McCollom, 2016), предоставляют достаточно
редкую возможность проверки и верификации
этой модели. В данной работе мы моделировали
крайние ситуации в отношении метанообразова-
ния в этой модели: (1) образование метана и его
гомологов (этан и пропан) запрещено; (2) кине-
тические ограничения на формирование углево-
дородов (метан, этан и пропан) отсутствуют.
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ОПИСАНИЕ МОДЕЛИ

Равновесно-кинетическая модель необратимых
химических взаимодействий в системе “раствор-
порода” описана в (Мироненко, Золотов, 2012;
Zolotov, Mironenko, 2007). Она основана на прин-
ципе частичного равновесия (Helgeson et al.,
1970), который сводится к следующим допущени-
ям: наиболее медленными химическими взаимо-
действиями в системе являются реакции раство-
рения минералов; гомогенные реакции в раство-
ре протекают практически мгновенно, т.е. все
компоненты раствора находятся в равновесии
друг с другом1; реакции осаждения протекают
быстро и контролируются насыщением. Модели-
рование заключается в последовательном расчете
серии частичных равновесий в системах, валовый
химический состав которых рассчитывается из
состава водного раствора на предыдущем времен-
ном шаге с учетом масс и состава минералов, рас-
творившихся в течение данного шага за время Δt.
Кинетика растворения большинства минералов
при постоянном рН достаточно хорошо описыва-
ется реакциями псевдо-нулевого порядка (Brant-
ley, 2004) с соответствующим замедлением при
приближении к насыщению (Lasaga, 1981). Для то-
го, чтобы изменение рН на каждом шаге по време-
ни не приводило к существенным изменениям в
скоростях растворения, продолжительность вре-
менного шага Δt должна быть достаточно малой, в
ходе расчета Δt регулируется автоматически.

Равновесно-кинетическая модель реализо-
вана на основе комплекса GEOCHEQ_M (Ми-
роненко и др., 2008). Основу базы термодина-
мических данных составляет известная база
SUPCRT92 (Johnson et al., 1992) с многочислен-
ными дополнениями. Для наиболее важных си-
ликатов, алюмосиликатов, карбонатов, оксидов,
гидроксидов в ней также содержатся значения
кинетических параметров для расчета скоростей
конгруэнтного растворения минералов в зависи-
мости от рН для 25°С, а также энергии активации
этих реакций.

Для численного воспроизведения эксперимен-
тов по серпентинизации оливина в базу данных и
вычислительную программу GEOCHEQ_M были
внесены некоторые дополнения. Поскольку воз-
никла необходимость учитывать образование же-
лезосодержащего брусита, то введена информа-

1 Следует отметить, что этот постулат оставляет вне рас-
смотрения достаточно медленные гомогенные окисли-
тельно-восстановительные реакции, например, окисление
Fe(II) в кислых растворах. И, если кинетику окисления
Fe(II) можно достаточно корректно учесть в рамках сде-
ланных предположений (Zolotov, Mironenko, 2007), по-
скольку окисленное железо(III) практически полностью
выводится из раствора в виде гематита, то учет кинетики
образования метана из новообразованного водорода и рас-
творенного СО2, возможного в рассматриваемой здесь си-
стеме, крайне затруднителен.

ция по термодинамическим свойствам амакини-
та Fe(OH)2cr из (Иориш и др., 1978–2004). Кроме
того, поскольку наиболее реалистичные, на наш
взгляд, описания кинетики растворения оливина
(Fo91) и брусита не укладываются в формализмы,
принятые в базе GEOCHEQ_M, текущие скоро-
сти растворения этих минералов рассчитывались
индивидуально (для оливина по уравнению

lgr(pH, T) = lgA –  – npH, lgA = 0.54 ±

± 0.14, Ea = 42.6 ± 0.8 kJ/mol, n = 0.50 ± 0.004 из
(Rosso, Rimstidt, 2000) и для брусита по форму-

ле r =Aaexp(–Ea/RT)  Aa = 1.7 ×

× 10‒3 mol/cm2/s, Ea = 46 kJ/mol из (Declerq,
Oekers, 2014)).

Так как модель должна предусматривать воз-
можность образования эволюционирующих по
составу твердых растворов, возникает задача раз-
личать твердые растворы одного минерала, обра-
зующиеся или растворяющиеся на различных
временных интервалах. Для этого потенциальные
твердые растворы серпентин и брусит были раз-
биты на серию дискретных минералов с фиксиро-
ванной формулой, отличающихся по содержанию
конечных миналов на 0.002 стехиометрические еди-
ницы. Свободные энергии этих промежуточных
членов рассчитывались по модели идеального сме-
шения, при этом изоморфное вхождение Fe(III) в
серпентин не учитывалось. При расчете фракци-
онирования изотопов углерода между возможными
магнезитом, сидеритом и водным раствором, также
была использована модель идеальных твердых рас-
творов изотопологов магнезита Mg(12C,13C)O3 и си-
дерита Fe(12C,13C)O3. Однако, полагалось, что на
стадии осаждения этих карбонатов происходит
изотопное переуравновешивание минералов на
каждом шаге по времени, а при растворении эти
минералы растворяются конгруэнтно, т.е. с со-
хранением изотопного состава.

Изотопные равновесия. Для одновременного
расчета химических и изотопных по углероду рав-
новесий методом минимизации свободной энер-
гии Гиббса, база термодинамических данных
GEOCHEQ (Мироненко и др., 2000) была модифи-
цирована в GEOCHEQ_Isotope (Mironenko et al.,
2018) за счет добавления изотопа 13С в качестве
нового независимого компонента (химического
элемента). Соответственно, в список веществ ба-
зы данных добавлены редкие изотопологи ряда
важнейших углеродсодержащих веществ, для ко-
торых были критически оценены и согласованы
β-факторы и аппроксимированы их температур-
ные зависимости (Mironenko et al., 2018). Это поз-
воляет рассчитывать свободные энергий Гиббса
редких изотопологов. Поскольку значения β-фак-
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торов растворенных 13CH4,aq, 13C2H6,aq, 13C3H8,aq
неизвестны, их величины приняты равными β-фак-
торам газообразных веществ.

Совокупность информации, содержащейся в
базах данных GEOCHEQ_M и GEOCHEQ_Isotope,
позволила сформировать массив входных данных
для равновесно-кинетического моделирования
гидротермальной серпентинизации с учетом фрак-
ционирования изотопов углерода.

ОПИСАНИЕ ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНОЙ 
И РАСЧЕТНОЙ СИСТЕМ

В экспериментах (McCollom et al., 2016; McCo-
llom, 2016) лишь в единичном случае для 300°С,
при понижении давления до 100 бар и впрыскива-
нии дополнительного водорода в систему, зафик-
сированы существенные концентрации метана с
содержанием в нем 13СН4 53%, т.е., введенный в
раствор изотоп 13С участвует в метанообразова-
нии. В экспериментах при давлении 350 бар газо-
вая фаза не образуется. Как правило, концентра-
ции СН4,aq очень низки (моляльности порядка
n × 10–5). При этом изотопный состав образую-
щегося метана соответствует природному (табл. 1
в McCollom, 2016). Введенный в раствор изотоп
13С не участвует в реакции метанообразования.
Только в одном опыте при 320°С зафиксированы
повышенные (250 × 10–6) концентрации метана с
содержанием 13СН4, существенно отличающимся
от природного (6%). Эти данные указывают на то,
что в образовании метана преимущественно
участвовал рассеянный углерод природного со-
става, присутствующий в оливине, но при этом в
(McCollom, 2016) присутствие органического уг-
лерода в оливине не отмечается.

Мы промоделировали в двух вариантах (с воз-
можностью образования метана и без) два экспе-
римента: (1) при температуре 200°С продолжи-
тельностью 3331 ч и (2) 320°С продолжительно-
стью 2087 ч. Давление в обоих случаях составляло
350 бар. В этих экспериментах к фракции 53–
212 мкм оливина Fo91 (химический состав при-
мерно соответствует формуле Mg1.82Fe0.18SiO4) до-
бавляли в соотношении W/R = 2.55 водный раствор
0.495 М NaCl и 0.0194 M NaH13CO3, имитирую-
щий морскую воду. Расчетные величины рН это-
го раствора составляют 7.87 для 200°С и 8.50 для
320°С. В отличие от экспериментов, для расчетов
был принят исходный изотопный состав соды
13С/12С = 0.0112372 (δ13С = 0 относительно стан-
дарта PDB – карбоната раковин белемнита позд-
немелового возраста из формации Пи-Ди, Юж-
ная Каролина, США (Галимов, 1968)). Для исход-
ной навески оливина мы рассчитали площадь
поверхности сферических зерен оливина диамет-
ра 132.5 мкм (среднее арифметическое между 53 и

212). В эксперименте площадь удельной поверх-
ности фракции оливина была определена экспе-
риментально ВЕТ-методом по величине сорбции
азота и составила 0.59 ± 0.02 м2/г (McCollom et al.,
2016). Мы приняли, коэффициент доступности
поверхности зерен раствору равным 0.2. В даль-
нейшем, по мере растворения оливина и соответ-
ствующего уменьшения размера его зерен, пло-
щадь поверхности постоянно пересчитывалась.
Размер зерен всех вторичных минералов предпо-
лагался постоянным – 0.01 мм, увеличивалось
лишь их число, поверхность зерен считалась пол-
ностью доступной раствору; вторичные минера-
лы не изменяли доступности поверхности зерен
первичного оливина.

Расчеты частичных равновесий проводились в
9-компонентной системе H–O–12C–13C–Mg–
Fe–Si–Na–Cl. Неидеальность водного флюида
рассчитывалась по уравнению Дебая–Хюккеля
(второе приближение). В водном растворе рас-
сматривались 38 частиц: H2O, OH–, H+, H2, O2,
12CH4aq, 13CH4aq, 12C2H6aq, 13C2H6aq, 12C3H8aq,
13C3H8aq, 12CO2aq, 13CO2aq,   

 Fe2+, FeO, FeOH+, FeCl+, FeCl2, FeO+,

 Fe3+, Mg2+, MgCl+,  MgOH+, SiO2,

 HFeO2,  Na+, Cl–, NaCl, NaHSiO3,
NaOH. В газовой фазе 11 частиц: 12CH4, 13CH4,
12C2H6, 13C2H6, 12C3H8, 13C3H8, 12CO2, 13CO2, H2, O2,
H2O. В качестве возможных минералов рассматри-
вались: оливин Mg1.82Fe0.18SiO4; серпентины фикси-
рованного состава (промежуточные члены твердого
раствора хризотил-гриналит (Mg,Fe)3Si2O5(OH)4);
магнетит Fe3O4; промежуточные члены твердого
раствора брусит-амакинит (Mg,Fe)(OH)2; твердые
растворы изотопологов магнезита Mg(12C,13C)O3,
сидерита Fe(12C,13C)O3 и графита; кварц.

РЕЗУЛЬТАТЫ РАСЧЕТОВ

Первая серия расчетов проведена для ситуа-
ции, когда был наложен запрет на образование
метана, этана и пропана. На рис. 1 показаны рас-
считанные минеральные трансформации в систе-
ме во времени для температур 200 и 320°С и дав-
ления 350 бар. Количества растворившегося за
время взаимодействия оливина для обеих темпе-
ратур близки к зафиксированным по окончании
экспериментов (рис. 1а, 1г). Это свидетельствует
об адекватности используемой нами равновесно-
кинетической модели и корректности парамет-
ров кинетических уравнений конгруэнтного рас-
творения высокомагнезиального оливина. Вто-
ричные минеральные ассоциации соответствуют
полученным в экспериментах: высокомагнези-
альный серпентин, магнетит, брусит (рис. 1б, 1д).

12
3H CO ,− 13

3H CO ,− 12 2
3CO ,−

13 2
3CO ,−

2FeO ,−
3MgHSiO ,+

2HFeO ,−
3HSiO ,−
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Согласно расчетам, при 200°С вначале образу-
ется небольшое количество магнезита, который
впоследствии слегка растворяется, далее выпада-
ет брусит. В (McCollom et al., 2016) отмечается
присутствие малых количеств карбонатов в боль-
шинстве экспериментов (рис. 4, McCollom et al.,
2016), хотя тщательная проверка результатов экс-
перимента с оливином при 320° его не обнаружи-
ла (McCollom et al., 2016, с. 184).

Рассчитанный состав серпентина оказался бо-
лее магнезиальными (99 мол. %), чем в экспери-
ментах (97–96 мол. %) и показал удивительное
постоянство независимо от температуры и степе-
ни серпентинизации оливина.

В наших расчетах для 200°, образование брусита
начинается после окончания осаждения магнезита,
примерно через 540 ч. При 320°С брусит начинает
выпадать уже в конце первого часа с начала взаимо-
действий. Рассчитанная магнезиальность брусита, в
отличие от серпентина, варьирует в более широких

пределах 93–99 мол. % (в экспериментах 92–99).
При этом, как и в экспериментах (рис. 5, McCo-
llom et al., 2016) его железистость увеличивается с
падением температуры. Кроме того, она посте-
пенно увеличивается в ходе серпентинизации
(рис. 1б, 1д).

На рис. 2а и 2в показано расчетное изменение
кислотности водного раствора по мере серпенти-
низации оливина для 200°С и 320°С. В первом
случае рН возрастает от исходного 7.87 до 8.34 в
течение примерно 540 ч с начала эксперимента,
пока происходит осаждение магнезита, а затем
остается практически постоянным. Во втором
случае рН раствора составляет 8.50 на протяже-
нии всего времени взаимодействий, так что в
этом случае скорость растворения оливина также
постоянна. На рис. 2б, 2г показаны рассчитанные
концентрации растворенного во флюиде водорода
при 200 и 320°С в сравнении с измеренными в ходе
и в конце экспериментов (табл. 2, McCollom et al.,

Рис. 1. Рассчитанные массы растворившегося оливина (а, г); массы новообразованных серпентина и магнетита, массы
и химические составы брусита (б, д); масса магнезита (в) для 200 и 320°С во времени в отсутствии синтеза метана.
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Рис. 2. Рассчитанные кислотности флюида (а, в) и концентрации водорода (б, г) для 200 и 320°С во времени при за-
прете образования метана.
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2016; табл. 1, McCollom, 2016). Рассчитанные для
320°С концентрации водорода превышают изме-
ренные не более чем втрое, для 200°С – на поря-
док. На наш взгляд, эти различия вполне допу-
стимы и могут быть объяснены как ошибками
анализа, связанными с возможной частичной по-
терей водорода при анализе малых аликвот рас-
твора, так и с упрощениями, принятыми в моде-
ли. На вероятную потерю значимого количества
водорода в эксперименте указывает и то обстоя-
тельство, что измеренные концентрации водоро-
да значительно меньше, чем должны быть соглас-
но стехиометрии реакций серпентинизации, при-
веденных в табл. 8 из (McCollom et al., 2016) для
различных температур. Рассчитанные нами кон-
центрации оказались чуть ниже, чем следует из
этих уравнений реакций.

Вторая серия расчетов касается крайней ситу-
ации, когда какие-либо кинетические ограниче-
ния для образования углеводородов (метана, эта-
на, пропана) отсутствуют, то есть эти химические
реакции могут протекать быстро. Минеральные
преобразования в ходе серпентинизации при 200
и 320°С показаны на рис. 3а–3д. Они очень схожи
с полученными ранее в системе, не содержащей
углеводороды. Основные отличия касаются ко-
личества и железистости брусита. В присутствии
метана масса новообразованного брусита заметно
возрастает, при этом он представлен более магне-
зиальными членами.

Рассчитанные концентрации метана и водорода
во флюиде для 200 и 320°С показаны на рис. 4а, 4б.

При 200°С концентрации метана существенно
превышают содержания водорода, для 320° на-
блюдается обратная картина – доминирует водо-
род. Метан по сути является единственным угле-
водородом, образовавшимся в системе, рассчи-
танные моляльности растворенных этана и
пропана по окончании взаимодействий составля-
ют соответственно около 7 × 10–9 и 5 × 10–13 для
200°С и 5 × 10–10 и 1 × 10–13 для 320°С.

Появление метана в системе заметно сказа-
лось на рассчитанном режиме кислотности флю-
ида в ходе серпентинизации (рис. 4а, 4в). Если
раньше при 200° после выпадения магнезита рН
оставался постоянным, то теперь он слегка воз-
растает от 8.35 до значения 8.39. При 320°С кис-
лотность плавно растет во всем временном интер-
вале от рН 8.50 до 8.54.

Фракционирование изотопов углерода между
компонентами флюидной фазы и магнезитом для
200°С показано на рис. 5а. Моделирование изо-
топного состава магнезита имело свои особенно-
сти, как отмечено выше. На первом этапе (от 0 до
535 ч, рис. 3в) магнезит осаждается в равновесии
с раствором. На этом этапе происходит незначи-
тельное, но последовательное, обогащение магне-
зита, как и гидролизованных форм РНУ, тяжелым
изотопом 13С, вызванное образованием обеднен-
ных этим изотопом органических соединений, в ос-
новном метана. На втором этапе изотопное фрак-
ционирование при конгруэнтном растворении маг-
незита полагали равным нулю. Это обстоятельство
связано с тем, что для проявления изотопных эф-
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Рис. 3. Рассчитанные массы растворяющегося оливина (а, г); массы новообразованных серпентина и магнетита, массы
и химические составы брусита (б, д); масса магнезита (в) для 200 и 320°С во времени в системе с образованием метана.
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Рис. 4. Рассчитанные изменения рН (а, в); концентрации водорода и метана (б, г) для 200 и 320°С во времени в системе
с образованием метана.

8.4

8.2

8.0

7.8
0 1000 2000 3000

(а)
200°С

pH

500 1000 20001500

8.7
8.6

8.5

8.4
0

(в)
320°С

0 1000 2000
Время, ч

3000

(б)

м
ол

ь/
кг

 H
2O

0.0010

0.0008

0.0006

0.0004

0.0002

H2, aq рассчитанные

СH4, aq

H2, aq эксперимент
(McCollom et al., 2016;
McCollom, 2016)

0.0030

0.0025

0.0020

0.0015

0.0010

0.0005

0 500 1000
Время, ч

20001500

(г)



ГЕОХИМИЯ  том 66  № 1  2021

РАВНОВЕСНО-КИНЕТИЧЕСКИЙ РАСЧЕТ СЕРПЕНТИНИЗАЦИИ ОЛИВИНА 43

фектов при растворении необходимо выполнение
условия 1/St = Pe = vl/D  1 (Поляков, 1989), St и
Pe – критерии Стэнтона и Пекле (диффузион-
ный), v – линейная скорость растворения кри-
сталла, l – размер кристалла, D – скорость диф-
фузии углерода в магнезите. Скорость диффузии
в твердом теле мала и поэтому обычно при рас-
творении имеет место 1/St = Pe  1, а, следователь-
но, изотопные эффекты незначительны. Таким
образом на втором этапе (свыше 535 ч) изотопный
состав магнезита не изменяется. δ13С гидролизо-
ванных форм РНУ продолжает незначительно уве-
личиваться за счет образования органических со-
единений, как и на первом этапе. Изотопный со-
став растворенного органического углерода (РОУ)
в целом близок к изотопному составу метана, кон-
центрация которого на несколько порядков пре-
восходит концентрации остальных компонентов
РОУ. Изменяется от δ13С = –28.4‰ в начале реак-
ции до = –26.9‰ в конце процесса через 3350 ч.
Примерно на ту же величину ~1.5‰ увеличивает-
ся и δ13С суммарного РНУ, от 0.12 до 1.67‰.

При 320°С магнезит не образуется (рис. 5б).
Изотопный состав РНУ последовательно обога-
щается тяжелым изотопом (от δ13С = 0‰ до
δ13С = 1.5‰) за счет образования РОУ, в основ-
ном метана, с низкими значениями δ13С (от –15.8
до –14.6‰).

ВЫВОДЫ

Предпринятая попытка численно, с помощью
равновесно-кинетической модели, воспроизве-
сти результаты детально описанных модельных
экспериментов по серпентинизации оливина
(McCollom et al., 2016; McCollom, 2016) показала,
что, несмотря на схематичность модели, осно-

!

@

ванной на принципе частичного равновесия, она
удовлетворительно описывает скорости коррозии
оливина и образования вторичных минералов,
химический состав минеральных твердых раство-
ров, генерацию водорода.

Термодинамическое моделирование в предпо-
ложении частичного равновесия показывает, что
метан должен образовываться в системе в значи-
тельных количествах, что согласуется с (Delacour
et al., 2008; Proskurowski et al., 2008).

При этом рассчитанное фракционирование
изотопов углерода при равновесном синтезе ме-
тана сопоставимо с измеренным в природных
флюидах.

Работа частично выполнена по теме госзадания
0137-2019-0016 “Моделирование гидрогеохимиче-
ских и гидротермальных процессов для решения фун-
даментальных и прикладных задач” и частично по
гранту РФФИ № 19-05-00865a.
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Проведено исследование содержания элементов платиновой группы (ЭПГ) Pt, Ir, Pd, Ru и Au в раз-
личающихся по морфологии и в отдельных слоях Fe-Mn конкреций Капской котловины Атланти-
ческого океана. Послойный анализ Fe–Mn конкреций и корки показал, что элементы группы пла-
тины накапливаются в железомарганцевых оксигидроксидных слоях относительно глинистых ядер
и субстрата корки. Элементы группы платины концентрируются в гидрогенных (седиментацион-
ных) слоях конкреций в большей степени, чем в слоях со значительным влиянием окислительного
и субокислительного диагенеза. Показано, что Au не накапливается в Fe–Mn конкрециях. Причи-
ной преимущественного накопления платины относительно палладия в конкрециях является про-
цесс оксидативной сорбции на взвешенных в морской воде оксигидроксидах марганца. Увеличение
скорости роста конкреций в процессах поставки диагенетического вещества из осадков сопровож-
дается ростом величины Mn/Fe в составе конкреций. Показано, что рост Mn/Fe в конкрециях при-
водит к уменьшению величины Pt/Pd, что свидетельствует о доминирующей роли гидрогенного ве-
щества при поставке элементов группы платины в конкрецию. Содержания иридия и рутения кор-
релируют с содержаниями платины и церия.

