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Впервые проведены геохронологические исследования цирконов (методом LA-ICP-MS) из метаоса-
дочных пород, вмещающих полосчатые железистые кварциты (BIF), и метариолитов (геллефлинты) ги-
мольской серии Костомукшского зеленокаменного пояса Карельского кратона. Возраст кислого магма-
тизма (метариолитов), проявленного в виде силлов и даек, оценивается в 2759 ± 19–2743 ± 15 млн лет.
В изученных сланцах (метаграувакках) возраст резко преобладающей группы детритовых цирконов
оценивается в 2753 ± 19 млн лет, в них отмечены также единичные зерна, возраст которых варьирует
в интервале 3.1–2.8 млрд лет. По геохимическим особенностям среди цирконов из метариолитов
выделяется три типа 1) обедненные Eu и обогащенные Ce; 2) обогащенные Eu и Ce; 3) обогащенные
средними редкоземельными элементами. Цирконы двух первых геохимических типов преобладают
и в осадках. Морфология и строение кристаллов циркона в риолитах и осадках также идентичны.
Таким образом, главным источником цирконов в изученных метаграувакках, чередующихся с BIF,
были риолиты при подчиненной роли мезоархейских пород. Формирование железорудной толщи
гимольской серии Костомукшского зеленокаменного пояса происходило синхронно с кислым вул-
канизмом 2760–2740 млн лет назад в субдукционной геодинамической обстановке.
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ВВЕДЕНИЕ
Полосчатые железистые кварциты (bended iron

formation – BIF) являются характерными состав-
ляющими многих архейских зеленокаменных по-
ясов. Эти осадочные породы являются уникаль-
ными образованиями раннего докембрия и не
встречаются в фанерозое (например, Bekker et al.,
2010). Таким образом, изучение BIF имеет важ-
нейшее значение для понимания ранней истории
развития Земли. Кроме того, BIF – это важней-
ший тип железных руд, которые широко исполь-
зуются в экономике. Они составляют основу од-
ного из крупнейших в России Костомукшского
железорудного месторождения (Михайлов, Ами-
нов, 2005), приуроченного к одноименному зеле-
нокаменному поясу (рис. 1). Несмотря на хоро-
шую изученность и многолетнюю эксплуатацию
месторождения вопрос о возрасте формирования
главной рудоносной толщи – костомукшской
свиты гимольской серии Карельского кратона
остается дискуссионным. Это создает проблемы в
корреляции разрезов зеленокаменных комплек-

сов Карельского кратона, что, в свою очередь, не
позволяет проводить геодинамические рекон-
струкции и вести целенаправленный поиск по-
лезных ископаемых.

В рамках данного исследования впервые сде-
лана попытка оценить возраст формирования
осадочной, содержащей BIF, толщи с использо-
ванием локального метода датирования цирко-
нов, выделенных из 1) вмещающих BIF метаоса-
дочных пород и 2) силлов и даек кислых метавул-
канитов.

КРАТКИЙ ГЕОЛОГИЧЕСКИЙ ОЧЕРК
Карельский кратон (рис. 1а) относится к числу

классических структур этого класса и слагается
преимущественно архейскими гранитоидами и
зеленокаменными (в меньшей степени – параг-
нейсовыми) комплексами (Лобач-Жученко, 1988;
Миллер, 1988; Рыбаков и др., 1981; Слабунов и др.,
2006; Slabunov et al., 2006; Hölttä et al., 2014; Кули-
ков и др., 2017). Последние формируют зеленока-
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менные пояса и представляют собой относитель-
но узкие линейные структуры, окруженные гра-
нитоидами. Зеленокаменные комплексы – это
совокупность, как правило, относительно слабо
или умеренно метаморфизованных вулканоген-
ных и осадочных (в том числе, BIF) пород. Таким
образом, именно в них сосредоточена информа-
ция об особенностях экзогенных и вулканоген-
ных процессов на раннем этапе развития Земли.

Костомукшкий зеленокаменный пояс распо-
лагается в западной части Карельского кратона
(рис. 1а) и входит в состав террейна Кианта За-
падно-Карельской субпровинции (Лобач-Жу-
ченко и др., 2000б; Слабунов и др., 2006, 2011;
Hölttä et al., 2014). Он представляет собой относи-
тельно небольшую (по простиранию прослежи-
вается на 25 км, при ширине 4.5–7 км) субмери-
диональную удлиненную амебовидную в плане
структуру (рис. 1б). Она погружается в целом на
восток и прослеживается на глубину до 6.5 км
(Горьковец и др., 1981; Самсонов и др., 2001;
Горьковец, Шаров, 2015).