Ключевые слова: элементы группы платины, золото, Fe–Mn конкреции, гидрогенное вещество,
окислительный и субокислительный диагенез, Капская котловина
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ВВЕДЕНИЕ
Группа элементов платины включает в свой

состав 6 элементов – Ru, Rh, Pd, Os, Ir и Pt. Они
различаются степенями окисления в природных
процессах и склонностью к образованию ком-
плексных соединений в морской воде (Ravizza,
Hole, 2001; Byrne, 2002). По этой причине их по-
ведение в растворе океанских вод и донных отло-
жениях может заметно различаться. Низкие со-
держания ЭПГ в океанской воде и донных отло-
жениях, а также различия в химических свойствах
заметно осложняют методы определения плати-
ноидов. Наибольшие содержания в океанской во-
де характерны для платины (0.19–1.6 pmol/L) и
палладия (0.2–0.6 pmol/L) (Hodge et al., 1985; Colod-
ner et al., 1993; Suzuki et al., 2014; Fischer et al., 2018).
Содержания остальных металлов группы плати-
ны заметно меньше: от 0.0005 для иридия до
0.1 pmol/L для родия (Anbar et al., 1996; Bertine et al.,
1993; Ravizza, Hole, 2001).

В океанских отложениях (осадки, Fe–Mn кор-
ки) геохимия платины и палладия изучена в наи-

большей степени. Содержание платины и палла-
дия в верхней коре составляет 2.7 и 1.9 ppb соот-
ветственно (Terashima et al., 2002). Оба элемента
накапливаются в ряду от терригенных до гемипе-
лагических и пелагических осадков (до 30 для Pt и
20 ppb для Pd). Палладием обогащены кремни-
стые илы в зоне повышенной биопродуктивности в
центральной части Тихого океана (Terashima et al.,
2002). Причина этого обогащения не ясна. Обога-
щение платиной и иридием осадков пелагиали
связано с их накоплением в Fe–Mn оксигидрок-
сидах, рассеянных в осадках (Colodner et al., 1992;
Terashima et al., 2002). При диагенезе осадков про-
исходит перераспределение платины и иридия вме-
сте с перераспределением марганца (Colodner et al.,
1992). Платина, иридий и рутений обогащают
Fe–Mn конкреции относительно вмещающих
осадков (Goldberg, Koide, 1990).

Железомарганцевые оксигидроксидные отло-
жения в океане представлены корками, конкреци-
ями и марганцевыми микроконкрециями. Состав
этих отложений характеризуется высоким накопле-
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нием редких элементов относительно океанских
осадков. Особо выделяются заметным обогащени-
ем кобальт, медь, никель, редкоземельные элемен-
ты и иттрий, а также платина. Основной источник
вещества для гидрогенных Fe–Mn корок – взве-
шенные оксигидроксиды Mn и Fe. Корки характе-
ризуются близким к 1 отношением Mn/Fe и макси-
мальным среди оксигидроксидных отложений на-
коплением кобальта, церия и платины (Hein et al.,
2013). Главное отличие состава Fe–Mn корок от
Fe–Mn конкреций и микроконкреций состоит в
том, что конкреции и микроконкреции формиру-
ются под заметным влиянием процессов раннего
диагенеза осадков. Диагенетическое перераспре-
деление вещества в пелагических осадках приводит
к стяжению (аккреции) частиц оксигидроксидов
железа и марганца (окислительный диагенез) и вос-
становлению оксигидроксидов марганца органиче-
ским веществом осадков (субокислительный диаге-
нез) (Dymond et al., 1984). Восстановление марганца
возможно не только органическим веществом, но и
также Fe(II) из вулканокластических пород, разру-
шаемых в процессах гальмиролиза на дне океана.
В ходе субокислительного диагенеза восстанов-
ленный марганец(II) мигрирует в зону более вы-
сокого окислительно-восстановительного потен-
циала и окисляется до Mn(IV) растворенным кис-
лородом или нитрат-ионом. Повышенный поток
марганца в конкреции и микроконкреции приво-
дит к увеличению Mn/Fe в составе этих отложе-
ний. Диагенетическое накопление марганца со-
провождается дополнительным накоплением ни-
келя, таллия, лития, кадмия, молибдена и других
элементов (Dymond et al., 1984; Hein et al., 2013). По-
вышенный поток марганца в диагенезе ведет к
увеличению скорости роста Fe–Mn конкреций (и
микроконкреций), что обычно приводит к сни-
жению содержаний элементов, поставка которых
связана с осаждением взвешенного гидрогенного
вещества из водной толщи (кобальт, редкозе-
мельные элементы, торий) (Dymond et al., 1984;
Дубинин, Успенская, 2006). Для гидрогенных
конкреций с величиной Mn/Fe близкой к 1 харак-
терны низкие скорости роста – 1–2 мм за 106 лет.
В диагенезе с ростом величины Mn/Fe возраста-
ют и скорости аккумуляции вещества конкреция-
ми, достигая величин 100–200 мм за 106 лет (Dy-
mond et al., 1984).

Гидрогенные Fe–Mn корки накапливают эле-
менты группы платины (Pt, Ru, Rh, Ir) в большей
степени, чем Fe–Mn конкреции. Содержания
платины в гидрогенных корках нередко превы-
шают 500 ppb. В свою очередь, немногочислен-
ные данные свидетельствуют, что гидрогенные
конкреции накапливают больше платиноидов,
чем их диагенетические разности (Stüben et al.,
1999; Cabral et al., 2009). Палладий, входящий в
одну подгруппу с платиной, не накапливается в
оксигидроксидных отложениях марганца и желе-

за. Механизм концентрирования платины отно-
сительно палладия в гидрогенных корках связан с
окислением Pt(II) до Pt(IV) на поверхности окси-
гидроксидов марганца и вхождением платины в
структуру δ-MnO2 (Maeno et al., 2016). Палладий
находится в морской воде в виде Pd(II) и не спо-
собен окисляться в морской среде. Величина
Pt/Pd может быть показателем вклада гидроген-
ного источника в веществе железомарганцевых
отложений (Hodge et al., 1985; Cabral et al., 2009).
Остальные платиноиды в океанских отложениях
изучены в гораздо меньшей степени и механизмы
их накопления малоизвестны (Anbar et al., 1996;
Goldberg, Koide, 1990; Stüben et al., 1999). Иридий
и рутений могут находиться в морской среде в
двух степенях окисления 3+ и 4+. Оба элемента
накапливаются в оксигидроксидных отложениях
океана относительно осадков (Goldberg, Koide,
1990). В Fe–Mn корках накопление платиноидов
и золота относительно морской воды может быть
представлено рядом Ir > Pt > Ru > Rh > Au = Pd
(Stüben et al., 1999).

Содержание золота в морской воде составляет
0.05–0.15 pmol/L (Falkner, Edmond, 1990). Золото
в осадках океана присутствует в концентрации до
8 ppb, причем его содержание в терригенных и пе-
лагических осадках не различается (Terashima et al.,
2002). Содержание золота в конкрециях и корках
обычно менее 3 ppb (Stüben et al., 1999). В железо-
марганцевых корках золото и платина может при-
сутствовать в виде самородного металла размером
несколько микрон (Батурин и др., 2005).

Данные о накоплении ЭПГ и золота в железо-
марганцевых конкрециях известны из немного-
численных работ (Hodge et al., 1985; Goldberg,
Koide, 1990; Stüben et al., 1999, Cabral et al., 2009,
Guan et al., 2017; Berezhnaya et al., 2018). Этих ра-
бот намного меньше, чем таковых для корок.
Изучение Fe-Mn конкреций проводилось в от-
дельных районах Мирового океана и только для
валовых проб отложений. Распределение группы
платины и золота неизвестно при послойном изу-
чении конкреций. В данной работе будет рас-
смотрено поведение элементов группы платины
и золота в конкрециях Капской котловины (Ат-
лантический океан). Вариации содержаний эле-
ментов будут впервые показаны при послойном
изучении Fe–Mn конкреций из Капской котло-
вины Атлантического океана (рис. 1). Цель про-
веденных исследований – оценить влияние окис-
лительного/субокислительного диагенеза и гид-
рогенного осаждения платиноидов и золота на
основании вариации величины Mn/Fe в железо-
марганцевых конкрециях пелагиали океанов.

МАТЕРИАЛЫ И МЕТОДЫ
Конкреции и вмещающие осадки отобраны в

Капской котловине Атлантического океана на
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Рис. 1. Карта расположения станций 2188 (а) и 2194 и 2195 (б) в Капской котловине.
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трех станциях (2188, 2194 и 2195) в ходе рейса
НИС “Академик Иоффе” в 2009 г.

Станция 2188. Пробы отобраны донным тра-
лом Сигсби у южного подножия Китового хребта
(табл. 1). Вес конкреций и корок составил при-

мерно 1000 кг. Конкреции представлены округ-
лыми разностями (R1 и R2), конкрециями, в цен-
тре которых обнаружены зубы хищных рыб (Th2,
Th3, Th4) (Дубинин и др., 2018; Berezhnaya et al.,
2018), а также Fe–Mn корками на глинистом яче-
истом субстрате (табл. 2).

Таблица 1. Координаты станций, глубина и орудие отбора проб донных отложений

Станция Координаты Глубина, м Орудие отбора

2188 начало 33°39.65′ S 2°31.37′ E 4631 Трал Сигсби
2188 конец 33°41.26′ S 2°31.49′ E 4703 Трал Сигсби
2194 36°27.14′ S 08°0.50′ E 4764 Дночерпатель
2195 36°35.48′ S 08°10.91′ E 4708 Дночерпатель

Таблица 2. Морфологические характеристики и минеральный состав исследуемых железомарганцевых конкре-
ций и корок Капской котловины

Образец Слой, мм Морфология и размеры Минеральный состав

2188_R1 Общая проба Округлая конкреция,
13.8 × 13.8 × 14.6 мм

Fe-вернадит, фероксигит (вернадит, асболан-бузерит, 
бернессит)

2188_R2 0–3 Округлая конкреция, 
37 × 37 × 41 мм

Fe-вернадит, фероксигит (вернадит, асболан-бузерит, 
бузерит-1, бернессит)

3–15 Fe-вернадит, фероксигит (вернадит, асболан-бузерит, 
нонтронит)

>15, ядро Глина (кварц, плагиоклаз)
2188_Th2 Вершина зуба Биоморфная конкреция, 

24.3 × 15.9 × 16.4 мм
Fe-вернадит, фероксигит (асболан-бузерит, нонтро-
нит)

2188_Th3 Общая проба Биоморфная конкреция, 
19.5 × 11.7 × 12.1 мм

Fe-вернадит, фероксигит (асболан-бузерит, нонтронит)

2188_Th4 Основание зуба Биоморфная конкреция, 
43 × 41 × 29 мм

Fe-вернадит, фероксигит (асболан-бузерит, нонтронит)

2188_Cr 0–10 Fe–Mn корка, 
1500 × 1200 × 30 мм

Fe-вернадит

2188_Cr_sub 10–30, субстрат Субстрат Fe–Mn корки Филлипсит, глина, (кварц, плагиоклаз)
2194 0–3 низ Угловато-округлая кон-

креция, 55 × 58 × 44 мм
Бузерит-1, асболан-бузерит, вернадит, Fe-вернадит 
(фероксигит )

0–6 бок Бузерит-1, асболан-бузерит (вернадит, Fe-вернадит , 
нонтронит)

0–3 верх Бузерит-1, бузерит-2, вернадит, Fe-вернадит (ферок-
сигит, бернессит, асболан-бузерит, нонтронит)

3–7 Бузерит-1, бузерит-2, (вернадит, Fe-вернадит , бер-
нессит, асболан-бузерит, нонтронит)

7–11 Бузерит-1, бузерит-2, вернадит, Fe-вернадит, (ферок-
сигит, бернессит, асболан-бузерит, нонтронит)

11–21 Fe-вернадит, фероксигит, (вернадит, асболан-бузерит)
21–25, ядро Глина (кварц, плагиоклаз)

2195 0–2.5 Эллипсоидальная конкре-
ция, 66 × 55 × 70 мм

Бузерит-1, асболан-бузерит, вернадит (Fe-вернадит)
2.5–9.5 Бузерит-1, асболан-бузерит, вернадит (Fe-вернадит, 

бернессит,)
9.5–18.0 Fe-вернадит, фероксигит (асболан-бузерит)

>18, ядро Глина (кварц, плагиоклаз)
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Конкреция R1 представлена общей пробой, а
конкреция R2 была разделена на два слоя. Внеш-
ний слой – черный, толщина 2–3 мм, внутренний –
серый. Поверхность конкреции бугристая, в
углублениях обнаружены многочисленные мел-
кие окатанные обломки пород и глинистое веще-
ство (рис. 2).

Конкреции Th2, Th3, Th4 имеют треугольную
форму, наследуя форму ядер, в которых обнару-
жены зубы хищных рыб (рис. 2). После отделения
железомарганцевой внешней оболочки, из ядра
конкреции Th2 был извлечен зуб, размером 22.0 ×
× 10.7 × 6.2 мм. Для анализа Fe–Mn оксигидрок-
сиды были отобраны из верхней части зуба (тол-
щина слоя от 1.5 до 3.2 мм). Из ядра конкреции
Th3 был извлечен небольшой черный зуб с разме-
рами 15.0 × 8.1 × 5.5 мм. Толщина оксигидрок-
сидной корки варьировала от 1.1 до 2.8 мм, взята
для анализа средняя проба. В ядре самой крупной
конкреции Th4 был найден черный блестящий

зуб размером 34.7 × 30.3 × 6.2 мм. Толщина окси-
гидроксидной корки в нижней утолщенной части
основания зуба варьировала от 2.9 до 14.3 мм. Ок-
сигидроксидная часть конкреции у основания
зуба представляла собой срастание нескольких
более мелких округлых конкреций (рис. 2), с яд-
рами состоящим из глинистого осадка и окатан-
ных галек вулканических пород.

Для сравнения с материалом конкреций была
проанализирована Fe–Mn корка. Подобного ви-
да корки широко представлены в отложениях
станции. Железомарганцевая корка толщиной до
10 мм обнаружена на ячеистом субстрате толщи-
ной до 20 мм. Субстрат корки представляет собою
фрагмент пемзы, измененной до глинистого ве-
щества желтовато-белого цвета. Нижняя ажурная
часть корки может быть черного, рыжего, кремово-
го или белого цвета в зависимости от количества
примеси оксигидроксидов Fe или Mn (рис. 2).

Рис. 2. Внешний вид Fe–Mn конкреций станции 2188.
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Рис. 3. Вид конкреций станций 2194 (а) и 2195 (б) в разрезе и места послойного отбора образцов. Серая линия – ин-
терфейс осадок – придонная вода. Номера образцов конкреции 2194: 1 – 0–3 мм, низ конкреции, 2 – 0–6 мм бок,
3 – 0–3 мм верх, 4 – 3–7 мм, 5 – 7–11 мм, 6 – 11–21 мм, 7 – 21–25 мм. Номера образцов конкреции 2195: 1 – 0–2.5 мм,
2 – 2.5–9.5 мм, 3 – 9.5–18 мм.
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Станция 2194. Станция находится на северном
склоне подводной горы с двумя вершинами на
глубине 3000 и 4000 м в центре Капской котлови-
ны. Координаты и глубина станции показаны в
табл. 1, а местоположение на рис.1. Продуктив-
ность конкреций на станции составила 6.24 кг/м2.
Для послойного исследования выбрана угловато-
округлая конкреция размером 55 × 58 × 44 мм. К
центру конкреции от верхней поверхности после-
довательно отобрано согласно слоистости 5 проб
(рис. 3). На всей поверхности конкреции обнару-
жен слой мощностью до 3–6 мм, который в верх-
ней части представлен пробой 3, отобранной на
глубине 0–3 мм (табл. 2). В боковой части этот
слой расположен несогласно к внутренним слоям
и представлен пробой 2 (толщина 0–6 мм). В
нижней части, погруженной в осадок, этот же
слой представлен пробой 1 (толщина 0–3 мм от
нижней части поверхности). Вмещающие осадки
представлены пятью пробами, отобранными на
глубине до 15 см (табл. 3).

Станция 2195. Станция расположена юго-во-
сточнее подводной горы высотой 4000 м в цен-
тральной части Капской котловины. Местополо-
жение и глубина станции показаны на рис. 1 и в
табл. 1. Продуктивность конкреций в осадках
станции составила 9.6 кг/м2. Для исследования
была выбрана крупная эллипсоидальная конкре-
ция (табл. 2 и рис. 3), вся покрытая илом с остат-
ками раковин фораминифер, так как вмещаю-
щий осадок представлен известковисто-глини-
стыми илами (Свальнов и др., 2014) (табл. 3).
Поверхность конкреции мягкая, в нее легко вты-
кается стальная игла. Конкреция разбита трещи-
нами, заполненными илом, внутри конкреции
обнаружено глинистое ядро (рис. 3). От поверх-
ности конкреции в направлении ядра отобрано

четыре образца. Образец 0–2.5 мм представляет
рыхлый поверхностный слой. Ниже отобраны два
слоя на глубине 2.5–9.5 и 9.5–18 мм, представлен-
ные плотными слоистыми оксигидроксидами
Fe–Mn. Под ними располагается глинистое ядро
(образец на глубине >18 мм). Вмещающий конкре-
цию осадок отобран на глубине 0–5 см (табл. 3).

Минеральный состав образцов конкреций
(табл. 2) получен методом рентгеновской ди-
фракции на дифрактометре Rigaku D/MAX 2200.
Рабочий режим получения данных – 40kV-30mA,
медное монохроматическое излучение, диапазон
углов 2θ – от 5° до 60°, пошаговый режим скани-
рования с шагом 0.05° и временем экспозиции 5 с.
Обработка дифрактограмм и диагностика мине-
рального состава проводилась с помощью про-
граммы JADE-6.5 и базы данных Powder Diffrac-
tion File (PDF-4).

Химический состав конкреций, корки и вме-
щающих осадков изучен методами ICP MS (Agi-
lent 7500a), AAS (Varian 220), содержание фосфора
анализировали спектрофотометрически. Коли-
чество биогенного карбоната кальция в осадках
было определено путем пересчета содержания уг-
лерода, полученного после вычитания органиче-
ского углерода (TOC) из общего углерода (TC) по
формуле [CaCO3] = (TC-TOC)<8.33. Правиль-
ность результатов контролировали измерением
стандартных образцов BCR-1, AGV-1, OOPE201
(СДО-2), OOPE501 (СДО-9), OOPE601 (СДО-4),
OOPE602 (СДО-5), OOPE604 (СДО-7) и NOD-P-1.
Полученные данные для микроэлементов в об-
разцах Fe–Mn конкреций приведены в табл. 4 и 5.
Элементы группы платины (Ru, Pd, Ir и Pt) и зо-
лото анализировали по методике, описанной в
работе (Berezhnaya, Dubinin, 2017). Платиноиды и
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золото определены в образцах, масса которых со-
ставляла 489–801 мг. Рутений был проанализиро-
ван в части проб станции 2188, в которых опреде-
лены Pt, Pd, Ir и Au.

РЕЗУЛЬТАТЫ
В центрах округлых конкреций R1 и R2 стан-

ции 2188 находились нерудные образования –
глинистое вещество с содержанием алюминия
8.56 мас. % в конкреции R2 (табл. 4 и рис. 4) и
дендритами Fe–Mn оксигидроксидов. Наличие
дендритов приводит к увеличению содержания
железа и марганца относительно алюминия в
осадках Капской котловины (рис. 4). Внешний и
внутренний слои конкреции R2 по величине
Mn/Fe практически не различаются. Сравнение
величины Mn/Fe между одинаковыми по морфо-
логии округлыми конкрециями показывает, что
мелкая конкреция R1 обогащена марганцем в
большей степени. Она же более обогащена лити-
ем, никелем, медью и кадмием, чем конкреция
R2. При более низкой величине Mn/Fe в двух сло-
ях конкреции R2 заметно больше Be, V, Co, As, Sr,
Y, лантаноидов, Ba, W, Pb, а также Ru, Ir и Pt. Со-
держание золота оказалось ниже предела обнару-
жения в образцах конкреции R2. Минеральный
состав конкреций R1 и R2 представлен в основ-
ном Fe-вернадитом и фероксигитом и практиче-
ски не различается (табл. 2).

По величине Mn/Fe конкреции, в ядрах кото-
рых находятся зубы, существенно не отличаются
от округлых конкреций. Более крупная конкре-
ция Th4 имеет самую низкую величину Mn/Fe
(1.0), также как и более крупная конкреция R2
среди округлых конкреций. Мелкие конкреции
Th2 и Th3 содержат больше марганца и лития.
Остальные параметры состава конкреций близки
между собой. По своему составу Fe-Mn корка
имеет наименьшее Mn/Fe отношение (0.83) среди
всех оксигидроксидных отложений станции. Она
же обеднена в наибольшей степени литием
(16.5 ppm), никелем (2022 ppm), медью (615 ppm),
кадмием (2.91 ppm) и таллием (52.4 ppm) среди
всех Fe–Mn отложений станции. Одновременно
в корке отмечено высокое накопление тория и са-
мая высокая величина положительной аномалии
церия Ce an = 2Ce/CePAAS/(La/LaPAAS + Pr/PrPAAS) =
= 3.43, где PAAS – Постархейский автралийский
сланец (McLennan, 1989) (рис. 5).

Элементы платиновой группы в отложениях
станции 2188 изучены в 7 образцах конкреций,
корке и глинистом субстрате корки. Рутений,
иридий и платина накапливаются в оксигидрок-
сидах Fe–Mn относительно глинистого субстрата
корки. Содержание платины максимально в двух
слоях округлой конкреции R2 и почти в 2 раза
больше чем в мелкой конкреции R1. В биоморф-
ных конкрециях содержание Pt практически по-

стоянно и составило 78–80 ppb. В корке содержа-
ния Pt близки к таковым в мелкой конкреции R1.
Практически те же закономерности характерны
для распределения рутения и иридия. Содержа-
ния палладия варьируют в оксигидроксидах стан-
ции 2188 от 1.2 до 2.0 ppb, достигая максимальных

Таблица 3. Состав осадков станций 2194 и 2195

Примечания. CaCO3–P в мас. %, остальные элементы в ppm.

Элемент

Станции
2194 2195

глубина горизонта, см
0–2.5 2.5–5 5–8 8–12 12–15 0–5

CaCO3 31.4 33.1 40.4 48.5 62.3 62.5
Corg 0.37 0.38 0.30 0.25 0.19 0.14
Fe 3.48 3.29 3.08 2.83 2.30 2.29
Mn 0.22 0.22 0.20 0.17 0.14 0.22
Al 6.12 5.66 5.24 4.57 3.43 3.37
Ti 0.36 0.35 0.32 0.27 0.23 0.23
P 0.067 0.064 0.056 0.051 0.041 0.040
Li 38.1 36.1 35.0 29.7 23.1 23.6
Be 1.57 1.43 1.36 1.14 0.89 0.97
V 74.7 67.8 62.4 54.4 43.2 45.5
Co 25.1 24.5 22.3 20.8 16.9 20.0
Ni 80.7 79.4 72.2 62.7 54.7 79.3
Cu 107 106 96 84 69 71
Zn 82 77 72 62 49 55
As 5.57 5.37 4.99 4.13 3.37 3.83
Rb 75.1 70.4 64.8 56.5 44.1 44.8
Sr 447 550 661 777 983 806
Y 25.1 24.4 22.9 21.6 18.7 18.5
Mo 1.47 1.68 1.86 1.64 1.65 2.80
Cd 0.19 0.18 0.18 0.21 0.18 0.18
Cs 5.15 4.83 4.53 3.93 3.03 3.25
Ba 1108 1097 1064 980 844 776
W 2.3 2.2 2.0 1.8 1.3 1.4
Tl 0.68 0.64 0.60 0.50 0.40 0.58
Pb 16.5 15.4 14.1 12.6 9.7 12.2
Bi 0.19 0.18 0.16 0.12 0.06 0.28
Th 9.90 9.34 8.47 7.54 5.76 6.30
U 1.58 1.42 1.30 1.09 0.88 1.22
La 26.8 25.5 23.9 21.5 16.6 17.7
Ce 61.4 57.6 53.4 47.0 36.8 40.2
Pr 6.28 5.97 5.64 5.05 4.15 4.23
Nd 24.4 23.7 21.9 19.6 16.4 16.4
Sm 5.45 5.24 4.74 4.30 3.62 3.69
Eu 1.17 1.14 1.03 0.91 0.77 0.81
Gd 5.14 4.73 4.27 3.87 3.49 3.55
Tb 0.72 0.70 0.65 0.60 0.48 0.50
Dy 4.35 4.20 3.91 3.53 2.99 3.00
Ho 0.83 0.82 0.75 0.69 0.56 0.58
Er 2.38 2.37 2.11 1.90 1.62 1.68
Tm 0.32 0.31 0.27 0.26 0.22 0.21
Yb 2.12 2.11 1.87 1.71 1.44 1.45
Lu 0.33 0.34 0.29 0.26 0.23 0.22
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Таблица 4. Состав железомарганцевых отложений станции 2188

Примечания. Mn, Fe, Al, Ti, P, Ca в мас. %, ЭПГ и Au в ppb, остальные элементы в ppm. но – не определено, Fe–Mn – окси-
гидроксиды железа и марганца.

Элемент

Образец
2188_R1 2188_R2 2188_Th2 2188_Th3 2188_Th4 2188_Cr 2188_Cr

описание образца

общая 
проба, 
Fe–Mn

слои место отбора слои
0–3 мм, 
Fe–Mn

3–15 мм, 
Fe–Mn

>15 мм, 
ядро

вершина 
зуба, Fe–Mn

общая проба, 
Fe–Mn

основание 
зуба, Fe–Mn

0–10 мм, 
Fe–Mn корка

10–30 мм, 
субстрат

Mn 16.6 16.9 14.2 1.84 17.7 16.9 13.9 13.5 0.78
Fe 10.5 14.4 13.0 4.21 12.4 10.4 13.7 16.3 2.95
Mn/Fe 1.57 1.18 1.09 0.44 1.43 1.62 1.01 0.83 0.26
Mg 1.40 1.17 0.98 1.44 но но но 1.27 1.75
Al 3.33 2.40 2.53 8.56 3.50 3.45 3.63 2.20 8.29
Ti 0.599 0.645 0.597 0.267 0.779 0.679 0.843 0.692 0.276
P 0.205 0.260 0.212 0.136 0.255 0.234 0.286 0.321 0.156
Ca 1.95 1.90 1.65 0.95 1.97 1.73 1.84 1.60 0.73
Li 75 44 30 63 82 89 36 16.5 95.4
Be 2.9 3.4 3.9 1.7 5.2 4.5 3.9 3.4 1.4
V 376 459 418 89 416 368 441 561 52.9
Co 1296 1556 1573 219 1254 1176 1324 1538 55.7
Ni 5233 4197 2969 502 4835 4917 3127 2022 528
Cu 2669 1641 1425 501 2216 2396 1215 615 571
Zn 627 636 489 168 655 678 465 429 186
As 96 134 114 17 но но но 200 4.4
Rb 19.4 14.7 12.9 58.1 23.0 24.5 30.1 17.7 70.1
Sr 713 869 805 175 854 786 850 988 117
Y 112 128 127 79.6 122 103 116 127 89
Mo 197 212 239 39 но но но 187 11
Cd 7.28 5.80 4.45 0.65 6.40 6.54 4.04 2.91 0.42
Cs 0.81 0.82 0.65 2.5 1.00 0.97 1.04 0.95 3.02
Ba 739 869 947 255 835 845 879 739 190
W 24.3 32.2 40.3 8.0 но но но 24.64 1.64
Tl 154 150 132 12.4 148 146 90.7 52.41 4.91
Pb 865 1191 1162 158 978 896 942 1290 25.24
Bi 16.2 17.6 20.6 2.6 но но но но но
Th 76.7 95.0 79.9 16.6 73.5 65.2 96.5 102.5 13.9
U 6.79 7.67 6.64 1.25 7.63 6.78 7.30 7.65 0.90
La 145 192 212 76.6 156 136 169 189 62.4
Ce 852 1378 1667 253 830 732 1079 1482 65.1
Pr 44.6 56.6 65.8 26.0 46.6 40.3 48.6 52.0 21.09
Но 167 217 247 104 188 163 195 203 87.1
Sm 41.7 51.8 58.6 24.6 44.8 38.8 47.5 46.95 20.11
Eu 9.65 11.8 13.2 5.58 10.5 9.1 11.08 10.60 4.63
Gd 38.7 49.4 53.9 23.4 42.1 36.6 44.8 44.7 19.7
Tb 5.92 7.39 8.06 3.23 6.71 5.89 6.92 7.24 2.93
Dy 34.1 42.8 45.9 18.3 38.8 33.6 38.9 40.5 16.5
Ho 6.16 7.96 8.26 3.37 7.22 6.25 7.08 7.62 3.14
Er 16.8 20.9 21.8 8.7 20.2 17.2 19.5 19.4 8.31
Tm 2.31 2.78 2.94 1.01 2.91 2.49 2.78 2.56 1.05
Yb 14.7 18.2 19.3 6.7 18.5 16.1 17.6 17.5 6.70
Lu 2.29 2.76 2.93 0.98 2.77 2.35 2.60 2.69 1.01
Ru 13.1 25.9 22.3 но но но 9.9 5.3 0.2
Pd 1.2 1.4 2.0 но но но 1.6 1.3 3.1
Ir 1.6 2.2 3.2 но 1.7 1.4 2.1 1.4 <0.2
Pt 52 107 105 но 79 78 80 47 5.6
Au 2.4 <0.2 <0.2 но <0.2 <0.2 1.2 0.8 0.8
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Таблица 5. Состав железомарганцевых конкреций станций 2194 и 2195

Примечания. Mn, Fe, Al, Ti, P, Ca в мас. %, ЭПГ и Au в ppb, остальные элементы в ppm. но – не определено.

Эле-
мент

Станция

2194 2195

cлой отбора образца

0–3 мм 
низ

0–6 мм 
бок

0–3 мм 
верх 3–7 мм 7–11 мм 11–21 мм 21–25 мм, 

ядро 0–2.5 мм 2.5–9.5 мм 9.5–18.0 мм >18 мм, 
ядро

Mn 17.0 22.5 20.1 24.8 17.7 12.9 0.96 19.5 20.8 14.2 2.4
Fe 11.8 7.99 8.64 6.03 7.53 9.72 10.6 3.08 10.5 13.6 8.05
Mn/Fe 1.44 2.81 2.32 4.11 2.35 1.33 0.09 6.34 1.99 1.04 0.30
Mg 1.35 1.65 1.57 1.95 1.25 0.94 0.62 2.01 1.68 1.07 1.57
Al 2.64 2.44 2.87 2.77 2.96 3.34 9.41 5.00 2.32 2.71 8.09
Ti 0.449 0.324 0.351 0.260 0.341 0.436 1.376 0.237 0.511 0.720 0.910
P 0.187 0.150 0.147 0.104 0.124 0.150 0.356 0.056 0.158 0.189 0.080
Ca 1.72 1.52 1.47 1.50 1.55 1.68 3.58 1.92 1.54 1.65 0.93
Li 85 176 156 180 102 36 18 381 100 34 55
Be 2.8 1.9 2.1 1.7 2.4 3.2 1.6 1.4 2.6 4.4 2.1
V 382 366 329 333 338 358 265 157 373 388 131
Co 1046 1206 948 1216 1214 1266 97 347 1514 1700 332
Ni 5384 8487 6829 8188 5435 3274 330 5635 7268 2606 667
Cu 2905 4316 4061 5210 4006 2145 295 5287 3452 1630 448
Zn 733 1142 972 1270 865 503 175 1255 923 506 282
As 95 74 76 55 66 80 45 11 77 96 21
Rb 21.8 21.7 25.0 24.1 21.5 22.1 38.7 55.8 17.5 16.8 37.4
Sr 706 568 574 511 582 690 354 232 671 803 212
Y 76.5 53.0 54.7 49.4 75.8 97.1 57.2 20.4 74.2 107 21.6
Mo 238 326 288 385 314 278 12 225 280 203 47
Cd 7.08 14.2 12.7 19.7 11.8 4.48 0.53 13.4 11.2 3.95 0.73
Cs 1.15 1.11 1.29 1.16 3.87 0.74 1.17 3.55 0.86 0.73 21.4
Ba 1052 1007 1020 1589 1289 1071 307 1197 1477 1346 372
W 19.3 21.7 19.1 31.1 26.6 24.4 2.5 9.4 31.5 29.0 8.0
Tl 79.9 110 96.0 93.2 67.4 46.7 5.0 54.0 53.2 34.0 5.6
Pb 808 577 579 518 700 836 82 116 887 1079 129
Bi 10.2 6.22 6.60 5.67 9.05 13.5 0.92 1.05 12.3 19.0 2.03
Th 70.3 49.9 49.4 44.8 61.3 62.3 6.68 10.0 93.6 118 15.9
U 4.56 3.74 3.97 3.41 3.98 4.81 1.31 1.66 4.09 5.58 1.83
La 137 83.9 92.9 92.4 132 161 53.0 25.2 147 206 35.2
Ce 810 505 575 449 792 1071 116 141 1187 1881 388
Pr 40.8 24.7 27.8 31.1 45.9 53.9 17.6 7.04 45.2 63.6 9.78
Nd 157 97.8 108 122 176 206 72.2 27.9 172 241 38.8
Sm 38.7 24.3 26.7 31.5 44.8 52.2 18.4 6.72 43.2 60.1 9.10
Eu 8.52 5.33 5.86 6.74 9.86 11.5 4.80 1.46 9.49 13.2 2.14
Gd 33.7 21.3 23.1 25.8 37.9 45.0 16.7 5.75 37.1 51.7 7.82
Tb 5.03 3.18 3.45 3.88 5.79 6.83 2.39 0.83 5.68 7.82 1.15
Dy 27.8 17.7 19.1 20.9 31.0 37.5 13.7 4.76 30.8 42.6 6.25
Ho 4.86 3.19 3.42 3.64 5.38 6.68 2.46 0.94 5.33 7.49 1.13
Er 13.0 8.48 9.07 9.47 14.1 17.7 6.50 2.49 14.3 19.9 3.13
Tm 1.67 1.09 1.18 1.25 1.84 2.36 0.83 0.33 1.87 2.63 0.42
Yb 10.6 6.95 7.44 8.17 11.7 15.2 5.26 2.07 11.7 17.2 2.95
Lu 1.62 1.04 1.12 1.16 1.79 2.33 0.77 0.33 1.75 2.67 0.53
Pd 1.4 но 2.0 но но 7.7 2.3 1.9 3.9 но 6.2
Ir 1.1 но 1.9 но но 2.8 < 0.2 0.5 3.0 но 1.0
Pt 52 но 102 но но 83 15 26 113 но 40
Au 0.3 но 0.5 но но <0.2 0.4 0.5 <0.2 но <0.2



54

ГЕОХИМИЯ  том 66  № 1  2021

ДУБИНИН, БЕРЕЖНАЯ

значений в субстрате корки 3.1 ppb. Золото меня-
ется от <0.2 до 2.4 ppb, никакой его связи с мине-
ралобразующими элементами не выявлено. Со-
держание золота в корке и ее субстрате не разли-
чается и равно 0.8 ppb, что свидетельствует об
отсутствии механизма преимущественного на-
копления золота в оксигидроксидных отложени-
ях котловин океана.

Станции 2194 и 2195 находятся в центральной
части Капской котловины на расстоянии около
28 км на северном и юго-восточном склонах под-
водной горы с двойной вершиной (рис. 1б). Вме-
щающие конкреции осадки на станциях пред-
ставлены глинисто-карбонатными и карбонатно-
глинистыми отложениями (Свальнов и др., 2014)
(табл. 3). На станции 2194 с глубиной карбонат-
ность осадков возрастает в 2 раза, достигая
62.3 мас. %. Соответственно содержания всех эле-
ментов кроме стронция, который входит в матри-
цу карбонатных минералов, уменьшаются по ме-
ре возрастания содержания карбонатов. На стан-
ции 2195 изучен один горизонт осадков – 0–5 см.
И хотя эта станция расположена глубже стан-
ции 2194, осадки поверхностного горизонта
оказались весьма близкими по содержанию карбо-
ната и других элементов к осадкам гор. 12–15 см

станции 2194 (табл. 3). Небольшие различия име-
ются только для содержания марганца (0.14 и
0.22 мас. %), висмута, таллия, молибдена и никеля.

Для характеристики изменчивости состава
конкреций по слоям были отобраны по одной
конкреции на каждой станции (табл. 5). Внешний
сингенетичный слой конкреции 2194 мощностью от
3 до 6 мм повторяет форму ее поверхности (рис. 3).
Он различается по составу в верхней, боковой и
нижней поверхности конкреции, обращенной в
осадок. Ориентация конкреции в осадке основа-
на на ее положении относительно вмещающего
осадка при пробоотборе из дночерпателя. В боко-
вой части конкреции на границе осадок-вода
внешний слой несогласно лежит относительно
внутренних слоев (рис. 3). Судя по величине
Mn/Fe, наиболее обогащенным марганцем отно-
сительно железа оказалась боковая часть конкре-
ции (2.8) сразу выше границы раздела вода-оса-
док. Наименее обогащена марганцем нижняя
часть конкреции (1.4). Низ конкреции в осадке
обогащен железом и одновременно обеднен мар-
ганцем. Содержания Li, Co, Ni, Cu, Zn, Mo, Cd,
Tl в поверхностном слое конкреции повторяют
изменение содержаний марганца, в то время как

Рис. 4. Составы донных отложений Капской котловины в координатах массовых соотношений Fe–Mn–Al. Услов-
ные обозначения: 1 – округлые конкреции R1 и R2, станция 2188, 2 – биоморфные конкреции станции 2188, 3 –
корка станции 2188, 4 – конкреция станции 2194, 5 – конкреция станции 2195, 6 – вмещающие конкреции осадки
станций 2194 и 2195. Штриховкой выделено поле вмещающих осадков, глинистых ядер конкреций и субстрата корки.
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Рис. 5. Составы редкоземельных элементов в коорди-
натах Ce an–Nd в конкрециях и корке станции 2188 (1),
отдельных слоях конкреций 2194 (2) и 2195 (3). Ce an =
= 2Ce/CePAAS/(La/LaPAAS + Pr/PrPAAS), где PAAS –
Постархейский автралийский сланец (McLennan,
1989). Стрелками показано изменение состава РЗЭ с
глубиной от 3 до 21 мм в конкреции 2194, в овале вы-
делен состав поверхностных слоев конкреций 2194 и
2195.
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Be, As, Sr, Pb, Th, U, Y и лантаноиды меняются
согласно изменению содержания железа (табл. 5).

В конкреции 2194 для анализа отобраны об-
разцы на вертикальном разрезе от верхней по-
верхности до ядерной части, представленной гли-
нистым веществом с дендритами оксигидрокси-
дов железа и марганца. Слой конкреции на
глубине 3–7 мм заметно отличается по величине
Mn/Fe от поверхностного слоя (4.1 против 2.3). В
двух более нижних слоях на глубине 7–11 и 11–21 мм
величина Mn/Fe последовательно падает от 2.3 до
1.3. Последовательное уменьшение Mn/Fe на глу-
бине 3–21 мм приводит к заметному падению со-
держаний лития (от 180 до 36 ppm), Ni (8188–
3274 ppm), Cu (5210–2145 ppm), Zn (1270–503 ppm),
Cd (19.7–4.5 ppm), Mo (385–278 ppm), Ba (1589–
1071 ppm), Tl (93–47 ppm) и увеличению Be, V, As,
P, Y и лантаноидов, Pb, Bi, Th и U. Величина ано-
малии церия также последовательно увеличива-
ется от 1.9 до 2.6 (рис. 5). В глинистом ядре (на
глубине 21–25 мм) содержание алюминия соста-
вило 9.4 мас. %.

Элементы группы платины и золото были про-
анализированы на вертикальном разрезе конкре-
ции (рис. 3) в нерудной ядерной части конкреции
(21–25 мм), в слое 11–21 и 0–3 мм (верх). В неруд-
ной части содержание иридия было ниже предела
обнаружения, а содержание платины составило
всего 15 ppb. В слое 11–21 мм содержание плати-
ны увеличилось более чем в 5 раз. В верхнем слое
0–3 мм содержание Pt достигло 102 ppb, хотя со-
держание Ir несколько уменьшилось. В сравне-
нии с этой пробой нижняя часть конкреции обед-
нена платиной и иридием почти в два раза. В
верхней части конкреции обнаружено золото в
количестве 0.5 ppb, что почти в 2 раза больше, чем
в ее нижней части. Содержания палладия меня-
ются в пределах 1.4–7.7 ppb вне зависимости от
содержания рудной компоненты конкреции.

Конкреция станции 2195 была полностью по-
гружена в осадок. Видимо, по этой причине ее
верхний слой не имел характерной для других
конкреций станции твердой поверхности, был
мягким, легко прокалывался стальной иглой по-
чти на 5 мм. Под ним оказались обычные твердые
слои конкреции и глинистое ядро. Верхний слой
конкреции (0–2.5 мм) заметно обогащен марган-
цем и обеднен железом (табл. 5). Примесь алюмо-
силикатов, захваченных из осадка, отразилась на
повышении содержания алюминия до 5.0 мас. %
относительно подстилающего слоя конкреции
(2.5–9.5 мм). Величина Mn/Fe составила 6.3.
Подстилающий слой также содержал марганец в
количестве близком к поверхностному слою. Но
содержание железа в нем оказалось более чем в 3
раза выше (10.5 мас. %), и поэтому величина
Mn/Fe уменьшилась до 2.0. Ближе к ядру конкре-
ции она становится еще меньше – 1.0 (слой 9.5–

18 мм). В глинистом ядре конкреции содержание
марганца составляет всего 2.4 мас. %, возрастает
содержание алюминия (8.09 мас. %), и немного
уменьшается содержание железа. Аномально вы-
сокое содержание лития отмечается в поверх-
ностном слое конкреции, обогащенном марган-
цем. Этот же слой заметно обогащен Cu и Zn.
Слои 2.5–9.5 и 9.5–18 мм представлены веще-
ством типичным для конкреций, с высоким со-
держанием кобальта, Cu, Ni, Pb, Ce. Состав РЗЭ
всех горизонтов имеет положительную аномалию
церия, однако накопление трехвалентных РЗЭ в
глинистом ядре и поверхностном слое заметно
меньше (рис. 5), чем в других слоях конкреции.
Поверхностный слой и глинистое ядро не накап-
ливают элементы группы платины – Pt и Ir. Отно-
сительно высокое содержание палладия отмечено
в ядре конкреции. Золото обнаружено только в
поверхностном слое (0.5 ppb).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Четыре пробы (глинистое ядро конкреции R2,
2194 и 2195, субстрат Fe–Mn корки) из 20 рас-
смотренных образцов представлены в основном
алюмосиликатным глинистым материалом с при-
месью оксигидроксидов Mn–Fe. Эти образцы от-
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личаются высоким содержанием алюминия и ми-
неральным составом, где преобладают глинистые
минералы и цеолиты (табл. 2, 4, 5 и рис. 4). Для
состава оксигидроксидов Mn–Fe не характерны
высокие содержания алюминия. Глинистое ве-
щество ядерных частей конкреции и субстрата
корки с примесью оксигидроксидного материала
по своему составу близко к вмещающим осадкам
станций 2194 и 2195 в Капской котловине (рис. 4).
Оно отличается от осадков либо повышенными
содержаниями алюминия, как в субстрате корки
станции 2188, либо железа и марганца, как в ядер-
ной части конкреций станций 2188 (образец R2),
2194 и 2195. Осадки станции 2194 имеют перемен-
ное количество карбоната кальция, которое рас-
тет с глубиной осадка, достигая 62.3 мас. % на глу-
бине 12–15 см (табл. 3). При одинаковой карбо-
натности осадков поверхностного горизонта
станции 2195 и гор. 12–15 см станции 2194 они
имеют также одинаковый химический состав
осадков, включая микроэлементы (табл. 3). На
основании нахождения близких по составу осад-
ков на разных горизонтах станции 2194 и 2195,
можно предположить, что осадки гор 12–15 см
станции 2194 и 0–5 см станции 2195 накаплива-
лись в одинаковых условиях в одно и то же время.
Однако скорость осадконакопления осадков
станции 2194 выше, чем на станции 2195. Об этом
свидетельствует и продуктивность конкреций, на
станции 2195 она в 1.5 раза выше.

Глинистые ядра конкреций станций 2194 и
2195 практически не содержат карбоната кальция.