Существует две альтернативные точки зрения
на строение этого зеленокаменного пояса: одна
из них рассматривает его как ассиметричную
сложную запрокинутую на запад синклиналь,
разрез которой наращивается снизу вверх и под-
стилается гранитоидами (Горьковец и др., 1981;
Горьковец, Шаров, 2015; Лобач-Жученко и др.,
2000а); другая рассматривает пояс как коллаж
тектонических пластин, в целом запрокинутых на
запад (Puchtel et al., 1998; Кожевников, 2000; Би-
бикова и др., 2005; Кожевников и др., 2006). Имея
разные представления о строении и соотношени-
ях слагающих пояс геологических тел, большин-
ство исследователей выделяет в его составе две
литостратиграфические (стратотектонические) ас-
социации: контокскую и гимольскую серии. Пер-
вая формирует западную и центральную часть пояса
и состоит из метаморфизованных вулканитов с
прослоями осадков (рис. 1б). В составе контокской
серии выделяют:

1) базальт-коматиитовую толщу (которая ча-
сто подразделяется на две и тогда они рассматри-
ваются как ниемиярвинская и рувинваарская

свиты), с редкими прослоями железистых квар-
цитов и дацитовых туфов, ее изотопный возраст
оценивается как мезоархейский: 2843 ± 39 и
2808 ± 95 млн лет – Sm-Nd изохона по базальтам
и коматиитам (Puchtel et al., 1998; Лобач-Жученко
и др., 2000а); 2792 ± 6 млн лет – по цирконам
(SHRIMP-II) из туфов (Кожевников и др., 2006);

2) толщу туфов, туффитов риолитов - риодаци-
тов (редко до андезитов) с простоями BIF и угле-
родистых сланцев – шурловарская свита, изотоп-
ный возраст которой по цирконам из кислых вул-
канитов оценивается в 2801 ± 7 и 2795 ± 29
(TIMS) (Puchtel et al., 1998; Лобач-Жученко и др.,
2000а), 2790 ± 21 (TIMS) и 2791 ± 23 (NORDSIM)
млн лет (Бибикова и др., 2005).

Гимольская серия слагает восточный борт зе-
ленокаменного пояса и представлена метамор-
физованными песчано-глинистыми осадками
флишевого типа. В основании толщи выделяются
конгломераты (суккозерская свита), в нижней ча-
сти толщи велика доля BIF (костомукшская сви-
та), а в верхней резко преобладают безрудные гра-
увакки (сурлампинская свита). В составе гимоль-
ской серии описаны также метатуффиты кислого
состава, возраст цирконов из которых оценивает-
ся в 2787 ± 8 млн лет (TIMS) (Бибикова и др.,
2005). Железорудная толща сечется неоархейски-
ми (2707 ± 31 и 2675 ± 9 млн лет, соответственно)
гранит-порфирами и гранитами (Шурловарский
массив) (Лобач-Жученко и др., 2000а). Кроме то-
го, она содержит силлы и сечется дайками мета-
риолитов (в региональной литературе часто име-
нуемых “геллефлинтой”), изотопный возраст ко-
торых не был определен.

Гранитоиды тоналит-трондьемит-гранодио-
ритовой (ТТГ) ассоциации из обрамления пояса
не являются фундаментом для зеленокаменного
комплекса, так как их возраст 2779 ± 11 млн лет
(Бибикова и др., 2005) и это моложе, по крайней,
мере вулканитов контокской серии. Вместе с тем
установлены гранитоиды секущие базальт-кома-
тиитовый разрез зеленокаменного пояса: грани-
ты Ниемиярвинского массива (2720 ± 20 млн лет
(Бибикова и др., 1977)) и санукитоиды массивов