Во вмещающих конкреции карбонатных осадках
содержание алюминия закономерно уменьшается с
ростом содержания кальция, рассчитанного из со-
держания карбоната кальция как 0.40 × CaCO3
(рис. 6). Если продолжить прямую линию, кото-
рая отражает зависимость кальция карбонатов от
алюминия в осадках, то окажется, что составы
глинистых ядер находятся на ней в области низ-
ких содержаний кальция. В той же области нахо-
дятся составы субстрата корки и конкреции R2
станции 2188. Никаких следов растворения кар-
бонатного материала, представленного в ядрах
конкреций, не найдено. Источником глинистого
материала могут быть бескарбонатные илы, под-
стилающие карбонатные осадки, глубже 55 см,
обнаруженные при отборе осадков прямоточной
трубкой на станции 2194 (Свальнов и др., 2014).
Они могли бы служить ядрами конкреций при
размыве, например, привершинной части под-
водной горы (рис. 1б).

В оксигидроксидном материале конкреций
содержание алюминия в сумме Fe + Mn + Al
обычно не превышает 13 мас. %, и только для по-
верхностного слоя конкреции станции 2195 эта
величина достигает 18 мас. % за счет включения в
ее состав материала осадков (рис. 4). Величина
Mn/Fe в исследуемых оксигидроксидах Fe–Mn в
конкрециях и корке варьирует в широком интер-
вале от 0.8 в корке до 6.3 в поверхностном слое
конкреции 2195. Согласно классификации
(Скорнякова, 1986) конкреции с величиной
Mn/Fe < 2.5 относятся к гидрогенным, с Mn/Fe >
> 2.5 к гидрогенно-диагенетическим, а с Mn/Fe > 4
к диагенетическим разностям. В поле гидроген-
но-диагенетических конкреций расположены со-
ставы двух слоев конкреции 2194, а в поле диаге-
нетических конкреций только внешний слой
конкреции 2195 (рис. 4).

Накопление марганца в конкрециях сдвигает
их состав в координатах Fe–Mn–Al к полю диаге-
нетических конкреций (Mn/Fe > 4) (Скорнякова,
1986), скорость роста которых выше, чем гидро-
генных разностей (Dymond et al., 1984). Об этом
свидетельствует эмпирическая формула зависи-
мости скорости роста конкреций от соотношения
марганца и железа в их составе, например R
(мм/млн лет) = 13.8 × [Mn]/[Fe]2 + 0.75 (Huh, Ku,
1984). Увеличение отношения Mn/Fe в составе
оксигидроксидов является результатом увеличе-
ния потока марганца и скорости роста конкреции
и, как правило, сопровождается накоплением ни-
келя, меди и цинка (Dymond et al., 1984) (рис. 7).
В то же время увеличение содержания марганца
ведет к уменьшению содержания железа и эле-
ментов, поставка которых в большей степени свя-
зана с гидрогенным источником вещества – взве-
шенными оксигидроксидами железа и марганца в
водной толще океанских вод. Вместе с железом

Рис. 6. Зависимость содержаний кальция в карбонат-
ном материале осадков от алюминия для станций 2194
и 2195 (1). Для сравнения приведены данные для Ca и
Al в глинистых ядрах конкреций станций 2194 (2) и
2195 (3), а также в ядре округлой конкреции R2 (4) и
субстрате корки (5) станции 2188.
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обычно становятся меньше содержания редокс-
чувствительных элементов – кобальта, церия, а
также элементов, которые представлены катио-
нами в степени окисления 4+ с низкой подвиж-
ностью в диагенезе (рис. 7). Окисление церия в

водной толще Ce3+ до Ce4+ приводит к появлению
положительной аномалии в составе РЗЭ (рис. 5) и
к его близкому поведению с торием в процессах
железомарганцевого рудообразования (рис. 8).
Поведение тория и церия в седиментогенезе и ди-

Рис. 7. Коэффициенты корреляции микроэлементов с Mn (а), Al (б) и Fe (в). Для микроэлементов использованы дан-
ные для 20 проб, для элементов группы платины и золота не более 15 проб. Пунктиром показаны значимые коэффи-
циенты корреляции R = 0.641 для 15 проб на уровне вероятности 99%.
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агенезе контрастно для этих мало подвижных
элементов. Поэтому увеличение Mn/Fe в диаге-
незе от 1.3 до 4.1 в слоях 3–21 мм выше ядра кон-
креции 2194 (рис. 3) приводит к уменьшению со-
держаний церия в два раза, а тория в 1.4 раза
(табл. 5).

Поверхностный слой конкреции 2194 несо-
гласно лежит на внутренних слоях. Это говорит о
прекращении роста конкреции в определенный
период времени ее эволюции. Произошло ее рас-
трескивание, а затем условия вновь благоприят-
ствовали росту конкреции. Поверхностный слой
конкреции 2194 формировался одновременно в
существенно различающихся окислительно-вос-
становительных условиях. Верхняя часть была
обращена в придонную воду, боковая находилась
у поверхности осадка, нижняя часть была погру-
жена в осадок. Наименее окислительные условия
сложились в осадке, что, вероятно, связано с нали-
чием органического вещества в осадках (табл.3).
Нижняя часть конкреции обеднена марганцем
(Mn/Fe = 1.4). Поток марганца из осадка в при-
донную воду привел к его осаждению в более
окислительных условиях придонных вод на боко-
вой поверхности конкреции (Mn/Fe = 2.8). Эта
величина несколько выше, чем на верхней по-
верхности конкреции (2.3), где, очевидно, преоб-
ладают процессы прямого осаждения взвешен-
ных оксигидроксидов Mn–Fe из океанских вод.
Рост величины Mn/Fe на границе вода–осадок
отмечен нами ранее в конкреции из провинции
Кларион-Клиппертон Тихого океана (Дубинин,
Успенская, 2006). Уменьшение Mn/Fe на нижней
поверхности конкреции за счёт перемещения
марганца из поровых вод к границе осадок–вода
сопровождается пассивным накоплением мало-

подвижных в диагенезе элементов: церия, тория,
висмута, трёхвалентных лантаноидов. Платинои-
ды (Pt, Ir, Pd) не накапливаются на нижней части
поверхностного слоя конкреции 2194, которая
может сформироваться только за счет аккреции
(стяжения) оксигидроксидов Mn–Fe, рассеян-
ных в осадках. Содержание ЭПГ здесь в два раза
ниже, чем на верхней поверхности конкреции.
Их содержание в глинистом ядре за исключением
Pd еще ниже. Это прямо свидетельствует о том,
что платина и иридий накапливаются в оксигид-
роксидных рудах океана за счет гидрогенного
взвешенного вещества из океанских вод.

Аккумуляция марганца из поровых вод на по-
верхности конкреции не приводит к накоплению
элементов группы платины. Внешний слой кон-
креции 2195, несмотря на высокое содержание
марганца (19.5 мас. %) также обеднен платинои-
дами. Причина этого обеднения связана с форми-
рованием внешнего слоя за счет диагенетической
поставки марганца из окружающего осадка с ме-
ханическим захватом последнего. Этот слой кон-
креции содержит меньше Co, Ce и Th, чем подсти-
лающий слой в конкреции на глубине 2.5–9.5 мм,
но вполне сопоставимые с ним количества Ni,
Cu, Zn, Mo, Cd (табл. 5). Следовательно, можно
сделать вывод, что формирование диагенетиче-
ских марганцевых прослоев вещества конкреций
не приводит к заметному накоплению платины и
иридия.

Влияние морфологических особенностей кон-
креций и корки на накопление платиноидов
можно рассмотреть на примере рудных отложе-
ний станции 2188. Fe–Mn корка обогащена пла-
тиноидами относительно своего субстрата, пред-

Рис. 8. Зависимость тория (1) и иридия (2) от содержания церия в конкрециях Капской котловины.
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ставленного филлипистом и монтмориллонитом
(табл. 2). Однако содержания платиноидов в ней
оказались меньше, чем в конкрециях. Макси-
мальные содержания платиноидов (за исключе-
нием палладия) обнаружены в округлой конкреции
R2 с величиной Mn/Fe около 1.1 и 1.2 (табл. 4). В
конкреции R1 содержание платиноидов не отли-
чалось от таковых в корке. В материале оксигид-
роксидных слоев конкреций, ядрами которых
служили зубы хищных рыб, содержание платино-
идов было выше, чем в корке, но ниже чем в
округлой конкреции R2. Таким образом, форма
конкреций не оказывает влияния на распределе-
ние платиноидов в пределах одной станции.

Различие в накоплении Pt и Pd на оксигидрок-
сидах связано с окислением платины 2+ до 4+ по-
сле сорбции на взвешенных оксигидроксидах
марганца (Maeno et al., 2016). В Атлантическом
океане высокое накопление платины относитель-
но палладия найдено в медленно растущих гидро-
генных корках Канарской котловины (Marino et al.,
2017). Накопление платины в конкрециях заметно
ниже (Stüben et al., 1999; Cabral et al., 2009). Если
основной источник платины в корках океанская
вода, то более низкое накопление платины в кон-
крециях может быть связано с разбавляющим
влиянием диагенетического источника вещества.
Cтепень влияния диагенеза на состав Fe–Mn
конкреций отражается величиной Mn/Fe. Пре-
имущественное накопление платины на оксигид-
роксидах за счет процессов ее окисления может
быть рассмотрено относительно палладия, чья
степень окисления в океанской воде постоянна
(2+). Для построения зависимости Pt/Pd от
Mn/Fe в конкрециях использованы наши данные и
данные из литературы, суммированные в табл. 6.
Зависимость величины Pt/Pd относительно Mn/Fe
имеет вид гиперболы, так как эти величины ока-
зались обратно пропорциональны (рис. 9). Самое
высокое накопление платины относительно пал-
ладия характерно для корок и гидрогенных кон-
креций с величиной Mn/Fe близкой к 1. С ростом
величины Mn/Fe в конкрециях и усилением вли-
яния роли диагенетического источника вещества
накопление платины уменьшается, так как уве-
личивается скорость роста этих отложений (Dy-
mond et al., 1984). Подобная зависимость характер-
на для величины Co/Ni от Mn/Fe (рис. 9). Оксида-
тивное преимущественное накопление кобальта
относительно никеля также постепенно умень-
шается с ростом Mn/Fe. Причины такого поведе-
ния величины Co/Ni, обусловлены как накопле-
нием кобальта относительно никеля в процессах
седиментогенеза, так и накоплением никеля в
структурах минералов марганца в диагенезе. По-
скольку Pd не накапливается в конкрециях, то ок-
сидативная сорбция платины Pt2+ до Pt4+ форми-
рует положительную аномалию Pt на взвешенном
материале оксигидроксидов только в седименто-

генезе. В диагенезе она заметно уменьшается
(рис. 9).

Другие элементы группы платины – иридий и
рутений – ведут себя подобно платине, хотя ко-
личество полученных данных для рутения не ве-
лико (рис. 10). В окисленных океанских водах

Рис. 9. Зависимость величины Pt/Pd (1) и Co/Ni (2) от
Mn/Fe в Fe–Mn конкрециях. Построено по данным
табл. 6.
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Рис. 10. Зависимость содержания иридия и рутения
от содержания платины в железомарганцевых кон-
крециях Капской котловины.
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Таблица 6. Накопление платины относительно палладия в образцах железомарганцевых конкреций Мирового океана

Образец Mn, 
мас. %

Fe, 
мас. % Co, ppm Ni, ppm Pt, ppb Pd, ppb Mn/Fe Co/Ni Pt/Pd Источник

OOPE601 23.16 12.0 3100 8400 190 6 1.92 0.37 32 Berkovitz 
et al., 1991OOPE602 27.18 6.5 2200 13700 100 6 4.19 0.16 17

OOPE603 19.49 17.4 4700 4200 210 3 1.12 1.12 70

NOD-A-1 18.51 10.9 3100 6360 482 2.7 1.70 0.49 179 Berezhnaya, 
Dubinin, 2017NOD-P-1 29.30 5.8 2200 13400 106 5.3 5.04 0.16 20

JMn-1 25.63 10.1 1700 12632 41 1.6 2.54 0.13 26 Plessen, 
Erzinger,1998

GSPN-2 24.7 10.87 2900 10200 111 6.9 2.27 0.28 16 Xiaolin et al., 
1996GSPN-3 32.2 4.70 1700 15500 59.8 8.3 6.85 0.11 7

1536_0 17.8 15.7 2048 6940 161 2.1 1.13 0.30 77 Bereznaya et al., 
20181536_418 19.7 13.1 2181 7665 174 1.1 1.50 0.28 158

1541_0 18.6 15.7 1617 5403 110 1.3 1.18 0.30 85

1541_83 9.3 23.5 1096 347 247 2.8 0.40 3.16 88

367KD 16.73 22.53 1520 2149 83.9 0.6 0.74 0.71 140 Cabral et al., 
200944.8 10.18 17.79 1220 2147 272 2.4 0.57 0.57 113

57KD 14.19 18.48 1610 5275 262 3.2 0.77 0.31 82

13KD 19.38 16.02 3910 3739 262 2.5 1.21 1.05 105

77DR01I 11.82 16.83 2930 1221 106 0.6 0.70 2.40 177

14GBH 29.02 6.02 2030 10137 77.3 2.3 4.82 0.20 34

14GBH 30.95 4.94 1660 10016 75.9 2.6 6.27 0.17 29

189GBH 31.55 5.11 1810 10891 84.7 3.5 6.17 0.17 24

89BG 29.12 8.00 496 11092 69.7 4.7 3.64 0.04 15

158KD 27.19 8.08 859 11370 103 4.6 3.37 0.08 22

194KG 29.79 7.92 724 11450 86.3 4.7 3.76 0.06 18

ZJ86 14.19 14.92 831 3613 177.5 3.2 0.95 0.23 55 Guan et al., 
2017STD275 10.00 15.25 1195 2750 201 1.88 0.66 0.43 107

HYD104 24.97 11.89 1170 4150 153.9 2.76 2.10 0.28 56

2188_R1 16.6 10.5 1296 5233 52 1.2 1.57 0.25 44 Настоящая 
работа

2188_R2 16.9 14.4 1556 4197 107 1.4 1.18 0.37 79 Berezhnaya 
et al., 20182188_R2 14.2 13.0 1573 2969 105 2.0 1.09 0.53 53

2188_Th4 13.9 13.7 1324 3127 80 1.6 1.01 0.42 50

2188_Cr 13.5 16.3 1538 2022 47 1.3 0.83 0.76 37

2194 17.0 11.8 1046 5384 52 1.4 1.44 0.19 36 Настоящая 
работа2194 20.1 8.6 948 6829 102 2.0 2.32 0.14 50

2194 12.9 9.7 1266 3274 83 7.7 1.33 0.39 11

2195 19.5 3.1 347 5635 26 1.9 6.34 0.06 14

2195 20.8 10.5 1514 7268 113 3.9 1.99 0.21 29
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иридий и рутений могут быть представлены в двух
степенях окисления 3+ и 4+ (Anbar et al., 1996;
Goldberg, Koide, 1990). Исходя из этого, можно
полагать, что их поведение будет близко к поведе-
нию церия в океанской воде, который также мо-
жет находиться в степени окисления 3+ и 4+. За-
висимость между содержанием церия и иридия в
конкрециях Капской котловины показана на рис. 8,
из которой видно, что связь между элементами
статистически значима.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Проведено исследование содержания элемен-

тов платиновой группы (Pt, Ir, Pd, Ru) и золота в
Fe–Mn конкрециях в зависимости от морфоло-
гии конкреций и в их отдельных слоях. Все образ-
цы конкреций были отобраны в Капской котло-
вине Атлантического океана. В результате иссле-
дования показано, что золото не накапливается в
оксигидроксидных отложениях океанов. Плати-
ноиды накапливаются в конкрециях в меньшей
степени в сравнении с Fe–Mn корками пелагиали
океанов (Hein et al., 2013).

Послойный анализ конкреций и корки пока-
зал, что элементы группы платины накапливают-
ся в железомарганцевых оксигидроксидных слоях
относительно глинистых ядер и субстрата корки.
Элементы группы платины концентрируются в
процессах сорбции на взвешеных оксигидрокси-
дах Fe и Mn, и в меньшей степени в процессах
окислительной аккреции распределенных в осад-
ках оксигидроксидов железа и марганца. Впервые
проведено сравнение накопления платиноидов в
этих двух процессах на примере конкреции 2194.
Платиноиды были определены на верхней по-
верхности конкреции, обращенной в придонную
воду, и нижней поверхности, обращенной в оса-
док. Поставка марганца из вмещающего осадка в
процессах субокислительного диагенеза на по-
верхностный слой конкреции 2195 приводит к на-
коплению платины и иридия, однако степень
этого накопления заметно меньше, чем в процес-
сах накопления гидрогенными оксигидроксида-
ми Fe и Mn и в ходе аккреции оксигидроксидов
Fe–Mn осадка. Накопление платиноидов в раз-
личных морфологических типах железомарган-
цевых образований в пределах одной станции су-
щественно не различается.

Причиной преимущественного накопления
платины в конкрециях являются процессы окси-
дативной сорбции на оксигидроксидах марганца
(Maeno et al., 2016), что подтверждается значимой
связью между марганцем и платиной в изученных
образцах. С увеличением содержания церия в
конкрециях растет содержание платины, иридия
и рутения, что позволяет утверждать, что природа
обогащения конкреций платиноидами имеет
преимущественно гидрогенный источник – взве-

шенные оксигидроксиды марганца и железа. Бо-
лее низкое содержание платиноидов в конкрециях
относительно корок связано с частичным форми-
рованием конкреций в результате окислительного
и субокислительного диагенеза. Величина Pt/Pd
отражает преимущественное накопление плати-
ны относительно палладия за счет оксидативной
сорбции платины из океанской воды. Поскольку
обогащение марганцем конкреций в диагенезе
сопровождается увеличением Mn/Fe и их скоро-
сти роста, то отношение Pt/Pd заметно снижается
и ведет себя подобно величине Co/Ni.

Работа выполнена в рамках госзадания № 0149-
2019-0005 и при поддержке гранта РФФИ № 17-05-
00339 (в части выполнения аналитических работ).
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Проведено экспериментальное и компьютерное моделирование процесса биоремедиации водонос-
ных горизонтов, загрязненных нитрат-, сульфат-ионами и ураном в районе шламохранилища Но-
восибирского завода химконцентратов (НЗХК). С использованием двух компьютерных пакетов
программ для геохимического моделирования “HCh” 4.4 (МГУ) и PHREEQC 2.18 (USGS) было
установлено, что микробные процессы потребления окислителей (кислорода и нитрат-ионов) при-
водят к снижению окислительно-восстановительного потенциала до –400 мВ, что является важным
фактором для восстановления уранил-ионов и стабилизации урана в виде малорастворимых био-
генных осадков, включающих фосфаты кальция, сульфиды железа и сопутствующих тяжелых ме-
таллов. Экспериментальное и компьютерное моделирование подтверждается составом минераль-
ных фаз in situ в зоне разгрузки загрязненного водоносного горизонта.

Ключевые слова: подземные водоносные горизонты, шламохранилище, уран, нитрат-ионы, биоре-
медиация, геохимическое моделирование, HCh, PHREEQC
DOI: 10.31857/S0016752521010088

ВВЕДЕНИЕ
На предприятиях ядерного топливного цикла

хранение больших объемов твердых радиоактив-
ных отходов после переработки руд и обогащения
урана в открытых шламохранилищах приводит к
загрязнению анионами минеральных кислот (в ос-
новном нитрат- и сульфат-ионами) и ураном окру-
жающей среды, в первую очередь, верхних водо-
носных горизонтов. Моделирование процессов
миграции урана в загрязненных природных водах
представляет собой задачу, требующую учета пове-
дения макро- и микрокомпонентов, органического
вещества под влиянием биогеохимических процес-
сов, которые могут быть инициированы их поступ-
лением в экосистемы. В подземных водоносных
горизонтах мобильность урана, в первую очередь,
обусловлена геохимическими параметрами среды
миграции (Eh, pH, минерализация, парциальные
давления газов), а во вторую – взаимодействиями
вода–порода (Abdelouasa et al., 1998; Anderson et al.,

2003; Chen et al., 2016). Значительные изменения
в геохимическое поведение вносит микробная де-
ятельность, обуславливающая восстановление
или окисление многовалентных элементов и об-
разование новых минеральных фаз. Ряд авторов
уже включают микробные процессы в прогнозное
моделирование условий среды шламохранилищ
(Hallbeck, Pedersen, 2012).

Одним из методов восстановления качества
вод подземных водоносных горизонтов является
in situ биоремедиация, поскольку позволяет эф-
фективно и c низкими затратами иммобилизо-
вать загрязнитель за счет использования метабо-
лических возможностей подземной микрофлоры,
путем ее стимулирования нагнетанием в пласты
растворимых органических соединений. Этот
подход наиболее часто используется для удаления
соединений азота и углерода, поскольку позволя-
ет полностью их удалить из экосистемы в виде га-
зов (Dullies et al., 2010; Eschenbach et al., 2015; Gor-
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man-Lewis et al., 2009). При комплексном загрязне-
нии с высоким содержанием нитратов и металлов,
метод биоремедиации также применяется и пока-
зывает неплохие результаты (Hazen et al., 2018;
Holmes et al., 2018). В этом случае исследование
поведения всех компонентов системы сложнее,
поскольку удаление одного компонента может
способствовать увеличению миграционной ак-
тивности другого. Термодинамическое модели-
рование позволяет выбрать и обосновать методы
очистки конкретных подземных вод и сделать
геохимическую оценку окружающей среды шла-
мохранилищ на годы вперед, а также планировать
экспериментальные исследования и проводить
пилотные испытания.

Созданные к настоящему времени алгоритмы
моделирования и компьютерные программы, ос-
нованные как на принципе минимизации термо-
динамического потенциала системы, так и на
“константах равновесия химических реакций”,
позволяют решать задачи практически любой
сложности и моделировать химические процессы
различной природы, протекающие одновремен-
но в изучаемой системе. Адекватность модельных
описаний (валидация) ограничена полнотой и
точностью термодинамических баз данных. В
частности, устойчивость аморфных и плохо кри-
сталлизованных веществ достаточно сложно оха-
рактеризовать в моделях.