Рис. 1. Расположение и строение Костомукшского зеленокаменного пояса: (а) пояс в структуре Фенноскандинавско-
го щита (Рыбаков и др., 1981; Слабунов и др., 2006, 2011; Балаганский и др., 2016; Куликов и др., 2017). 1 – каледониды,
байкалиды и неопротерозойские образования; 2, 3 – палеопротерозойская кора: 2 – ювенильная; 3 – с фрагментами
архейской; 4 – архейская кора (НК – кратон Норрботтен; БП – Беломорская провинция, КП – Кольская провинция,
МК – Мурманский кратон); 5 – архейские (а) зеленокаменные (Г – Гимольский, И – Иломантси, К – Кухмо, Х – Хе-
дозерско-Большеозерский) и (б) парагнейсовые пояса; 6 – палеопротерозойские границы провинций. (б–г) схемы
геологического строения: (б) пояса (Горьковец и др., 1981; Кожевников, 1982; Кулешевич, Фурман, 2009); (в) Косто-
мукшского железорудного месторождения; (г) Корпангского железорудного месторождения. 1 – неопротерозойские
(рифейские) лампроиты и кимберлиты, 2 – палеопротерозойские (2.4 млрд лет) долериты; 3–8 неоархейские: 3 –
2.71 млрд лет санукитоиды; 4 – (2.72–2.71 млрд лет) граниты; 5 – 2.78 млрд лет гранитоиды ТТГ ассоциации; 6–8 – по-
роды гимольской серии: 6 – 2.75 млрд лет метаграувакки; 7 – 2.75 млрд лет силлы и дайки метариолитов (геллефлин-
ты); 8 – BIF; 9–11 – мезоархейские (2.84-2.78 млрд лет): 9 – базальты и базальт-коматииты (рувинваарская свита);
10 – туфы, туффиты риолит-риодациты с простоями BIF и углеродистых сланцев (шурловарская свита); 11 – базальты
и коматиититы (ниемиярвинская свита); 12 – разломы; 13 – надвиг; 14 – места отбора геохронологических проб.



ГЕОХИМИЯ  том 66  № 4  2021

ГЕОХИМИЯ, ГЕОХРОНОЛОГИЯ ЦИРКОНОВ И ВОЗРАСТ 293

(а) 36� E 70� N

НК

БП

N

N

N

К

КП
МК

БЕЛОЕ
МОРЕ

Карельский
кратон

БАЛ
ТИ

Й
СКО

Е М
ОРЕ

БАРЕНЦЕВО МОРЕ

60�

250 км
20�

1 2 3 4 5 6а б

Костомукшский
зеленокаменный пояс

оз. Корпанга

(г)

(г)

(в)

(в)

(б)

Условные обозначения

1

2

3

4

5

6

7

8

9

10

11

12

13

14

КОС2-8/1
КОС2-7/1

КОРП1-3/1

5 км

500 м1 км



294

ГЕОХИМИЯ  том 66  № 4  2021

СЛАБУНОВ и др.

Таблица 1. Химический состав (окислы – в мас. %,
элементы – в г/т) метариолитов (1 – Э-КОРП1-3/1;
2 – Э-КОС2-7/1) и метаграувакки (3 – Э-КОС-2-8/1)
из главной железорудной толщи (костомукшкой сви-
ты гимольской серии) Костомукшского зеленокамен-
ного пояса

Компонент 1 2 3

SiO2 69.54 70.14 60.99
TiO2 0.12 0.09 0.55
Al2O3 16.69 17.21 15.62
Fe2O3 0.83 0.01 1.65
FeO 1.0 1.01 6.05
MnO 0.025 0.022 0.065
MgO 0.39 0.92 2.97
CaO 3.31 3.18 3.67
Na2O 6.18 5.86 3.17
K2O 1.13 0.87 3.09
P2O5 0.07 0.08 0.21
H2O 0.013 0.17 0.02
ппп 0.56 0.38 1.53
Sc 9.19 7.79 24.52
V 45.77 45.10 176.70
Cr 55.23 22.40 207.10
Co 3.11 2.46 26.11
Ni 42.71 18.78 71.47
Cu 11.82 5.78 9.95
Zn 13.52 24.70 105.70
Rb 41.65 15.17 148.00
Sr 520.50 623.00 666.90
Y 1.19 1.51 14.79
Zr 43.25 52.79 109.40
Nb 1.07 1.07 6.42
Ba 448.70 542.70 948.90
La 1.72 1.45 26.00
Ce 3.02 2.81 56.18
Pr 0.32 0.36 7.02
Nd 1.14 1.23 26.33
Sm 0.29 0.32 4.46
Eu 0.20 0.22 1.46
Gd 0.22 0.20 3.93
Tb 0.04 0.04 0.50
Dy 0.22 0.30 2.74
Ho 0.04 0.05 0.52
Er 0.10 0.15 1.41
Tm 0.02 0.20
Yb 0.11 0.17 1.38
Lu 0.02 0.03 0.18
Hf 1.21 1.54 2.57
Ta 0.19 0.20 0.88
Th 0.19 0.23 4.84
U 0.08 0.12 1.48

Таловейс (2718 ± 6–2707 ± 9 млн лет (Бибикова и др.,
2005)).