В пакете программ “HCh”4.4 (HydroChemis-
try) расчет равновесий основан на минимизации
свободной энергии Гибсса системы (Gorman-
Lewis et al., 2009). Входящая в пакет база термоди-
намических данных UNITHERM является по-
полняемой в зависимости от решаемых задач,
есть подпрограммы для согласования термодина-
мических величин. В программе Gibbs реализо-
ван эффективный способ подключения внешних
модулей расчета коэффициентов активности че-
рез библиотеки динамической загрузки (DLL).

Компьютерная программа для геохимического
моделирования PHREEQC 2.18 (pH-REdox-
EQuilibrium), авторы David L. Parkhurst и
C.A.J. Appelo (USGS) предназначена для оценки
форм нахождения элементов в растворах сложно-
го состава (вводятся измеренные значения pH и
Eh), насыщенности этих растворов по отноше-
нию к различным минералам, газам и твердым
растворам, расчета параметров ионного обмена и
адсорбции на поверхностях минеральных фаз,
одномерного переноса в гидродинамическом по-
токе (при соответствующем варьировании разме-
ра ячеек объема можно моделировать упрощен-
ный двумерный транспорт) и кинетических задач
(Parkhurst et al., 2015). PHREEQC базируется на
методе решении системы уравнений закона дей-
ствующих масс и материального баланса. Кор-
рекция ионной силы осуществляется как по урав-

нению Дебая–Хюккеля, так и по параметрам
Питцера.

Целью работы явилось компьютерное модели-
рование поведения урана в биогеохимических
процессах при биоремедиации подземных вод в
районе шламохранилища НЗХК, с использовани-
ем ПК “HCh” и PHREEQC, и валидация моделей
очистки от нитратных и сульфатных стоков.

ОБЪЕКТ И МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ
Хранилище низкоактивных отходов Новоси-

бирского завода химконцентратов (НЗХК) функ-
ционирует с 1954 г. Оно включает два последова-
тельно расположенных шламоотстойника; первый
был выведен из эксплуатации и осушен с восстанов-
лением территории, а второй подготовлен к выведе-
нию в 2019 г. Жидкие отходы производства, содер-
жащие азотную и серную кислоты, после предвари-
тельной нейтрализации известковым молоком,
сбрасывались в шламохранилища и на протяжении
многих лет фильтровались сквозь дно и борта, при-
водя к загрязнению подземных вод. Подземные во-
ды были отобраны из скважины на расстоянии
15 метров от шламохранилища с глубины 6 м в
среднечетвертичных отложениях Краснодубров-
ской свиты, состоящих из прослоев песка, су-
песей и суглинков. Преобладающими минерала-
ми вмещающих осадочных пород являются кварц
и полевые шпаты с редкими включениями каль-
цита. В подчиненных количествах содержатся
гидрослюды и глинистые минералы. В пересчете
на оксиды, состав этих пород (в мас. %): SiO2 –
64.42, TiO2 – 0.75, Al2O3 – 12.36, Fe2O3 – 4.75, MnO –
0.09, MgO – 2.08, CaO – 4.54, Na2O – 1.08, K2O –
1.94, P2O5 – 0.15, Ba – 0.04, потери при прокалива-
нии (H2O, CO2) – 7.22%. Содержание органическо-
го вещества не превышает 0.5 мас. %, сульфидов ти-
па пирита и гидротроилита, меркапто-группы ор-
ганических сульфидов обнаружено не было.

Во время отбора проб были измерены в поле
значения окислительно-восстановительного по-
тенциала, рН, электропроводность с помощью
универсального портативного прибора HANNA
INSTRUMENTS. Анализ ионного состава вод
проводили в ПНИЛ гидрогеохимии НОЦ “Вода”
ИПР ТПУ, на базе аналитического центра ИГМ
СО РАН выполнен микроэлементный состав вод
методами масс-спектрометрии с индуктивно-
связанной плазмой (ICP MS) высокого разреше-
ния (ELEMENT FINNIGAN MAT) и атомно-
эмиссионной спектрометрии с индуктивно-свя-
занной плазмой (ICP-AES) на приборе IRIS Ad-
vantage производства фирмы Thermo Jarell Ash
Corporation.

Расчеты с использованием двух ПК проводи-
лись на основе пробы реальной пластовой жидко-
сти из скважины в районе шламохранилища
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НЗХК (табл. 1). В пробе воды присутствовали вы-
ше значений ПДК нитрат-и сульфат ионы, а так-
же уранил-ионы.

Лабораторное моделирование биологических
процессов в пробах пластовых вод проводили пу-
тем стимулирования микробной жизнедеятель-
ности добавлением молочной сыворотки, соста-
вом, мг/л: фосфор 78, калий 130, натрий 42, маг-
ний 8, кальций 60, железо 0.06, хлор 67 и их
культивированием при комнатной температуре.
Эксперимент проводили в герметично закрытых
100 мл стеклянных флаконах с пенициллиновой
крышкой объемом жидкой фазы 50 мл, газовая
фаза изначально была воздушной. Отбор проб
для анализа проводили каждые 5–7 дней.

Термодинамическое моделирование при по-
мощи “HCh” проводилось в гетерофазной 17-ти
компонентной системе H–O–Ca–Na–Mg–K–
Cl–Si–Al–Fe–S–N–C–P–U–Cu–Zn при 25°C и
общем давлении 1 бар. Для имитации микробно-
го восстановления использовался виртуальный
компонент –СН2О, задавая разное количество,
которого, можно снижать окислительно-восста-
новительный потенциал в закрытой системе
(пластовых водах или запаянном эксперимен-
тальном сосуде). Теоретически можно ожидать
следующие реакции:

(1)

(2)

(3)

(4)

(5)

(6)

Роль реакции (1) преобразовать нитрат (важ-
ный компонент бактериального питания) в био-
логически инертный молекулярный азот. В экс-
перименте мы фиксировали только промежуточ-
ную реакцию (6). Ожидается, что реакция (1)
будет продолжаться на основе резкого уменьше-
ния концентраций  до 10 мг/л на 13 день экс-
перимента.

2 3 2(gas)

2(gas) 2

2.5(–CH O) 2NO 2H 2.5CO
+ N 3.5H O,

− ++ + → +
+

( ) ( )2 coll
2+

2 2
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0.25CO 1.75H O Fe ,
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( ) 2
2 4
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+ CO H O,
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+
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2 2 2(s) 20.5 CH O UO UO 0.5CO 2H ,+ +− + → + +

2
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( )2 3

2(gas) 2 2

0.5 CH O NO

0.5CO NO 0.5H O.

−

−

− + →
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3NO−

Процессы (1, 6) полностью связаны с активно-
стью денитрифицирующих бактерий, которые
имеют способность сокращать количество нитрата
до оксидов азота и азота газообразного. Молярная
величина –CH2O была выбрана не в соответствии
со стехиометрией реакций (1)–(6), а для воспроиз-
ведения наиболее точного окислительно-восста-
новительного потенциала, измеренного в экспери-
менте. Например, мы ввели 0.026 моль –CH2O на
литр раствора, содержащего исходное количество

 и  для достижения Eh +190 мВ.
Расчет индексов насыщения (Saturation Index) –

это метод определения того, будет ли вода оса-
ждать минералы или поддерживать их в растворе.
Идеальное равновесие – это lg SI = 0, приближе-
ние к равновесию оценивается точностью ±0.3.

Расчет состава образующихся фаз проводился
согласно каждому шагу эксперимента: исходного
раствора с добавленным ураном. В течение экспе-
римента (4 и 13 дни) и при максимальном пони-
жении Eh до –400 мВ и его стабилизации до кон-
ца опытов.

ПК PHREEQC 2.18 использовался для модели-
рования состава образующихся минеральных фаз
(расчет индексов насыщения) в условиях, при-
ближенных к пластовым (12°C и общее давление
2 бар). В расчетах использовалась база термоди-
намических данных Llnl.dat, конвертированная
из базы данных thermo.com.V8.R6.230, созданной
в Ливерморской национальной лаборатории
США (Lawrence Livermore National Laboratory) в
формате программного пакета Geochemist’s
Workbench. БД была дополнена следующей реак-
цией образования отенита (Ca-Autunite) (Gor-
man-Lewis, 2009)

РЕЗУЛЬТАТЫ И ОБСУЖДЕНИЕ
Расчеты в “HCh”

Расчет составов исходного раствора (табл. 2)
показал его возможное пересыщение по отноше-
нию к гетиту, куприту и каолиниту, которые на-
ходятся в равновесии с кварцем, смесью урано-
вых оксидов, кальцитом и гипсом.

Согласно термодинамическим расчетам, зна-
чения Eh нейтральной точки воды при темпера-
туре 25°C должны составлять +400 мВ. При
этом, несмотря на большое количество нитратов

3NO− 2
4SO −

( ) ( ) 2 2
2 4 2 22 2

3
4 2

Ca UO PO 3H O Ca 2UO

2PO 3H O, lg 48.36.k

+ +

−

⋅ → + +

+ + −

Таблица 1. Параметры пробы пластовой жидкости (концентрации мг/л)

pН Eh, мВ Cl– HC N S Ca Mn Fe Cu Zn U

6.8 –28 590 161 1124 1769 561.6 2.3 10. 7 3.2 0.31 0.0008
3O−

3O− 2
4O −



66

ГЕОХИМИЯ  том 66  № 1  2021

САФОНОВ и др.

(1124 мг/л), измеренные на месте пробоотбора
значения Eh были ниже расчетных значений и со-
ставляли всего +190 мВ. Согласно рис. 1, при дан-
ных условиях доминирующая форма азота долж-
на быть N . Именно это и показали пересчеты
состава модельного раствора, в котором кроме
того железо находится в виде 75%  и

25%  сера в виде  а уран в виде карбо-
натных комплексов U(VI). Термодинамический
расчет изменения состава раствора после добавле-
ния молочной сыворотки показал возможное пе-
ресыщение раствора по отношению к тем же ми-
нералам из табл. 1, и дополнительно к хлориту
(вместо каолинита) и апатиту Ca5(PO4)3(F,OH).
Формы нахождения редокс-зависимых микроком-
понентов изменились и перешли в низшие степе-

+
4H

( )0
3Fe OH

0
4FeSO , 2

4SO ,−

ни окисления – Fe2+, Cu+, Mn2+. Поведение железа
должно определяться Eh-буфером Fe2+/FeOOH(s).
После добавления сыворотки, уран должен нахо-
дится в виде комплексов  и

 70% и 30% соответственно (pH 6.9) в
равновесии с β-UO2.25(s).

Дальнейшие процессы, протекающие за счет
микробного нитратного дыхания (денитрифика-
ции) приводят к резкому снижению редокс по-
тенциала среды и образованию новых минераль-
ных фаз с преобладанием сульфидов (пирит,
халькопирит и сфалерит). В данных условиях ос-
новной формой серы является гидросульфид-ион
HS– (табл. 3). Снижение окислительно-восстано-
вительного потенциала до –397 мВ создает пред-
посылки для процессов метаногенеза (7) и анаэ-

( )2
2 3 2UO CO −

( )4
2 3 3UO CO −

Рис. 1. Схема диаграммы Eh–pH системы N–O–Fe–S-вода, где активность элементов составляет около 0.001 М.
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Таблица 2. Прогностическая оценка образования минеральных фаз в 1л пластовой воды (при Eh 119 мВ, pH 7.1).

Минерал Количество образовавшихся 
тв.мин.фаз, моль Минерал SI

Образующиеся фазы Фазы, образование которых не прогнозируется
Куприт Cu2O 2.51 × 10–5 U3O8 –0.16

Гетит 1.92 × 10–4 Кальцит –0.25

Каолинит 7.97 × 10–6 Гипс –0.16
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робного окисления аммония до газообразного
азота с использованием нитрита в качестве ак-
цептора электронов в бескислородных условиях
ANAMMOX процесс (8) (Chen, 2016):

(7)

(8)

Использование программного кода PНRE-
EQC позволило провести расчет применительно
к пластовым условиям (2 бар, 12°C). Расчет форм
нахождения металлов и индексов насыщения ми-
неральных фаз (табл. 3) раствора с введенным
ураном 10 мг/л, показал пересыщение по отноше-
нию к фосфату уранила (UO2)3(PO4)2 × 4H2O),
отениту Ca(UO2)2(PO4)2 ∙ 3H2O, а также многим си-
ликатам, оксидам и оксигидроксидам. Также после
добавления сыворотки в пластовые воды возможно
пересыщение по новым фосфатным фазам других
металлов – стренгиту (FePO4 · 2H2O), фосфату мар-
ганца (MnHPO4), гидроксиапатиту Ca5(OH)(PO4)3
(табл. 4). Очевидно, что эти расчеты предполага-
ют возможность образования разнообразных
фосфатов, в том числе урана. В реальности же это
четче указывает на вероятное осаждение урана
сначала с апатитом. Протекание микробных про-
цессов в пласте вследствие потребления кислоро-
да и нитрата должно привести к снижению Eh до
–400 мВ, что будет способствовать его пересыще-
нию помимо фосфатов, по отношению к сульфи-
дам железа пириту (FeS2), пирротину (FeS), а также
сфалериту и фазам восстановленного урана (нин-
гиониту CaUP2O8 · 2H2O, ураниниту UO2, коффи-
ниту USiO4).

При этом, окисление органического вещества
вследствие микробной жизнедеятельности долж-
но приводить к образованию углекислого газа
(минерализации ОВ). Карбонат-ионы теоретиче-
ски могут способствовать стабилизации шестива-
лентного урана в виде карбонатных комплексов.
Для оценки возможности протекания этого про-
цесса был проведен расчет эффекта добавления

3 2(gas) 4(gas) 2HCO 4H H CH 3H O,− + + + → +

4 2 2(gas) 2NH NO N 2H O.+ −+ → +

органического вещества (молочной сыворотки) с
концентрацией, превышающей необходимую для
полного восстановления нитрата и сульфата. На
основании расчета (добавление 0.6 г/л сыворотки)
произошло полное восстановление нитратов, по-
влекшее снижение редокс-потенциала до –200 мВ
и образование избыточного количества углекисло-
го газа (до 5.20–2 моль/л). Это привело к тому, что
значения рН снизились до 5.95. Однако, после
полного потребления органики наблюдалось не-
досыщенность системы по углекислому газу, что
дало возможность резкого снижения количества
карбонатных комплексов урана(VI) до 10–12 моль/л
(табл. 5). При этом уменьшение содержания форм
U(IV) не наблюдалось.

Результаты лабораторной валидации
В нашей предыдущей работе (Сафонов и др.,

2019) подробно описаны результаты лабораторного
моделирования биогенных процессов при добав-
лении сыворотки в пластовую жидкость (рис. 2).

Исходный раствор содержал, мг/л: 1124 
1769  161  натрий 217, кальций 577, же-
лезо 10.7, хлор 590, а также другие элементы в не-
значительном количестве при рН 6.8 и окисли-
тельно-восстановительном потенциале +190 мВ.
Поскольку азот и фосфор являются двумя наибо-
лее распространенными питательными веще-
ствами в естественных экосистемах, способные
стимулировать развитие микробных процессов
на 4-й день после добавления сыворотки, мы за-
фиксировали потребление оставшегося кислорода
и части нитрата (на 200 мг/л), что привело к сни-
жению значений Eh до +115 мВ (рис. 2, точка 4) и
появлению  в количестве 146 мг/л. Переход-
ное накопление нитрита было обнаружено в про-
бах из-за более высокой скорости восстановле-
ния нитрата до нитрита, чем нитрита до NO(газ)
или N2(газ) (Yi et al., 2007). В ходе данной стадии
эксперимента отмечается выпадение светлого
осадка – фаза 1. Концентрация сульфатной серы

3NO ,−

2
4SO ,−

3HCO ,−

2NO−

Таблица 3. Ожидаемые твердые фазы и компоненты раствора после микробного стимулирования (при. Eh –397 мВ 
и pH 7.1)

Минеральная фаза Моль/л Форма в растворе Моль/л

Пирит 1.42 × 10–4 N 1.76 × 10–5

Сфалерит 4.62 × 10–6 H2S 6.63 × 10–3

Халькопирит 4.92 × 10–5 HS– 1.14 × 10–2

Апатит 6.84 × 10–6 Cu(H 1.14 × 10–6

Хлорит 5.31 × 10–6 C 2.64 × 10–3

Уранинит 1.68 × 10–5 U(O 1.41E–14

4H+

2S)−

0
4H

0
4H)
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Таблица 5. Концентрация (моль/л) карбонатных форм в модельном растворе и индексы насыщения осадков 
(0.6 г/л –CH2O)

Форма карбонатов 
в растворе Концентрация Минеральная

фаза осадка Индекс насыщения

HC 1.668 × 10–2 Аргонит (CaCO3) 0.61

CO2 4.109 × 10–3 Кальцит (CaCO3) 0.75
CaHCO3 7.754 × 10–4 Дафнит NaAlCO3(OH)2 2.71
NaHCO3 5.515 × 10–4 Доломит CaMg(CO3)2 0.18

FeHC 1.191 × 10–4 Родохрозит MnCO3 0.17

CaCO3 3.901 × 10–5 Сидерит FeCO3 0.34

C 1.083 × 10–5 – –

FeCO3 3.314 × 10–6 – –

MgHC 2.303 × 10–6 – –

MnCO3 1.389 × 10–6 – –

MnHC 1.174 × 10–6 – –

NaC 5.538 × 10–7 – –

ZnHC 3.008 × 10–7 – –

MgCO3 5.397 × 10–8 – –
ZnCO3 2.521 × 10–8 – –
CuCO3 1.752 × 10–10 – –

UO2(CO3 42.050 × 10–12 – –

UO2(CO3 5.881 × 10–13 – –

3O−

3O+

2
3O −

3O+

3O+

3O−

3O+

3)
−

2)−

не менялась на первых этапах. Резкие изменения
состава растворов и твердых фаз происходят на
13-й день (рис. 2, точка 13 дней) – снижение 
до 5 мг/л и  до 0.1 мг/л. Концентрация суль-
фатной серы уменьшается незначительно (на
300 мг/л). Значения ОВП достигли значений
‒400 мВ. При таких значениях, согласно геохи-
мическим расчетам, доминирующая форма урана
должна быть UO2(s) в твердой фазе. Влияние фак-
торов окружающей среды, включая рН и сосуще-
ствующих ионов на процессы биоредукции урана
U(VI) (ПБУ) обсуждалось в (Yi et al., 2007). Отме-
чено, что биоосаждение сильно зависит от рН,
увеличиваясь с 12.9 до 99.4% при рН 2 и 6 соответ-
ственно Концентрация сульфата <4000 мг/л не
влияла на ПБУ, ингибирования ПБУ не наблюда-
лось, а уранинит был обнаружен в осажденных
сульфидах металлов при концентрациях цинка
20 мг/л или меди 10 мг/л. Уранинит не обнаружи-
вается до удаления нитрата, что указывает на то,
что нитрат сильно ингибировал ПБУ. Ранее было
показано (Abdelouasa et al., 1998), что разновид-

3NO−

2NO−

ности  и  при рН 7 трудно
восстановить сульфидом напрямую, они требуют
ферментативного восстановления через путь пе-
реноса электронов. Снижение концентрации
сульфата серы сопровождалось выпадением тем-
ного осадка, который отлагался поверх ранее вы-
павшей фазы 1, мы обозначили его как фазу 2.

Для проверки применимости модельных рас-
четов был выполнен рентгенофлуоресцентный
анализ (РФА) твердых фаз после экспериментов
(табл. 6). Выявлено две доминирующие фазы.
Данные сканирующего электронного микроско-
па (СЭМ) показали, что описанные фазы отлича-
ются как по морфологии, так и по составу частиц.
Первая фаза (рис. 3а), содержит более высокие
концентрации фосфора и кальция, вторая фаза
(рис. 3в) содержит существенно больше серы, в
ней появляются высокие концентрации урана.

Светлый цвет первой твердой фазы обуслов-
лен осаждением апатита Ca5(PO4)3(OH, Cl); оса-
ждение урана подтверждается в количестве 4.5%
(по расчетам как нестехиометрический гидрок-
сид или примесь фосфатов урана в апатите), сле-

( )2
2 3 2UO CO − ( )4

2 3 3UO CO −
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ды серы обусловлены небольшим количеством
гипса. Темная фаза обогащена железом и серой из-
за осаждения сульфидных минералов; в ней мень-
ше урана (по расчетам оксидов, фосфатов или
силикатов). Будущее исследование должно дать
оценку стабильности этих новых фаз U(IV) в

естественных осадочных разрезах, подверженных
окислительно-восстановительному изменению.

Во время окислительно-восстановительных
экспериментов мы оценили относительное время
связывания (удаления) различных загрязняющих
веществ при помощи биостимуляции. Попытка

Рис. 2. Динамика экспериментальных изменений в значениях концентрации нитратов, нитритов и сульфатов и окис-
лительно-восстановительного потенциала в пластовой жидкости (опробованная скважина). Левая ось соответствует
концентрациям, а правая ось относится к окислительно-восстановительному потенциалу в мВ.
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Таблица 6. Элементный анализ EDX-спектров, приведенных на рис. 3

№
спектров Рис.

Элементы, мас. %

Si Al Fe Mg Ca Na K Ni U P S Cl O

1 Ris 3 A 0.38 0.33 0.29 1.87 24.21 0.98 0.15 n.o. n.o. 15.19 0.20 0.19 56.21
2 Ris 3 A 0.42 0.33 0.37 1.71 24.53 0.99 0.12 n.o. n.o. 14.95 0.20 0.16 56.22
3 Ris 3 B 0.74 n.o. 0.47 2.19 20.79 6.07 0.40 n.o. 2.20 11.15 1.79 1.53 52.67
4 Ris 3 B 0.92 n.o. 0.78 2.19 18.00 6.76 0.88 n.o. 5.36 10.41 2.42 1.77 50.51
5 Ris 3 B 0.96 n.o. 0.64 2.29 19.43 6.56 0.64 0.34 5.23 11.12 2.20 1.65 48.95

Рис. 3. СЭМ-снимок двух типов частиц после микробного стимулирования (а) первая фаза, (б) вторая. Номерами ука-
заны включения (табл. 6).
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точно воспроизвести условия эксперимента в
термодинамической модели удалась частично,
поскольку при измеренном Eh +190 мВ должен
быть  а не нитрат. Второе, в природе идет бо-
лее медленное восстановление  несмотря на
резко отрицательный потенциал на 13-й день экс-
перимента. Это означает электрохимическое не-
равновесие в экспериментальном растворе (Eh
уже очень низкий на 13 день, а серы все еще много
в растворе).