Рассматриваемый район в раннем палеопроте-
розое находился в области формирования круп-
ной магматической провинции, элементом кото-
рого является рой даек долеритов с возрастом
2.4 млрд лет (Степанова и др., 2017) секущих, в
том числе, и архейский гранит-зеленокаменный
комплекс (рис. 1б–1г). Наиболее позднее прояв-
ление эндогенной активности здесь – неопроте-
розойский (около 1.2 млрд лет) щелочно-ультра-
основной магматизм (лампроиты, кимберлиты)
(Никитина и др., 1999; Горьковец, Шаров, 2015).

Для определения времени формирования же-
лезорудной осадочной толщи (костомукшской
свиты гимольской серии) нами отобраны пробы
из биотитовых сланцев (КОС2-8/1) и две – из
силла (КОС2-7/1) и дайки (КОРП1-3/1) метарио-
литов (табл. 1). Сланцы и метариолиты из силла
отобраны в карьере “Центральный” Костомукш-
ского месторождения (рис. 1в), а метариолиты из
дайки - в карьере Корпангского месторождения
(рис. 1г).

Биотитовые сланцы представляют собой мел-
козернистые тонкополосчатые с хорошо выра-
женной агрегатной линейностью по биотиту по-
роды. Они являются составляющей, наряду с BIF,
ритмично слоистой флишоидной толщи (верхне-
костомукшкая подсвита костомукшской свиты
гимольской серии) и интерпретируются как мета-
морфизованные песчано-глинистые осадки фли-
шоидного типа (Горьковец и др., 1981; Мильке-
вич, Мыскова, 1998; Раевская и др., 1992) или как
туфы или туффиты (Чернов, 1964; Бибикова и др.,
2005). По особенностям химического состава
(табл. 1; рис. 2) отобранная проба сланцев полно-
стью сопоставима с породами из разреза осадков
костомукшской свиты гимольской серии, специ-
альное литолого-петрогеохимическое изучение
которых позволило классифицировать их как ме-
таграуваакки, формирующиеся в островодужной
системе (Милькевич, Мыскова, 1998).

Силл метариолитов залегает среди рудной тол-
щи в виде субсогласного пластового (с секущими
полосчатость вмещающих пород апофизами) тела
(рис. 1в) мощностью до 500 м метаморфизован-
ного и деформированного совместно с вмещаю-
щими метаосадками (Горьковец и др., 1981; Горь-
ковец, Раевская, 1983).

Изученная дайка метариолитов сечет вмещаю-
щие метаграувакки с прослоями железистых
кварцитов, но совместно с ними метаморфизова-
на и деформирована (рис. 1г).

По геохимическим особенностям изученные
метариолиты (табл. 1) сопоставимы с острово-
дужными магматическими породами: подобно по-
следним они обеднены Nb, относительно La и Th,
на дискриминационных диаграммах (Pearce et al.,
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Рис. 2. Фигуративные точки составов сланцев, из которых отобрана геохронологическая проба Э-КОС-8/1, в сравне-
нии с метаграувакками (Милькевич, Мыскова, 1998) и туффитом (Бибикова и др., 2005) костомукшской свиты ги-
мольской серии на диаграммах SiO2 – окислы (в мас. %) и Ni (в г/т), спайдерграмме нормированных по хондритам
(Nakamura, 1974) содержаний РЗЭ и на дискриминационной диаграмме Th-La-Sc (Bhatia, 1983) (поля осадков А – оке-
анических островных дуг; B – континентальных островных дуг; C, D – активных и пассивных континентальных окра-
ин соответственно.
Условные обозначения: 1 – сланец (проба Э-КОС-8/1); 2, 3 – метатуффит (проба K-7/97 (Бибикова и др., 2005));
4 – метаграувакки (Милькевич, Мыскова, 1998)
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1984) их фигуративные точки лежат в соответ-
ствующем поле.