Данные термодинамического моделирования
подтверждаются также и натурными наблюдени-
ями. В отложениях, отобранных в зоне разгрузки
загрязненных вод из описываемого водоносного
горизонта обнаружен ряд минеральных фаз. Дан-
ные сканирующего электронного микроскопа
(СЭМ) показали наличие F-апатита размером до
30 мкм и микрочастиц хлорита в виде включений
в мусковите, а также микрочастиц оксида ура-
на(IV) размером до 15–25 мкм (рис. 3). Составы
отдельных фаз приведены в табл. 7.

4NH ,+

2
4SO ,−

Согласно (Carpenter et al., 2015) осадки суль-
фида железа, образовавшиеся в условиях восста-
новления сульфата, могут создать буфер нерас-
творимых твердых фаз и предотвратить повтор-
ное окисление U(IV) даже если окислители снова
внедряются в зону восстановленных пластовых
вод. Восстановление сульфата, по-видимому,
должно отставать от восстановления нитратов,
при этом, исходное содержание тяжелых метал-
лов в пробах для образования их сульфидов было
достаточно низким, г/л – железо 10.7, медь 3.2 и
цинк 0.31. Известно, что в ряде случаев нитрат яв-
ляется сильным ингибитором активности суль-
фат-восстанавливающих бактерий (СВБ), что
можно объяснить с точки зрения термодинамики
путем сравнения парциальной фугитивности fO2 в
реакциях:

(9)

(10)

(11)

Таким образом, на основе моделирования, до-
бавление питательной молочной сыворотки в
пластовую жидкость может привести к интенсив-
ному развитию микрофлоры, осуществляющей
процесс денитрификации, сопровождающийся
снижением редокс-потенциала. После удаления
нитрат-ионов возможно протекание процесса
сульфатредукции. В результате данных процессов
предсказано восстановление урана в виде мало-
растворимых соединений, стабилизированных
минеральными фазами сульфидов железа и дру-
гих тяжелых металлов.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Термодинамическая модель процесса нейтра-

лизации загрязняющих веществ в подземных во-
дах во время стимулированных микробных окис-
лительно-восстановительных процессов постро-
ена c использованием двух ПК. Рассчитаны

23 2(gas) 2 2 O2NO 2H N 2.5O H O  lgf 4.5,− ++ → + + −

2

2
4 2 OSO H HS 2O lgf 69.8,− + −+ → + −

( ) ( )
( )

2

2
2 3 2 2(s) 22

3 O

UO CO H O UO O

2 HCO lgf 47.8.

−

−

+ → + +

+ −

Таблица 7. Элементный анализ EDX-спектров, приведенных на рис. 4
№ спектра O F Na Mg Al Si P S K Ca Fe Ba U Минерал

1 42.67 <0.1 0.39 0.63 0.59 0.52 3.52 1.28 <0.1 9.69 17.16 <0.1 22.98 Оксид
2 38.65 3.72 <0.1 <0.1 0.12 0.17 18.31 <0.1 <0.1 38.81 0.22 <0.1 <0.1 Апатит
3 47.95 <0.1 0.23 1.09 17.44 22.46 <0.1 <0.1 9.13 <0.1 1.4 <0.1 <0.1 Мусковит
4 53.48 <0.1 <0.1 <0.1 0.07 46.29 <0.1 <0.1 <0.1 <0.1 0.16 <0.1 <0.1 Кварц
5 48.03 <0.1 0.2 1.61 16.66 22.34 <0.1 <0.1 8.61 0.08 2.18 <0.1 <0.1 Мусковит
6 48.27 <0.1 <0.1 1.39 16.71 22.21 <0.1 <0.1 9.27 <0.1 1.53 0.41 <0.1 Мусковит
7 53.16 <0.1 <0.1 <0.1 0.18 46.66 <0.1 <0.1 <0.1 <0.1 <0.1 <0.1 <0.1 Кварц
8 47.6 <0.1 0.15 3.13 15.44 21.75 <0.1 <0.1 5.73 0.25 5.67 <0.1 <0.1 Мусковит
9 49.28 <0.1 0.4 0.91 17.28 22.31 <0.1 <0.1 8.04 <0.1 1.26 <0.1 <0.1 Мусковит

10 45.49 <0.1 0.52 8.18 11.8 19.72 <0.1 <0.1 1.03 0.38 12.89 <0.1 <0.1 Хлорит

Рис. 4. СЭМ-снимок отложений краснодубровской
свиты в зоне разгрузки грунтовых вод вблизи шламо-
хранилища. Номерами указаны включения (табл. 7).
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формы нахождения переменно-валентных эле-
ментов U, N, S, и Fe в растворах и твердых фазах.
Установлено, что микробные процессы потреб-
ления окислителей (кислорода и нитрат-ионов)
приводят к снижению окислительно-восстанови-
тельного потенциала до –400 мВ, что является
важным фактором для восстановления уранил-
ионов и стабилизации урана в виде малораство-
римых биогенных осадков, включающих фосфа-
ты кальция, сульфиды железа и сопутствующих
тяжелых металлов.

Разработанную модель можно использовать в
качестве отправной точки для оценки поведения
группы элементов чувствительных к окислитель-
но-восстановительным реакциям в процессе био-
ремедиации. Использование денитрифицирую-
щих и сульфатредуцирующих микроорганизмов
для очистки загрязненных вод может быть реше-
нием для ремедиации в других техногенных средах.

Аналитические работы (измерения) выполне-
ны на оборудовании ЦКП ФМИ ИФХЭ РАН и
ЦКП Многоэлементных и изотопных исследова-
ний СО РАН.

Работа выполнена по государственному заданию
ИГМ СО РАН, ИФХЭ РАН (тема № АААА-А16-
11611091001). Исследования проведены при финан-
совой поддержке РФФИ, грант № 17-05-00707.
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Впервые были изучены пироксены из наиболее глубинных пород Ловозерского месторождения.
Исследование геохимии и минералогии этих пород представляют большой научный интерес, так
как, являясь наименее дифференцированными породами, они содержат в себе информацию о со-
ставе исходной магмы. По данным микрозондового анализа клинопироксены эволюционируют от
ранних диопсид-геденбергит-авгитовых до более поздних щелочных эгирин-авгитовых разновид-
ностей. С возрастанием стратиграфической высоты разреза интрузии содержания Na, Fe3+ и Ti уве-
личиваются, в то время как содержания Mg, Ca, Fe2+ и Zr уменьшаются. Таким образом, изоморф-
ное замещение в пироксенах нижней зоны происходит по схеме (Ca, Mg, Fe2+, Zr) → (Na, Fe3+, Ti).

Ключевые слова: щелочной магматизм, эволюция состава клинопироксенов, Ловозерский щелоч-
ной массив
DOI: 10.31857/S001675252101009X

ВВЕДЕНИЕ

Пироксены являются породообразующими
минералами для многих магматических систем.
В химическом составе пироксенов записана дли-
тельная дифференциация исходной магмы, это
характерно также для щелочных систем, в кото-
рых на эволюцию состава клинопироксенов вли-
яет ряд параметров, таких как состав магмы, уро-
вень щелочности, фугитивность кислорода и др.
Целью данной работы было исследование хими-
ческого состава клинопироксенов Ловозерского
массива. Для исследования была выбрана прак-
тически неизученная нижняя зона интрузии,
важной особенностью которой является ее слабая
степень расслоенности, что дает основание пред-
полагать, что ее состав близок к составу первич-
ной магмы Ловозерского интрузии.

Первые данные о составе ловозёрских пирок-
сенов были представлены в работах Власова с со-
авторами (1966) и Герасимовского с соавторами
(1966), Коробейникова и др. (1994). Исследова-
ния показали, что пироксены значительно обога-
щены эгириновым компонентом. Однако эволю-
ция состава пироксенов в процессе формирования
щелочных интрузии не была детально исследова-

на. Позднее, в работе Kogarko (2006), была более
подробно исследована эволюция пироксенов в
вертикальном разрезе Ловозерского массива. В
настоящей работе авторами приводится исследо-
вание наиболее глубинных пород нижней зоны
Ловозерского месторождения, ранее практически
неизученных. В данной работе были исследованы
составы пироксенов из скважин (№ 903, 904,
905), исследуемый материал был взят с глубины
2380–1300 метров, изучено 70 зерен пироксенов
различной морфологии.

ГЕОЛОГИЯ МАССИВА
Ловозерский щелочной массив является од-

ной из крупнейших расслоенных ультращелоч-
ных интрузий мира, по запасам редкометальных
и редкоземельных элементов Ловозеро является
уникальным месторождением, включающим ло-
паритовое и эвдиалитовое оруденение. Здесь на
лопаритовых месторождениях зарождалась ред-
кометальная промышленность СССР (Пеков,
2001). В связи с его уникальной рудоносностью и
значимостью для промышленности, изучением
данного массива занимались ведущие научные
коллективы СССР. Было предложено несколько

КРАТКИЕ СООБЩЕНИЯ
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схем геологического строения интрузии. В даль-
нейшем мы будем придерживаться схемы строе-
ния массива, предложенной сотрудниками ГЕОХИ
РАН (Герасимовский и др., 1966).

Ловозерский массив расположен в централь-
ной части Кольского полуострова. Массив нахо-
дится между двумя крупными озерами, с запада
отделен от Хибинского массива озером Умбозе-
ром, с востока ограничен озером Ловозеро, в цен-
тральной части массива находится озеро Сейдъ-
явр. Форма массива в плане четырехугольная, с
закругленными углами, площадь массива 650 км2.
Он прорывает гранито-гнейсовую толщу нижне-
протерозойского возраста, и представляет собой ло-
политоподобное тело с широким питающим кана-
лом в юго-западной части интрузии (Kogarko et al.,
1995; Arzamastsev et al., 1998). В строении массива
выделяется 4 интрузивные фазы. Первая фаза
представлена равномерно-зернистыми нефели-
новыми сиенитами, нефелин-гидросодалитовыми
сиенитами, пойкилитовыми гидросодалитовыми
сиенитами и метаморфизованными нефеленито-
выми сиенитами. Породы этой ассоциации распо-
ложены в нижних частях массива и в виде ксеноли-
тов по всему массиву. Величина коэффициента аг-
паитности для этих пород близкая к 1 (Kагп =

=  × 1.12), таким образом, эти породы мож-

но отнести к переходному миаскитовому ряду.
Главные породообразующие минералы – K-Na по-
левые шпаты, нозеан, нефелин, эгирин-диопсид и
магнезиорибекит, биотит, гидросодалит, а харак-
терные акцессорные минералы – ильменит, магне-
тит, титанит, апатит, ловенит и мозандрит.

Вторая фаза (Фаза II), также известная как
расслоенный дифференцированный комплекс,
сложена агпаитовыми нефелиновыми сиенитами
(коэффициент агпаитности 1.4) и является при-
мером стратифицированной интрузии. Комплекс
состоит из различных слоев – горизонтов нефе-
линовых сиенитов (уртиты, ювиты, фойяиты, лу-
явриты). Мощность горизонтов колеблется от
сантиметров до сотен метров. Для второй фазы
характерно наличие пачек ритмично повторяю-
щихся пород, состоящих, как правило, из трех
(сверху вниз: луяврит, фойяит, уртит) или двух
(луяврит, фойяит) горизонтов нефелиновых сие-
нитов. Интересной особенностью комплекса яв-
ляется характер контактов между горизонтами, в
большинстве случаев смена пород происходит
постепенно, однако местами обнаружены резкие
контакты между луявритами и перекрывающими
уртитами. Суммарная мощность Дифференциро-
ванного комплекса составляет около 2400 м. По-
родообразующими минералами являются нефе-
лин, микроклин, содалит, эгирин и арфведсонит,
акцессорными фазами – эвдиалит, лампрофил-

Na
Al

K+

лит, ломоносовит-мурманит, апатит, лопарит,
виллиамит.

Фаза III, также известная как Эвдиалитовый
комплекс, представляет собой плоское тело (эт-
молит) мощностью до 450 м, перекрывающее
верхнюю часть Дифференцированного комплек-
са. Третья фаза по объему слагает 18% всей интру-
зии. Породы Фазы III включают лейко-, мезо- и
меланократовые эвдиалитовые луявриты, они не-
сколько более щелочные, коэффициент агпаит-
ности 1.5, и они в большей степени обогащены
редкометальными ультращелочными минерала-
ми. Породообразующими минеральными фазами
являются нефелин, микроклин, эгирин, арфвед-
сонит, лампрофиллит и эвдиалит. Основными
акцессорными минералами – ломоносовит-мур-
манит, апатит, лопарит, содалит, пирохлор и др.
Принципиальным различием между этим и Диф-
ференцированным комплексом является нали-
чие идиоморфного эвдиалита, в то время как в
дифференцированном комплексе этот минерал
кристаллизуется на поздних стадиях и образует
ксеноморфные интерстициальные формы. В не-
которых частях интрузии можно видеть реакцию
между щелочной магмой Фазы III и основными
породами кровли, и как результат – образование
сфен-апатитовых пород, богатых амфиболами
(Герасимовский и др., 1966). 

Породы Фазы IV представлены дайками ще-
лочных лампрофиров (камптониты, мончикиты-
фурчиты, тингуаиты и нефелиновые базальты),
которые секут все более ранние щелочные поро-
ды и заодно окружающие гранито-гнейсы. Они,
как правило, распространены в северо-западных
и южных частях массива. Главные породообразу-
ющие минералы основной массы: эгирин, авгит,
K-Na полевой шпат, андезин, баркевикит, биотит.

ОСОБЕННОСТИ ПЕТРОГРАФИИ 
И ХИМИЧЕСКОГО СОСТАВА

ПИРОКСЕНА НИЖНЕЙ ЗОНЫ
Подробное описание пород дифференциро-

ванного комплекса Ловозерского массива приво-
дилось в работах Герасимовского с соавторами
(1966). Мы сосредоточим внимание на описании
пироксенов из нижней зоны, которая была про-
бурена позднее в восьмидесятых годах прошлого
века. Пироксены из нижней зоны часто образуют
идиоморфные правильно ограненные кристаллы,
шестиугольной и прямоугольной формы, иногда
встречаются скелетные формы кристаллов в про-
межутках между зерен нефелина и полевого шпа-
та. Реже встречаются ксеноморфные интерстици-
альные формы. Также пироксен часто присут-
ствует в виде мелких-игольчатых вкраплений в
зернах нефелина. Авторами анализировались пи-
роксены как идиоморфной формы, так и скелет-
ной конфигурации, представительные анализы
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пироксенов приведены в табл. 2. Некоторые пи-
роксены претерпевали вторичные изменения,
они замещались Ti-содержащими слюдами. Для
нефелиновых сиенитов, слагающих Ловозерский
массив, характерен агпаитовый порядок кристал-
лизации, при котором лейкократовые минералы –
нефелин и калиевый полевой шпат кристаллизу-
ются раньше меланократовых – пироксена и ам-
фибола как это показано на рис. 1.

Наши и более и более ранние исследования
(Gerasimovsky et al., 1966; Korobeynikov, Laaioki,
1994; Kogarko et al., 2006) показали, что ловозёр-
ские пироксены являются членами диопсид-ге-
денбергит-эгириновой серии, с небольшой при-
месью йохансенитового компонента. Для оценки
эволюции состава пироксенов мы использовали
коэффициент фракционирования Na–Mg пара-
метр, который базируется на формульных единицах

Рис. 1. Фото шлифа 810. Нефелиновый сиенит из нижней зоны дифференцированного комплекса, глубина 1700 м, с
типичным агпаитовым порядком кристаллизацией. Идиоморфные кристаллы нефелина в ассоциации с интерстици-
альным клинопироксеном и амфиболом. Николи параллельны, ув. 10.

Amph

Cpx

Nph

Таблица 1. Основные и акцессорные минеральные фазы Ловозёрского массива

Название минерала Формула

Эвдиалит Na15Ca6(Fe2+, Mn2+)3Zr3(Si,Nb)(Si25O73)(O,OH,H2O)3(Cl,OH)2

Лампрофиллит Na2(Sr,Ba)2Ti3(SiO4)4(OH,F)2

Ломоносовит Na2Ti2 Si2O9 · Na3PO4

Лопарит-(Ce) (Ce,Na,Ca)(Ti,Nb)O3

Лоренценит Na2Ti2Si2O9

Ловозерит Na2Ca(Ti,Zr)Si(O,OH)18

Мозандрит (Ca,Na,Ce)12(Ti,Zr)2Si7O31H6F4

Мурманит Na2(Ti,Nb)2Si2O9 · nH2O
Виллиомит NaF
Ильменит FeTiO3

Мангано-ильменит (Mn,Fe)TiO3
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элементов, как это было предложено Стивенсоном
(Stephenson, 1972). Пироксены образуют два тренда
эволюции химического состава (рис. 2, 3). Пер-
вый тренд – для самых глубинных пироксенов
(2000–2300 м), характеризуется существенным
уменьшением диопсидовой составляющей (Ca,
Mg), с небольшим уменьшением геденбергито-
вой составляющей (Ca, Fe), и сильным обогаще-
нием эгириновым компонентом (Na и Fe3+). Вто-
рой тренд – для менее глубинных пироксенов
(1300–1900 м), характеризуется сильным уменьше-
нием геденбергитовой составляющей, с небольшим
изменением диопсидовой составляющей и силь-
ным увеличением эгириновой составляющей. Так-
же, наблюдаются небольшие вариации содержаний
Al. Исследования показали, что главное изоморф-
ное замещение в ходе эволюции ловозёрских кли-
нопироксенов это замещение (Ca,Mg,Fe2+,Zr) на

(Na,Fe3+,Ti) (рис. 3). Наличие двух трендов эво-
люции состава пироксенов, в нижней зоне масси-
ва может являться следствием подъема дополни-
тельной порции магмы несколько иного состава.
Также нами были проанализированы несколько
зерен пироксенов из самых нижних горизонтов,
характеризующихся повышенным содержанием
MgO (4.22–4.47 мас. %). На рис. 3, они располо-
жены в центре диаграммы. Такое повышенное
значение Mg, по сравнению с другими пироксе-
нами с той же глубины может быть результатом
реакции основных или ультраосновных ксеноли-
тов с щелочной магмой. Не исключено, что маг-
незиальные пироксены также образовались в ре-
зультате внедрения более магнезиального щелоч-
ного расплава, так как Ловозерский массив
перекрывается эффузивной серией, представлен-
ной пикрит-порфиритами, авгит-порфиритами,

Таблица 2. Представительные анализы химического состава (мас. %) клинопироксенов Ловозерского массива

Примечания. Зона кристаллов: С – центр, R – край; н.п.о. – ниже предела обнаружения.

Глубина
скважины, м 1567 1567 1659 1659 1883 1883 2195 2195 2195 2195 2195

Зона кристаллов C R C R C R C R C C R

SiO2 51.73 52.18 52.54 52.12 52.31 52.46 52.33 52.16 51.75 52.27 51.84
TiO2 1.49 1.47 3.19 1.54 1.93 2.22 3.16 2.10 1.39 3.88 3.47
Al2O3 0.89 0.91 1.02 0.99 1.01 1.10 1.08 1.12 0.99 0.91 1.01
FeO 21.61 21.80 21.76 20.81 20.81 21.59 25.74 26.92 19.73 23.91 22.06
MnO 0.59 0.58 0.52 0.77 0.66 0.58 0.64 0.98 0.81 1.15 0.93
MgO 2.67 2.57 1.03 3.10 2.56 1.99 1.00 0.88 4.37 0.85 0.95
CaO 5.71 5.95 2.34 6.61 4.88 3.60 2.20 1.52 9.61 1.79 1.85
Na2O 10.92 10.41 12.48 9.77 10.77 11.61 12.48 12.82 8.24 12.41 12.26
Cr2O3 0.05 0.02 0.03 0.04 0.01 0.04 0.03 0.03 н.п.о. н.п.о. н.п.о.
ZrO2 0.53 0.45 0.69 0.62 0.83 0.83 0.75 0.73 0.68 0.34 0.79
F н.п.о. н.п.о. 0.15 н.п.о. 0.07 н.п.о. 0.10 н.п.о. н.п.о. н.п.о. н.п.о.
Сумма 96.50 96.41 95.69 96.39 95.83 96.24 99.42 99.26 97.78 97.56 95.25
O=F – – 0.06 – 0.03 – 0.04 – – – –

– – 95.54 – 95.76 – 99.32 – – – –
Формульные единицы рассчитанные на 4 катиона

Si 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00
Ti 0.04 0.04 0.09 0.05 0.06 0.06 0.09 0.06 0.04 0.11 0.10
Al 0.04 0.04 0.05 0.05 0.05 0.05 0.05 0.05 0.04 0.04 0.05

Fe2+ 0.02 0.07 0.03 0.10 0.06 0.03 0.15 0.11 0.15 0.12 0.06

Fe3+ 0.67 0.64 0.69 0.58 0.63 0.67 0.64 0.72 0.47 0.64 0.66
Mn 0.02 0.02 0.02 0.03 0.02 0.02 0.02 0.03 0.03 0.04 0.03
Mg 0.15 0.15 0.06 0.18 0.15 0.11 0.06 0.05 0.25 0.05 0.06
Ca 0.23 0.25 0.10 0.28 0.21 0.15 0.09 0.06 0.39 0.07 0.08
Na 0.81 0.78 0.95 0.74 0.82 0.87 0.89 0.91 0.60 0.92 0.94
Zr 0.01 0.01 0.01 0.01 0.02 0.02 0.01 0.01 0.01 0.01 0.02
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Рис. 2. Графики вариаций зависимости состава основных компонентов в пироксенах от коэффициента фракциони-
рования (Na–Mg), выраженные в катионных пропорциях на 6 атомов кислорода. (Stephenson, 1972).
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щелочными базальтами и разнообразными фоно-
литами. Ультраосновные породы характеризуют-
ся высоким магниевым числом.

Наибольший интерес представляют вариации
содержания Mn, Ti и Zr. Цирконий один из важ-
нейших элементов ловозерских пироксенов. В
соответствии с нашими и литературными данны-
ми (Njonfang, Moreau, 2000), содержания ZrO2
могут достигать 2% в пироксенах, но резко умень-
шаются с возрастанием щелочности пироксенов.
В Ловозере наиболее обогащённые Zr пироксены
(до 1.91% ZrO2) характерны для нижней зоны
дифференцированного комплекса. Как правило,
краевые части пироксенов обеднены Zr по срав-
нению с центральными. Разные исследователи
предлагали несколько возможных вариантов для
вхождения Zr в пироксены. Jones and Peckett
(1981) предполагали, что Zr представлен в щелоч-
ных системах в виде Na(Fe2+,Mg)0.5Zr0.5Si2O6-ком-
понента, а Larsen (1976) предлагает иной состав –
NaZrSiAlO6. Для нижней зоны характерен первый
компонент, о чем свидетельствуют положитель-
ные корреляции между суммой (Fe2+ + Mg) и Zr
(рис. 2), между Al и Zr таких корреляций не на-
блюдается. В то время как, для более высоких го-
ризонтов Ловозерского массива, более характе-
рен второй компонент. Это можно объяснить
тем, что с изменением стратиграфической высо-
ты массива меняется состав акцессорных фаз и
они становятся более цирконий содержащими,
появляются в обилии такие фазы как ловозерит,
мозандрит и эвдиалит.

Содержания Ti в пироксенах как правило уве-
личиваются в вверх по разрезу интрузива, за ис-
ключением нескольких образцов, однако широ-

кий разброс точек говорит о весьма сложном изо-
морфизме Ti. Содержания Ti варьируют от 1% до
3% максимальные значения TiO2 – 3.95%. Наибо-
лее вероятная форма нахождения Ti это Ti-авгит
(Ca, Na)(Mg,Fe,Al,Ti)Si2O6. Уменьшение содержа-
ния Ti в некоторых поздних пироксенах (рис. 4, 5),
возможно, связано с низким содержанием закис-
ного железа в системе, которое необходимо для
образования нептунитового компонента. В пирок-
сенах, как правило, краевые зоны обедненны Ti.

Марганец ведет себя неоднозначно. Как пра-
вило, Mn присутствует в виде йохансенитового
компонента. Максимальные содержания MnO
2.05%. Преимущественно Mn обедненны краевые
части пироксенов, однако иногда встречается об-
ратная ситуация.

В работах предыдущих исследователей была
показана связь изменения состава пироксенов и
связанных с ними Fe-Mn-Ti акцессорных мине-
ралов через весь вертикальный разрез Ловозер-
ской интрузии (Герасимовский и др. 1966; Kogar-
ko et al., 2002, Kogarko et al., 2006). В первой фазе

Рис. 3. Эволюция пироксенов нижней зоны дифферен-
цированного комплекса Ловозёрского массива, нане-
сенные на тройную диаграмму Mg–Fe3+–(Fe2+ +
+ Mn). На треугольной диаграмме два тренда: серые-
пироксены с глубины 1300–1900 м, черные – пироксе-
ны с глубины 2000–2300 м.

Fe3+

Mg Fe2+ + Mn

Рис. 4. Фотографии кристаллов пироксенов в отра-
женных электронах, с глубины 2300 м, (а) – кумулу-
сный высокомагниевый кристалл (б) – скелетный
кристалл.
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и самой нижней зоне дифференцированного ком-
плекса до глубины 2300 м пироксен ассоциирует с
идиоморфным магнетитом, с продуктами распада
ильменита, амфибола, сульфидов Fe, как правило
пирротина, пирита, титанита. На глубине 2320 м
нами впервые была зафиксирована смена акцес-
сорного парагенезиса: ильменит замещается ло-
ренценитом, появляется мангано-ильменит, и в
обилии пирротин. Выше по разрезу (2300–1600 м)
преимущественными акцессорными фазами ста-
новятся, мангано-ильменит, пирротин, сфен,
мозандрит. Вверх по разрезу нижней зоны про-
слеживается увеличение марганцевой составляю-
щей мангано-ильменита вплоть до появления фа-
зы содержащей – 89%, MnTiO3, такие высокие со-
держания Mn в минералах дифференцированного
комплекса Ловозера описано впервые. Нам удалось
проследить эволюцию мангано-ильменита в ниж-
ней зоне (табл. 3, рис. 5). В верхней зоне Фазы II
(1600–600 м) магнетит исчезает и типичной ста-
новится ассоциация Mn-ильменита, пироксена и
энигматита. В верхней части Дифференцирован-
ного комплекса Mn-ильменит полностью заме-
щается лоренценитом. В Эвдиалитовом комплек-

се (Фаза III) наиболее поздние пироксены (суще-
ственно обогащённые эгириновой компонентой)
ассоциируют с более щелочными Fe–Mn–Ti-ми-
нералами, по сравнению с Фазами I и II, включая
лампрофиллит, мурманит, лоренценит, ловозерит
которые становятся ранними кумулятивными фа-
зами в Фазе III (Kogarko et al., 2002). Состав манга-
но-ильменита и пирофанита в нижней зоне широ-
кий Ilm11–71Php28–89. Отношение Ti/(Ti + Fe + Mn)
постоянно для всех образцов и равно 0.50. Ильме-
нит содержит примесь Nb (Nb2O5 0.30–0.43 мас. %,
Al 0.02–0.04 мас. %, Mg 0.02–0.07 мас. % и др.).
Обычно такие минералы, как пирофанит и иль-
менит, встречаются в слабо щелочных породах,
как результат метасоматических изменений под
воздействием флюида и распада твердого раство-
ра титанмагнетита, в то время как в агпаитовой
магме, вследствие очень длительного интервала
кристаллизации и чрезвычайно низкой темпера-
туры солидуса поздние минеральные ассоциации
выделяются из расплав-раствора в интервале тем-
ператур 550–450°C. Наличие выше перечислен-
ных примесей свидетельствует о магматическом
происхождение этих минералов. Наличие высоко
Mn фазы, описанной выше на определенном го-
ризонте свидетельствует о возрастании содержа-
ния этого элемента в процессе кристаллизацион-
ной дифференциации, так как коэффициент рас-
пределения Mn кристалл/расплав ниже 1. Таким
образом, наличие нескольких трендов пироксе-
нов с ростом эгиринового минала, а также скры-
той расслоенности этой минеральной фазы (рост
концентрации титана в вертикальном разрезе)
свидетельствует о том, что главным процессом
эволюции нижней зоны массива был процесс
кристаллизационной дифференциации.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Установлено изоморфное замещение пирок-
сенов в нижней части Ловозерского интрузива
(Ca, Mg, Fe2+, Zr) → (Na, Fe3+, Ti). Впервые про-
слежена эволюция пироксенов нижней зоны
дифференцированного комплекса Ловозерского
массива, которая отвечает диопсид-геденбергит-

Рис. 5. Составы ильменит-пирофанитов нижней зоны
Ловозерского массива на тройной диаграмме Fe–Ti–
Mn, содержания даны в формульных единицах.

Ti

Fe Mn

Таблица 3. Химический состав мангано-ильменита (мас. %) в вертикальном разрезе нижней зоны. Рассчитан-
ные содержания миналов MnTiO3, FeTiO3, FeFeO3

Глубина, м TiO2 MnO FeO Сумма MnTiO3 FeTiO3 FeFeO3 Сумма

2320 53.03 13.35 33.83 100.21 28.5 71.2 0.03 99.73
1920 53.36 42.11 5.21 100.68 89 11 0 100
1920 53.27 37.35 10.97 101.59 78.2 20.9 0.9 100
1920 53.98 38.72 8.84 101.54 81.2 18.3 0.05 99.55
1820 51.61 23.31 25.96 100.88 49.2 47.5 3.3 100
1820 52.1 22.77 27.15 102.02 47.5 49.0 3.5 100
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эгириновой серии, характерной для всего масси-
ва. Содержания Ti в пироксенах как правило уве-
личиваются в вверх по разрезу интрузива. Наибо-
лее вероятная форма нахождения Ti это Ti-авгит
(Ca, Na)(Mg,Fe,Al,Ti)Si2O6. Вверх по разрезу ниж-
ней зоны прослеживается увеличение марганце-
вой составляющей мангано-ильменита вплоть до
появления фазы, содержащей – 89%, MnTiO3, та-
кие высокие содержания Mn в минералах диффе-
ренцированного комплекса Ловозера описаны
впервые. Выделено 2 тренда эволюции пироксе-
нов нижней зоны Ловозерского массива. Нали-
чие нескольких трендов и присутствие высоко-
магнезиальных пироксенов свидетельствует о
том, что, по всей вероятности, в нижнюю зону
поступала дополнительная более основная пор-
ция магматического расплава группы пикрит-
порфиритов, щелочных базальтов, обладающих
более высоким магниевым числом. Менее веро-
ятна контаминация породами эффузивной Лово-
зерской свиты, так как этот процесс вызывает
формирование целой серии других минералов
(Герасимовский и др., 1966).

Наличие нескольких трендов пироксенов
нижней зоны Ловозеро с ростом эгиринового ми-
нала, а также скрытой расслоенности этой мине-
ральной фазы (рост концентрации титана в вер-
тикальном разрезе в пироксенах) свидетельствует
о том, что главным механизмом эволюции ниж-
ней зоны массива был процесс кристаллизацион-
ной дифференциации.

Работа выполнена в рамках темы Минобрнауки
России № 2020-1902-01-258. 

Работа выполнена при финансовой поддержке
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Проведена сравнительная оценка состава и свойств природных и намагниченных цеолитсодержа-
щих туфов (ЦСТ) России – Холинского (Забайкальский край) и Чугуевского (Приморский край)
месторождений. В дополнении к этому определены состав и свойства магнетита, синтезированного
двумя методами, использованными для ферритизации ЦСТ. Методом порошковой рентгеновской
дифракции определен фазовый состав синтезированного магнитоактивного материала. Проведен
количественный фазовый анализ природных и намагниченных образцов ЦСТ Холинского и Чугу-
евского месторождений. Уточнен состав породообразующего минерала ЦСТ Холинского место-
рождения. Методом РФА определен химический состав ЦСТ – Холинского и Чугуевского место-
рождений, исходных и намагниченных образцов. Показано, что содержание магнетита на поверх-
ности ферритизированного ЦСТ не превышает 5–7% и не может влиять на величину емкости ЦСТ
и на рН раствора. Показано также, что ферритизация ЦСТ не влияет на структуру и свойства ЦСТ.

Ключевые слова: цеолитсодержащие туфы (ЦСТ), магнетит, ферритизация, фазовый и химический
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ВВЕДЕНИЕ
Загрязнение радионуклидами почв и других

сред в результате техногенных катастроф пред-
ставляет серьезную экологическую проблему. В
литературе описаны методы очистки поверхност-
ных и подземных вод от радионуклидов, стабиль-
ного стронция, тяжелых металлов с помощью де-
шевых селективных к цезию и стронцию природ-
ных сорбентов – клиноптилолитсодержащих туфов.
(Chelishchev, 1995; Malamis , Katasoa, 2013; Ника-
шина, 2019). Однако для очистки почв или илов
обычные цеолиты не могут быть применены, т.к.
после контакта почвы и сорбента необходимо их
последующее разделение. Известны способы
придания сорбентам магнитных свойств, позво-
ляющих осуществлять разделение двух твердых
фаз. (Патент США, 1982; Никашина и др., 1997;
Zhang, Kong, 2011).

В ГЕОХИ РАН разработаны 2 способа получе-
ния ферромагнитных цеолитов. Один из них опи-
сан (Никашина и др., 1997). Полученные сорбен-

ты сохраняют катионообменные свойства исход-
ного цеолита, селективность к Sr и Cs и
характеризуются весьма высокой магнитной вос-
приимчивостью, что позволило их применить для
очистки почв от радионуклидов (Серова, Ника-
шина, 2006).

Основной целью данной работы является срав-
нительная оценка свойств намагниченных двумя
методами природных цеолитов, что включает:
– Количественное определение фазового состава
исходных и намагниченных образцов цеолитсо-
держащих туфов (ЦСТ).
– Определение фазового состава синтезированного
двумя методами магнитоактивного материала.
– Исследование возможных изменений в структуре
цеолита после модификации магнетитом.
– Проверка возможности применения магнитов
при сборе отработавшего модифицированного
магнетитом ЦСТ.

КРАТКИЕ СООБЩЕНИЯ
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МАТЕРИАЛЫ И МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ
Образцы ЦСТ были получены из двух крупных

российских месторождений ЦСТ вулканогенно-
осадочного происхождения – Холинского (За-
байкальский край) и Чугуевского (Приморский
край) месторождений. Химический состав исход-
ных природных ЦСТ был определен методом
РФА (рентгено-флюоресцентный анализ – X-ray
fluorescence spectrometer Axios Advanced PANana-
lytical, the Netherlands) и приведен в табл. 1.

Определение фазового состава ЦСТ двух ме-
сторождений до и после намагничивания, а также
синтезированного двумя разными методами маг-
нитоактивного материала проводилось методом
порошковой рентгеновской дифракции на ди-
фрактометре PANalytical Empyrean (медный анод)
в следующем рабочем режиме: напряжение и ток
на рентгеновской трубке 40 кВ и 40 мА соответ-
ственно; диапазон углов от 5° до 60° по 2θ; шаг из-
менения угла 0.026°; время регистрации импуль-
сов в каждой точке 400 с. Анализ дифрактограмм
проводился при помощи программы HighScore
Plus. Кроме того определяли также намагничен-
ность насыщения синтезированных образцов. Все
эти исследования проводили на кафедре физики
твердого тела МГУ, располагающей современным
оборудованием, необходимым для вышеуказан-
ных исследований.

Получение ЦСТ образцов, 
модифицированных магнетитом

Для синтеза магнетита применялось 2 метода,
отличающихся друг от друга составом исходных
использованных реагентов и предполагает не-
сколько продуктов реакции. В связи с этим пред-
варительно был определен фазовый состав полу-
чаемого материала, который будет описан ниже.

Метод № 1: FeSO4(NH4)2SO4 ∙ 6H2O + FeCl3
описан (Никашина и др., 1997).

Метод № 2: FeSO4(NH4)2SO4 ∙ 6H2O + NH4NO3.
Метод намагничивания ЦСТ № 2. В реакцион-

ную емкость помещают 82.2 мл 0.3 н раствора со-
ли 2-х валентного железа (соль Мора) и нагрева-
ют до 70–75°С на водяной бане. Затем добавляют
при перемешивании порциями смесь гидроксида
натрия (33.1 мл 2 н NaОН) и 8.7 мл 0.1 н нитрата
аммония (NH4NO3). При этом образуется густая

черная масса магнетита, в которую добавляют
при постоянном перемешивании и нагревании в
течении 2–3 ч 10 г ЦСТ с размером зерен – 0.8 +
+ 0.5 мм. рН раствора 8.7. После этого смесь
оставляют на ночь. Полученную смесь фильтруют
через бумажный фильтр, промывают дистилли-
рованной водой, подщелоченной до рН 8–9. Вы-
сушенную смесь рассеивают на лабораторных си-
тах. В результате рассеивания выход по фракциям
был следующий: фракция: –0.8 + 0.5 мм – 58.2%;
–0.5 + 0.25 мм – 9.8%; –0.25 + 0.1 мм – 20.7%;
меньше 0.1 мм – 11.2%.

Равномерность “напыления” магнетита на по-
верхности ЦСТ при использовании 2-х разных
методов ферритизации определяли методом
СЭМ (сканирующая электронная микроскопия).

Магнитные характеристики полученного мате-
риала определяли на вибромагнитометре (VSM)
РМС MicroMag 3900. Так как исследуемые образ-
цы представляют собой порошки, то для закреп-
ления их в держателе магнитометра использова-
лись капсулы из немагнитного материала, в кото-
рые засыпались порошки. В процессе измерений
индукция внешнего магнитного поля изменялась
в диапазоне –0.5…–0.5 Тл, шаг ее изменения со-
ставлял 5 мТл. В результате эксперимента постро-
ены полевые зависимости магнитного момента
при комнатной температуре для исследуемых об-
разцов, затем была произведена нормировка на их
массу, т.е. был осуществлен переход от магнитного
момента к намагниченности.

РЕЗУЛЬТАТЫ И ИХ ОБСУЖДЕНИЕ
Исследование природных образцов ЦСТ. Мето-

дом РФА был определен химический состав ис-
следуемых исходных ЦСТ (табл. 1). Чтобы опре-
делить, какой именно минерал из группы цеолитов
является породообразующим, методом количе-
ственного рентгено-структурного анализа был
определен фазовый состав исследуемых ЦСТ. На
рис. 1 представлены дифрактограммы ЦСТ Холин-
ского (а) и Чугуевского (б) месторождений. На
них отмечены положения наиболее интенсивных
дифракционных максимумов. Количественный
фазовый анализ проводился с учетом предвари-
тельного элементного химического анализа. Ре-
зультаты количественного фазового анализа по-
казали, что в породе Холинского месторождения

Таблица 1. Химический состав цеолитсодержащего туфа (ЦСТ) месторождений России

* – В расчете на FeO. 
** – Потери при прокаливании.

Месторож-
дение

SiO2 TiO2 Al2O3 Fe2O3 MnO MgO CaO Na2O K2O P2O5 Sr ппп** Сумма

Холинское
Чугуевское

67.95
64.88

0.18
0.10

12.92
12.48

0.89
1.27*

0.096
0.036

0.39
0.11

1.58
2.27

1.89
0.17

4.59
3.40

0.04
0.03

0.01
0.017

9.36
13.95

99.89
98.71
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содержится 47% гейландита K8.4H0.2 (Al8.6Si27.4O72)
(H2O)19.28 и 53% примесей в виде полевых шпатов,
в породе Чугуевского месторождения содержится
40% клиноптилолита Na1.32K1.28Ca1.72Mg0.52
(Al6.77Si29.23O72)(H2O)26.84 и 60% полевых шпатов.

Исследование образцов 
синтезированного магнетита

Для понимания существует ли какая-либо раз-
ница между магнетитами, приготовленными раз-
личными методами, которая могла бы повлиять
на их магнитные свойства, был проведен количе-
ственный фазовый анализ синтезированных об-
разцов магнетита. На рис. 2а, 2б представлены
дифрактограммы магнетитов, синтезированных
по первому и второму методам, стрелками отме-

чены положения дифракционных максимумов
соответствующих соединений, обнаруженных в
образцах. На рис. 2в, 2г приведены результаты ко-
личественного фазового анализа синтезирован-
ных магнетитов.

Как видно из рис. 2а, 2в, по первому методу об-
разуется магнетит Fe3O4, кроме того магнетит с
вакансиями железа Fe2.897O4 и нестехиометриче-
ский маггемит Fe1.966O2.963. Поскольку число ва-
кансий незначительно, и оно не сильно влияет на
магнитные свойства, можно считать, что суммар-
но образуется 79% магнетита и 21% маггемита.
Присутствие маггемита в образце связано с тем,
что в процессе реакции (как и после ее заверше-
ния) магнетит начинает окисляться из-за доступа
кислорода.

Рис. 1. Дифрактограммы исходных образцов ЦСТ Холинского (гейландит) и Чугуевского (клиноптилолит) месторож-
дений.
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При использовании второго метода (рис. 2б, 2г)
концентрация магнетита в образце уменьшается до
68%, кроме него образуются гидроокиси железа
(FeO(OH)), по каким-то причинам недовосста-
новившиеся в ходе реакции. При этом, по харак-
терному гало в области углов от 10° до 25° можно
судить о том, что гидроокиси железа присутству-
ют не только в кристаллической, но и в аморфной
форме.

В табл. 2 приведены значения намагниченно-
сти насыщения при комнатной температуре для
соединений железа, присутствующих в образцах
магнетита. Гидроокиси железа обладают практиче-
ски нулевой намагниченностью насыщения, а ее
значение для маггемита (Ms = 80 (А м2)/кг) сопоста-

вимо со значением для магнетита (Ms = 92 (А м2)/кг).
Таким образом, можно ожидать, что магнетит,
синтезированный по методу № 1 обладает лучши-
ми магнитными свойствами, чем магнетит, син-
тезированный по методу № 2.

Исследование намагниченных образцов
ЦСТ методом СЭМ

Были сняты исходные намагниченные ЦСТ и
отмечено, что метод намагничивания №1 (услов-
но Fe2+ + Fe3+), позволяет получить образцы КЛТ
с более равномерным “напылением” магнетита,
чем метод № 2 (условно Fe2+ + ). Определены
размеры частиц магнетита на поверхности ЦСТ.

3NO−

Рис. 2. Дифрактограммы магнетитов, синтезированных по методу № 1 – а и методу № 2 – б. Количественный фазовый
анализ магнетитов, синтезированных по методу № 1 – в и методу № 2 – г.
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Полученные результаты представлены на рис. 3.
Показано, что по 1-му методу они имеют боль-
шие размеры (30 и более нм), по 2-му – 25–30 нм.
Зафиксировано присутствие в пробах свободного
магнетита. Все это необходимо учитывать при по-
лучении результатов по сорбции катионов раз-
личной природы на намагниченных КЛТ.

Исследование модифицированных магнетитом 
образцов цеолитов

Сравнение дифракционных картин, получен-
ных от природных образцов двух месторождений
и их модифицированных форм, представлено на
рис. 4 и 5. На всех рисунках отмечены наиболее
интенсивные пики цеолита (клиноптилолита или
гейландита) и магнетита. Интенсивные рефлексы
магнетита находятся в области углов больше 30°
градусов. На рис. 4а, 4б, рис. 5а, 5б видно, что по-
сле модифицирования магнетитом они наклады-
ваются на дифрактограммы природных образцов
цеолитов. При этом формы, положения, соотно-
шения интенсивностей дифракционных макси-
мумов, соответствующих клиноптилолиту и гей-
ландиту не изменяются. Новых фаз после намаг-
ничивания ЦСТ также не образуется. Такой
результат говорит об отсутствии изменений в
структуре цеолита после модифицирования.

Оценка количества магнетита в модифициро-
ванных образцах ЦСТ Холинского и Чугуевского
месторождений произведена при помощи рентге-
новского количественного фазового анализа
(рис. 4, 5в). В образце модифицированного ЦСТ
Холинского месторождения содержится больше
магнетита (18%), чем в образце модифицирован-
ного Чугуевского (10%). Это может быть связано
с различным содержанием цеолита в породе и
разными методами намагничивания ЦСТ.

Магнитные измерения. Так как химическая
ферритизация ЦСТ подразумевает возможность
их последующего использования для отделения
от очищаемого объекта при помощи электромаг-

Рис. 3. СЭМ ферритизированного ЦСТ и магнетита (а – 1-ый метод, б – 2-ой метод и в – магнетит).