Следует еще раз обратить внимание на то, что
рассматриваемые метаосадки и метариолиты се-
кутся жильными телами гранит-порфиров (с воз-
растом 2.7 млрд лет) и массивами микроклиновы-
ми гранитов (с возрастом 2.68 млрд лет).

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЙ

Определение петрогенных окислов выполне-
но классическим методом химического силикат-
ного анализа в Институте геологии Карельского
научного центра РАН (ИГ КарНЦ РАН), г. Пет-
розаводск. Концентрации рассеянных и редкозе-
мельных элементов в породах измерены методом
ICP MS (X Series II, ThermoScientific) также в ИГ
КарНЦ РАН по методике детально описанной в
работе (Светов и др., 2015).

Выделение цирконов проводилось в ИГ
КарНЦ РАН (г. Петрозаводск) по стандартной
методике с использованием магнитной сепара-
ции и тяжелых жидкостей. При этом для работы с
метариолитами, которые характеризуются низ-
ким содержанием и тонкодисперсной размерно-
стью цирконов, был использован щадящий режим
дробления. Внутренняя структура цирконов изуча-
лась средствами оптической микроскопии и като-
долюминесценции в ЦИИ ВСЕГЕИ (г. Санкт-Пе-
тербург), а состав минеральных включений в них на
электронном сканирующем микроскопе Vega II с
полупроводниковым детектором Oxford Inca 350 в
ИГ КарНЦ РАН (г. Петрозаводск).

U-Pb датирование цирконов и определение в
них содержания малых элементов осуществлялось
на приборе ICP-MS Agilent 7500 Ce с системой ла-
зерной абляции Complex Pro102 (LA-ICP-MS) с
диаметром лазерного пучка ~30–35 μm в Пекин-
ском университете (Китай). Содержание U, Th и
Pb в цирконе калибровалось по 29Si. В качестве
эталонов при определении возраста и U/Pb отно-
шений использовались международные стандар-
ты циркона PLE и TEM, а при определении со-
держания малых элементов – #610, #612 и #614.
Обработка полученных данных осуществлялась с
использованием программного обеспечения
ICPMSDataCal, Glitter 4.0 и программы SQUID
(Ludwig, 2000). Погрешности единичных анали-
зов (отношений и возрастов) приводятся на уров-
не 1σ, а погрешности вычисленных конкордантных
возрастов и пересечений с конкордией – на уровне
2σ. Построение графиков с конкордией проводи-
лось с использованием программы ISOPLOT/EX
(Ludwig, 1999).

ГЕОХРОНОЛОГИЯ 
И ГЕОХИМИЯ ЦИРКОНОВ

Из метариолитов, слагающих силл среди ру-
довмещающей толщи костомукшской свиты ги-
мольской серии (рис. 1в), выделены относитель-
но мелкие (размер по длиной оси от 50 до
120 мкм, с преобладанием (около 80% выборки) –
40–80 мкм), изометричные и призматические
(коэффициент удлинения (1.1–1.8) зерна цирко-
на (проба Э-КОС2-7/1). На их изображениях в
катодной люминисценции (CL) и в отраженных
электронах (BSE) (рис. 3а) в большинстве кри-
сталлов видна осцилляторная зональность, ха-
рактерная для кристаллизации минерала в магма-
тических системах (Corfu et al., 2003), хотя есть
зерна, в которых она не проявлена. В качестве
минеральных включений в кристаллах цирконов
отмечены: апатит, реже – биотит и барит. Соот-
ношение Th/U варьирует в цирконах от 0.48 до
0.98, что характерно для магматических разно-
видностей.

Оценка возраста цирконов по 14 аналитиче-
ским точкам цирконов по верхнему пересечению с
конкордией – 2753 ± 21 млн лет (табл. 2; рис. 3б).
Кроме того, по 7 аналитическим точкам вычисля-
ется конкордантный возраст данной выборки
цирконов – 2759 ± 8.9 млн лет (рис.3б). Послед-
нее значение принимается за наиболее точную
оценку изотопного возраста цирконов из мета-
риолитов силла. С учетом того, что все признаки
(зональное строение зерен цирконов, высокие
значения отношения Th/U, минеральные вклю-
чения апатита) указывают на магматическую
природу цирконов, следует в большой долей уве-
ренности считать, что возраст 2759 ± 8.9 млн лет
соответствует магматической стадии формирова-
ния силла.