(a) 10 �m (б) 10 �m

(в) 100 nm

37.5 nm

27.2 nm
25.5 nm

23.6 nm
24.4 nm

Таблица 2. Некоторые магнитные характеристики ис-
следуемых соединений железа

Соединения 
железа Тип магнетика

Намагниченность 
насыщения,
MS, (А м2)/кг

Fe2O3 Ферромагнетик 80
Fe3O4 Ферримагнетик 92
α-FeO(OH) Антиферромагнетик 0.5
β-FeO(OH) Антиферромагнетик 0.3–0.5
γ-FeO(OH) Антиферромагнетик 0.3–0.5
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нитов, необходимо выяснить наблюдается ли до-
статочная намагниченность у образца. На рис. 6, 7
построены полевые зависимости намагниченно-
сти синтезированного магнетита по первому и
второму методу, и ЦСТ, модифицированного по

первому и второму способу. На рис. 6 и 7 отмече-
ны значения намагниченности насыщения и ко-
эрцитивной силы. Сравнение величин намагни-
ченности насыщения магнетита, синтезирован-
ного разными методами (рис. 6, значения Ms1 и

Рис. 4. Дифрактограммы исходного (а) и ферритизированного (б) ЦСТ Холинского месторождения (гейландит). Фа-
зовый состав ферритизированного ЦСТ (в).
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Рис. 5. Дифрактограммы исходного (а) и ферритизированного (б) ЦСТ Чугуевского месторождения (клиноптилолит).
Фазовый состав ферритизированного ЦСТ (в).
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Ms2) показывает их различие, примерно соответ-
ствующее разнице в содержании магнетита (рис.
2в, 2г). Полученные величины намагниченности
практически в 2 раза меньше, чем у чистого Fe3O4
(табл. 2), что объясняется многофазностью полу-
ченных материалов. У образцов ферритизирован-
ного ЦСТ наблюдается довольно сильное ослаб-
ление магнитных свойств по сравнению с образ-
цами магнетита (рис. 7). Это объясняется тем, что
содержание магнетита в модифицированном
ЦСТ составляет порядка 10–18% (рис. 4в, рис.
5в), при этом остальные компоненты образца не
обладают хоть сколько-то явно выраженными
магнитными свойствами. Как видно на рис. 7, на-
магниченность насыщения ЦСТ, ферритизиро-
ванного по методу № 1 (рис. 7, значение Ms1) при-
мерно в 3 раза больше, чем у ЦСТ, модифициро-

ванного по методу № 2 (рис. 7, значение Ms2).
Предположительно это также связано с концен-
трацией магнетита в образце и различием магнит-
ных моментов используемого магнетита.

ВЫВОДЫ

1. Проведен количественный фазовый анализ
природных образцов ЦСТ Холинского и Чугуев-
ского месторождений. Показано, что породообра-
зующим минералом Холинского ЦСТ является гей-
ландит (содержание в туфе 47%), Чугуевского –
клиноптилолит (содержание в туфе 40%).

2. Результаты количественного фазового ана-
лиза образцов синтезированного магнетита пока-
зали следующее: оба образца являются неодно-
фазными, в первом методе образуется суммарно

Рис. 6. Зависимость намагниченности образцов магнетита, синтезированного двумя разными методами (Метод № 1 и
Метод № 2) от индукции внешнего магнитного поля.
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Рис. 7. Зависимость намагниченности образцов ферритизированных ЦСТ от индукции внешнего магнитного поля.
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79% магнетита (45% Fe3O4, 34% Fe2.897O4) и
21% маггемита (Ms = 42.07 (А м2)/кг). Во втором
методе образуется 68% магнетита и 32% гидро-
окисей железа, обладающих практически нуле-
вым магнитным моментом (Ms = 35.96 (А м2)/кг).

3. Сравнение дифрактограмм ЦСТ до и после
модификации показало, что магнетит не вступает
в реакцию с ЦСТ и не встраивается в его структу-
ру, и, по всей видимости, связь магнетита с по-
верхностью ЦСТ имеет электростатический ха-
рактер.

4. Показано, что значение намагниченности
насыщения образца ЦСТ, модифицированного
по первому методу (Ms = 4.22 (А м2)/кг) превосхо-
дит значение намагниченности насыщения об-
разца, модифицированного по второму методу
(Ms = 1.35 (А м2)/кг) примерно в 3 раза.

5. Предложенный способ придания магнит-
ных свойств ЦСТ не должен негативно влиять на
их свойства, и такие модифицированные ЦСТ
действительно можно применять на практике.
При этом желательно отдать предпочтение пер-
вому методу синтеза магнетита, так как он обла-
дает ощутимо лучшими магнитными качествами.
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Электронно-микроскопическими исследованиями впервые обнаружены на поверхности спускае-
мого космического аппарата (СА) различные по форме и размерам ограненные частицы, образую-
щиеся при прохождении СА атмосферы Земли с гиперзвуковой скоростью. Максимальные размеры
частиц не превышают 5 мкм. Анализ фазового состава налёта на иллюминаторах приземлившихся
СА, проведенный методом рентгеновской дифракции показал, что в составе исследуемых проб при-
сутствуют минералы: кварц (SiO2), криптогалит ((NH4)2[SiF6]), минеральный нашатырь (NH4Cl) и
другие, редко встречающиеся в природе. Приводятся результаты электронно-микроскопических и
рентгеновских исследований образцов с 4-х спускаемых аппаратов.
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нералы
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ВВЕДЕНИЕ

Ежегодно регистрируются десятки болидов,
вызываемых падением достаточно крупных ме-
теороидов, и оставляющих в небе ярко светящие-
ся следы, возникающие в результате взаимодей-
ствия этих космических тел, двигающихся с гипер-
звуковыми скоростями, с верхней атмосферой
Земли (Colonna et al., 2019; Стулов и др., 1995).
Схожие физико-химические процессы происхо-
дят и со спускаемыми космическими аппарата-
ми, возвращающими людей и грузы с низкой око-
лоземной орбиты (Союз, Dragon, Starliner, Orion,
Шэньчжоу), а также с возвращаемыми посадоч-
ными капсулами миссий из дальнего космоса
(Genesis, Stardust, Hayabusa).

При проведении исследований оптической
прозрачности иллюминаторов спускаемого кос-
мического аппарата (СА) транспортного пилоти-
руемого корабля “Союз” изучался состав налёта,
формирующегося на поверхности иллюминатора
при прохождении СА атмосферы Земли с гипер-
звуковой скоростью. В процессе взаимодействия

набегающего потока воздуха с теплозащитным
покрытием (ТЗП) вокруг СА образуется газо-
плазменно-пылевой слой, химический состав ко-
торого определяется процессами термодеструк-
ции материалов ТЗП (Bruce, 2013). Процессы ад-
сорбции на поверхность иллюминатора, располо-
женного с подветренной стороны СА, в основном
определяются параметрами турбулентного пото-
ка, образующегося в зоне нахождения иллюмина-
тора. Для изучения процессов, влияющих на про-
зрачность иллюминаторов с их поверхности по-
сле приземления собирался налёт, элементный
состав и морфология частиц которого исследова-
лись электронно-микроскопическими методами,
а измерения фазового состава проводились мето-
дом рентгеновской дифракции.

ОБРАЗЦЫ И МЕТОДЫ ИХ ИССЛЕДОВАНИЙ
На рис. 1 приведены фотографии иллюмина-

торов нескольких СА, снятые практически сразу
после посадки. Можно отметить следующие за-
кономерности осаждения налёта на поверхности:

КРАТКИЕ СООБЩЕНИЯ
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неравномерность осаждения, концентрация за-
грязнения в верхней (по отношению к направле-
нию полета) части иллюминатора, разнообразие
форм и положения основного пятна загрязнения.
Все эти закономерности связаны с условиями
движения СА в атмосфере: углом атаки, режимом
маневрирования для обеспечения посадки в уста-
новленном месте, возможно с состоянием верх-
ней атмосферы (температура, сезон и т.п.).

После приземления СА на иллюминатор уста-
навливалась крышка, защищающая его от загряз-
нения во время транспортировки на предприя-
тие-изготовитель, где после проведения штатных
операций, включающих фотографирование, крыш-
ка снималась. Затем налёт собирался методом со-
скребания, взвешивался и поступал в лабораторию
для проведения исследований его элементного и
фазового состава. Образцы были получены с 4-х СА
(712, 717, 737 и 738). Масса полученных образцов в
виде порошка составляла 20–40 мг.

Для проведения электронно-микроскопиче-
ского анализа специально изготавливали держа-
тель из иодидно-рафинированного циркония,
присутствие которого в пробах маловероятно.
Порошок наносили на проводящий двухсторон-
ний углеродный скотч, предварительно прикле-
енный на циркониевый держатель. Далее для
уменьшения эффекта “зарядки”, связанного с
электризацией исследуемого образца, при помо-
щи магнетрона на него наносилось покрытие из
золота толщиной около 20 нм.

Работы по-исследованию морфологии проб
проводились на сканирующем электронном мик-
роскопе c интегрированной ионной колонной
(SEM/FIB) LYRA3 GMU фирмы TESCKAN. В
микроскопе в качестве источников электронов
используется катод с термополевой эмиссией (ка-
тод Шоттки), что позволяет получать изображе-
ния поверхности образцов высокого разрешения,
высокой контрастности и с низким уровнем шу-
мов (Гоулдстейн и др., 1984). Разрешение микро-

скопа в режиме сканирования “Resolution” при
30 кВ (во вторичных электронах составляет
1.2 нм. Микроскоп оснащен энергодисперсио-
ным спектрометром X-Max 80 с программными
системами микроанализа AZtec 2.0 и INCA Ener-
gy+. Ширина MnKα-линии при максимальном
разрешении детектора составляет 125 эВ. В каче-
стве аналитических сигналов выбирались Kα-
или Lα-линии определяемых элементов. Для
проведения анализа элементного состава исполь-
зовали программную систему микроанализа AZ-
tec 2.0, которая позволяет последовательно и ав-
томатически выполнять процесс анализа. Для об-
наружения элементов, составляющих образец,
применялся критерий 3σ и чувствительность ме-
тода для элементов с атомным номером больше 10
составила примерно 0.01—0.02%. Важной осо-
бенностью проведения измерений являлась неод-
нородность распределения фаз анализируемого
материала. Для отдельных образцов результаты
измерения концентрации элементов сильно из-
менялись от точки к точке. На рис. 2 приведена
фотография одного из образцов с указанием мест
проведения измерений и соответствующие ре-
зультаты. Из данных, приведенных в табл. 1, вид-
но, что содержание углерода в точке 1 примерно в
два раза меньше, чем в точках 3 и 5. Поэтому, для
корректного установления элементного состава
пробы, в данной работе определение состава по-
рошков проводилось в пределах области разме-
ром 100 × 100 мкм2. В некоторых случаях, с целью
уменьшения влияния геометрии образца анализ
элементного состава одной и той же области про-
водился под разными азимутальными углами и
концентрацию элемента в этой области находили
как среднеарифметическую величину содержа-
ния определяемого элемента, полученного под
разными углами. Проведенный рентгеноспек-
тральный микроанализ порошков следует рас-
сматривать как полуколичественный, по причине
существенной шероховатости изучаемой поверх-
ности пробы.

Рис. 1. Фотографии налёта на иллюминаторе спускаемых аппаратов.

№ СА 712 717 737 738
Дата
посадки

11.09.2014 11.12.2015 03.06.2018 04.10.2018
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Одним из современных методов визуализации
распределения химических элементов по поверх-
ности образцов с неравномерным составом явля-
ется элементное картирование поверхности
(Sugihara et al., 2000). В сочетании с другими, на-
пример, с рентгенофлюоресцентным анализом,
этот метод предоставляет возможность устано-
вить фазовый состав в микрообъеме объекта.

Определение фазового состава образцов про-
водилось на рентгеновском дифрактометре D8
DISCOVER (Bruker, Германия) в фокусировке по
Брэггу-Брентано с использованием излучения
CuKα. Идентификация фаз осуществлялась в спе-
циализированном программном обеспечении
Bruker DIFFRAC.EVA (версия 4.2) с международ-
ной базой рентгенографических данных ICDD
PDF-2. Исследуемый порошок без дополнитель-
ной обработки засыпался в кювету диаметром
7 мм и глубиной 1 мм из плексигласовой пласти-
ны, которая затем устанавливалась на гониомет-
рическую приставку таким образом, что плос-
кость кюветы располагалась горизонтально.

МИКРОСТРУКТУРА 
И ЭЛЕМЕНТНЫЙ СОСТАВ

Загрязнение иллюминаторов определяется хи-
мическим составом продуктов термодеструкции
материала лобового экрана и боковой поверхно-
сти спускаемого аппарата, взаимодействующими
с набегающим потоком атмосферного воздуха с
гиперзвуковой скоростью (8–6 км/с). Традици-
онно для тепловой защиты спускаемых аппаратов
космических кораблей “Союз” используется теп-
лозащитный материал ПКТ-11-К-ФЛ, а боковая
поверхность в зоне максимальной тепловой на-
грузки дополнительно покрывается теплозащит-
ным высокоэнтальпийным покрытием с низкой

температурой разложения марки ФТ, который
представляет собой пластик, получаемый спека-
нием ткани фторлон. На рис. 3 приведен элек-
тронно-микроскопический снимок пробы из об-
разца ПКТ и типичный для него энергетический
спектр. Концентрация элементов, измеренная по
площади 100 × 100 мкм2 образца, представлена в
табл. 2. На фотографии отчетливо видны элемен-
ты тканей и нитей, составляющих основу тепло-
защитного материала. Линии энергетического
спектра без указания элемента соответствуют ли-
ниям золота: 9.735 кЭв Lα и 2.1205 кЭв Mα.

В результате сложных физико-химических
взаимодействий компонентов ТЗП СА и атмо-
сферы в турбулентной газо-плазменно-пылевой
среде, образующейся с подветренной стороны
космического аппарата в течение приблизительно
9 мин на сравнительно холодный кварцевый иллю-
минатор (температура поверхности не превышает
200°С) с высокочистой поверхностью (оптическая
система, закрывающая иллюминатор с наружной

Рис. 2. Электронно-микроскопический снимок (а), полученный во вторичных электронах и энергетический спектр в
точке 1 (б) одного из исследованных образцов.
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Таблица 1. Концентрация элементов в разных точках
образца

Концентрация, атомные %

Хим. элемент 1 точка 2 точка 3 точка 4 точка 5 точка

C 40.8 79.5 80.7 72.2 88.1
O – 6.7 8. 6.2 –
F 25.5 6.9 4.4 11.0 –
Na 21.6 1.6 0.3 4.5 0.7
Si 12.1 1.3 1.6 3.3 –
Al – – 0.6 – –
Cl – 4.0 3.5 0. 9 11.2
Mo – – – 1.9 –
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стороны отделяется непосредственно перед вхо-
дом в атмосферу Земли) осаждается слой налёта с
максимальной толщиной ~3 мкм, содержащий
большое количество мелких частиц разнообраз-
ных форм и размеров. Исследованы образцы, по-
лученные с иллюминаторов 4-х спускаемых аппа-
ратов, совершивших посадку в период с 2014 по
2018 г. На основе проведенных исследований
можно констатировать наличие в пробах всех ис-
следованных иллюминаторов частиц с огранкой.
На рис. 4 приведены электронно-микроскопиче-

ские снимки образцов с частицами различной
морфологии, а также энергетический спектр, ис-
пользуемый для оценки элементного состава для
одного из образцов.

На рис. 4а видны скопления из нескольких де-
сятков ограненных частиц примерно одинаково-
го размера 1–4 мкм, что предположительно опре-
деляется сравнительно постоянными условиями их
роста. Плотность их можно оценить, как 20–30 ча-
стиц на 100 мкм2. Видно также, что часть частиц
“связаны” между собой по граням, что может
привести к появлению дендритных кристаллов,
которые наблюдались в одном из случаев. Более
крупные ограненные частицы представлены на
фотографиях 4в, 4г.

Для пробы, представленной на рис. 4д, было
выполнено картирование областей с некоторыми

Рис. 3. Электронно-микроскопический снимок, полученный во вторичных электронах (а), и энергетический спектр (б)
пробы теплозащитного материала ПКТ.
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Таблица 2. Концентрация элементов в образце ТЗП
лобового экрана

Хим.элемент C N O F Na Al Si Cl Ni

Мас. конц., % 69.8 3.7 21.6 – 0.13 0.34 3.9 0.1 0.4

Рис. 4. Электронно-микроскопические снимки различных ограненных частиц, обнаруженных в налете на иллюминато-
ре спускаемых космических аппаратов (а–д), и энергетический спектр (е) области, представленной на фотографии (г).
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особенностями структурных единиц. Сравнение
электронно-микроскопических снимков и карт
распределения элементов позволило определить,
что ограненные частицы (на снимке указаны
красными стрелками) состоят из таких элементов
как N, Si и F, а кораллоподобные образования (на
снимке указаны синими стрелками) – из N и Cl.
Построенные линейные профили интенсивно-
стей элементов так же подтверждают данный
факт. На рис. 5 представлены примеры мультис-
пектральных рентгеновских карт таких областей.
Полученные результаты дают возможность пред-
положить о том, что ограненные частицы отно-
сятся к фазе криптогалит, а кораллоподобные об-

разования – к фазе минеральный нашатырь (см.
далее результаты рентгеновских исследований).

ФАЗОВЫЙ АНАЛИЗ
И СТРУКТУРНЫЕ ХАРАКТЕРИСТИКИ
В соответствии с морфологическими особен-

ностями налёта на иллюминаторе (рис. 6) пробы
были собраны с 4-х различных областей и для
каждой из них проведены рентгеновские иссле-
дования. На рис. 7 представлены полученные ди-
фракционные спектры. Для удобства восприятия
на рисунке спектры смещены по оси ординат.
Принципы фазового анализа описаны в работах
(Pecharsky, Zavalij, 2009; Горелик и др., 2002).

Основными фазами, присутствующими в раз-
личных количествах в образцах, являются:

• криптогалит с химической формулой
(NH4)2[SiF6] – гексафторсиликата аммония;

• минеральный нашатырь NH4Cl;
• кварц SiO2.
Кроме того, в некоторых пробах обнаружены

различные алюмосиликаты, в т.ч. альбит –
(Na,K)AlSi3O8 и андалузит (Al2SiO5), однако учиты-
вая малое содержание фаз и близость параметров
решетки андалузита с другими полиморфными мо-
дификациями Al2SiO5, определить соединение с
высокой степенью точности не представляется воз-
можным на данных образцах. Также в некоторых
образцах присутствуют следы оксинитридов алю-

Рис. 5. Мультиспектральные рентгеновские карты
распределения элементов Cl (a) и F (б) в пробе, пред-
ставленной на рис. 4д.
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Рис. 6. Фотография налета на иллюминаторе и области сбора проб для рентгеновского дифракционного исследования.
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миния-кремния с орторомбической кристалличе-
ской решеткой, представляющих собой твердые
растворы переменного состава, образующиеся на
основе α-Si2N3 при замещении атомов Si на Al и N
на О (Si2 – хAlхO1 + хN2 – х).

Присутствующие в пробах различные моди-
фикации SiO2 обнаружены в исходном материале
тепловой защиты, по-видимому, в составе крем-
неземной нити, используемой для прошивки тка-
ни, составляющей основу ТЗП, а также могли об-
разоваться на поверхности спускаемого космиче-
ского аппарата под воздействием температур или

давления, т.к. диоксид кремния SiO2 (кремнезем)
обладает сложным полиморфизмом и может ме-
нять кристаллическую структуру при изменении
внешних P–T условий. Остальные фазы присут-
ствуют в небольшом количестве (следы фаз), ко-
торого недостаточно для определения их струк-
турных характеристик. Также отмечено присут-
ствие углерода в виде сажи.

На другом иллюминаторе, пробы были собра-
ны с площадки с максимальным загрязнением и
остальной части и результаты представлены на
рис. 8.

Рис. 7. Рентгеновские дифракционные спектры образцов с иллюминатора СА Союз МС-07 (приземлившегося 03.06.2018).
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Рис. 8. Рентгеновские дифракционные спектры образцов с иллюминатора СА Союз МС-08 (приземлившегося 04.10.2018).
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ЗАКЛЮЧЕНИЕ
На поверхности иллюминатора спускаемых

космических аппаратов (СА) транспортного пи-
лотируемого корабля “Союз” обнаружены раз-
личные по форме и размерам ограненные части-
цы, образующиеся при прохождении СА атмосфе-
ры Земли с гиперзвуковой скоростью. Методом
рентгеноспектрального микроанализа установле-
но, что химический состав налета на иллюмина-
торе в основном (до 90% по массе) состоит из уг-
лерода, кислорода и кремния. В зависимости от
положения исследуемой области на поверхности
иллюминатора концентрация этих элементов могла
изменяться в несколько раз. В составе исследуемых
проб (12 проб на иллюминаторе 4-х СА) азот и фтор
присутствовали в разной степени, от малой доли
до десяти весовых процентов. Почти все исследу-
емые пробы содержали элементы железо и ни-
кель от нескольких весовых процентов и меньше.
В качестве примесных элементов в образцах при-
сутствовали натрий, магний, алюминий, хлор, ка-
лий, кальций, кобальт и другие, но в некоторых
образцах содержание элемента из перечисленных
доходило до 2–3 весовых процентов. Наблюдаемая
значительная неоднородность химического соста-
ва налета на поверхности иллюминатора может
быть связана с тем, что большая часть исследуемых
образцов представляла собой конгломераты из ча-
стиц размерами от долей до десятков мкм, а состав
крупных частиц, попадающих в упоминаемую вы-
ше зону измерений 100 × 100 мкм2 мог в значитель-
ной степени определять результат измерений.

В составе исследуемых образцов налёта на ил-
люминаторе обнаружены разнообразные по фор-

ме и размерам ограненные частицы. Рентгено-
структурный анализ выявил, что в составе иссле-
дуемых проб находятся минералы криптогалит,
минеральный нашатырь, муллит, андалузит и
другие минералы, по-видимому, образовавшиеся в
плазменно-турбулентном слое вокруг спускаемого
аппарата космического корабля во время прохож-
дения атмосферы с гиперзвуковой скоростью.
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