Геохимические особенности цирконов (табл. 3;
рис. 3в) позволяют выделить среди них три типа:
1) обедненные Eu и обогащенные Ce; 2) обога-
щенные Eu и Ce; 3) обогащенные средними ред-
коземельными элементами (РЗЭ). В изученной
выборке преобладают именно обедненные Eu
(Eu*/Eu < 1) и несколько обогащенные Ce кри-
сталлы (рис. 3в), что типично для магматических
цирконов (Hoskin, Schaltegger, 2003).

Это, по-видимому, означает, что часть цирко-
нов кристаллизовались в магматической камере
из расплава совместно с плагиоклазом (коэффи-
циент распределения плагиоклаз/кислый рас-
плав ;  (Кокс и др., 1982)),
обеспечив дефицит Eu и обогащение Ce. Вторая –
более редкая группа цирконов, наоборот, обога-
щена Eu (Eu*/Eu > 1), также как и валовый состав
метариолитов, из которых эта проба выделена
(рис. 3в). Эта часть выборки, по-видимому, кри-
сталлизовалась из поздней фазы расплава, обога-
щенного плагиоклазом и калиевым полевым шпа-

Eu
D 2.1K = Ce

D 0.3K =
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Рис. 3. Морфология, возраст и геохимия цирконов из силла метариолитов (Э-КОС-2-7/1): (а) BSE- и CL- изображе-
ния цирконов с точками датирования (табл. 2), значениями 207Pb–206Pb возраста (TPb-Pb в млн лет ) и минеральными
включениями (Ap – апатит); (б) Диаграммы с конкордией (Tc – конкордантный возраст; T1 – изохронный возраст по
верхнему пересечению, T2 – изохронный возраст по нижнему пересечению); (в) спайдерграмма нормированнных по
хондриту (Nakamura, 1974) содержаний РЗЭ в цирконах, на врезке – в метариолите, из которого отобрана проба.
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Таблица 3. Содержание (в г/т) РЗЭ в цирконах из метариолитов (геллефлинты) Э-КОС2-7/1 (КС-1-20) и
Э-КОРП1-3/1 (KR-1-10), сланца (метаграувакки) Э-КОС2-8/1 (S1-25)

Точка изм. La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Tm Yb Lu

KC-1 5.38 82.83 8.34 59.89 49.8 21.43 66.37 12.16 92.66 27.95 114.2 23.48 229.74 45.56
KC-2 13.87 155.66 27.54 216.58 116.37 44.24 77 9.55 62.32 18.11 77.06 16.93 177.78 39.1
KC-3 7.7 81.48 11.53 89.73 47.62 14.82 40.34 7.55 67.51 22.46 99.34 21.57 219.04 45.56
KC-4 33.35 223.16 33.06 210.35 170.59 83.8 211.6 35.48 221.54 55.86 205.34 38.28 348.78 67.02
KC-5 18.31 174.5 23.71 159.83 109.86 87.26 122.06 19.4 124.22 33.38 126.43 25.49 242.05 46.14
KC-6 4.23 56.39 6.89 56.08 31.61 8.09 31.37 6.02 54.09 18.31 81.48 17.83 185.47 38.86
KC-7 21.74 128.01 17.88 105.23 59.19 24 84.42 16.86 131.52 38.62 151.35 30.24 288.56 54.76
KC-10 5.78 61.49 8.28 50.09 39.13 11.17 50.79 10.83 85.78 26.44 111.16 23.38 226.02 45.29
KC-11 14.72 72.98 9.68 75.66 40.66 10.57 42.51 7.43 60.09 19.57 85.62 18.65 189.3 39.81
KC-13 20.23 96.91 17.3 126.04 63.98 8.09 55.95 8.35 61.94 19.67 84.62 18.54 194.05 41.91
KC-14 15.57 60.34 10.65 83.2 48.94 13.11 44.71 6.93 57.14 18.84 83.03 18.37 189.94 41.35
KC-15 4.83 43.06 4.59 36.98 23.06 4.12 24.28 4.32 37.78 12.28 54.22 11.61 123.61 25.87
KC-18 93.81 242.38 54.39 319.02 203.92 89.38 250.06 41.57 239.91 54.97 186.93 33.8 312.99 56.1
KC-19 14.13 60.18 7.69 54.45 29.35 6.06 31.33 5.83 49.88 17.49 78.25 17.6 187.92 41.18
KC-20 0.688 23.8 0.531 4.29 3.87 1.064 9.19 2.62 28.15 11.14 56.46 13.4 149.08 34.32
KR-1 0.405 19.8 0.17 2.03 3.32 0.683 14.18 4.3 45.05 15.83 70.83 15.02 149.82 30.33
KR-2 12.8 37.72 5.77 31.78 13.68 12.46 28.64 6.98 64.47 21.73 92.73 19.28 187.99 37.56
KR-3 2.54 29.17 1.74 13.81 12.73 1.99 38.21 10.04 96.83 32.15 131.55 27.06 256.92 49.27
KR-4 1.227 28.71 0.823 6.46 7.47 1.146 27.98 7.97 82.78 28.6 124.96 26.2 254.73 49.32
KR-5 15.2 142.79 21.09 143.35 116.5 44.21 167.63 32.39 232.19 62.99 236.82 46.37 426.54 78.29
KR-7 0.988 19.7 1.166 8.7 8.63 1.68 23.32 6.23 60.01 20.45 88.26 18.5 183.26 36.91
KR-9 17.94 171.05 28.21 220.57 146.33 78.9 194.24 34.54 246.26 67.12 253.01 48.8 441.61 82.66
KR-10 32.85 144.84 17.29 92.24 29.82 6.25 39.15 7.72 64.15 19.86 81.88 16.42 156.23 29.51
S1 43.88 274.75 26.74 198.79 91.83 238.08 176.28 37.45 329.96 101.8 382.42 69.9 600.52 106.52
S2 9.99 67.5 5.37 28.19 9.19 5.54 22.21 6.29 71.74 28.23 136.48 31.07 333.22 70.89
S3 32.39 149.46 15.62 107.67 49.12 84.51 97.23 21.05 187.38 58.73 223.86 42.6 388.03 73.75
S4 59.04 197.51 29.02 172.42 73.83 130.57 124.52 25.45 223.9 68.73 265.96 51.48 482.71 93.4
S5 8.17 160.73 4.75 35.41 21.15 24.97 65.26 19.92 223.74 83.7 371.98 76.64 743.29 143.61
S6 11.61 65.54 6.78 39.58 13.73 14.85 24.52 5.73 55.85 20.16 90.61 20.51 215.3 47.27
S7 0.72 16.25 0.611 6.45 7.29 1.68 24.87 7.74 87.96 32.4 145.45 31.35 311.62 61.93
S8 0.232 22.38 0.168 1.86 2.41 0.774 10.34 3.27 39.11 15.69 77.61 18.55 201.38 45.22
S9 11.53 163.53 8.03 59.81 35.72 45.12 90.35 23.53 231.1 80.32 347.57 74.1 738.46 149.93
S10 49.77 277.51 32.38 228.73 106.44 263.36 180.48 35.71 306.2 94.24 353.32 65.32 597.37 117.17
S11 37.91 159.13 20.48 141.25 60.64 115.34 100.8 20.62 177.63 53.56 197.82 36.39 332.97 64.28
S12 31.37 130.45 13.23 77.72 33.55 43.07 76.85 19.85 202.07 72.57 316.42 66.23 656.54 132.46
S13 0.5 13.37 0.404 3.75 3.59 0.801 16.33 5.22 60.64 23.25 103.64 22.03 211.19 41.89
S14 32.01 144.36 17.35 106.98 43.24 64.74 81.14 17.68 161.49 50.56 200.56 38.55 366.55 72.55
S15 9.41 56.49 4.79 30.92 14.02 5.65 29.96 7.13 70.8 24.14 106.55 22.89 235.86 50.29
S16 62.87 141.15 12.57 52.09 11.06 2.34 23.5 5.75 56.47 19.59 84.44 18.14 184.03 38.27
S17 38.33 203.15 23.78 166.45 72.2 153.43 115.47 22.93 189.19 56.54 207.11 35.78 323.51 60.4
S18 0.779 17.58 0.508 4.54 3.91 1.39 12.98 3.77 40.79 15.21 71.39 16.19 169.63 37.02
S19 56.04 168.96 19.92 92.95 17.23 3.66 20.56 4.39 39.38 13.15 55.88 11.87 122.23 26.07
S20 4.42 39.68 2.11 14.48 6.86 7.29 18.99 5.12 54.88 20.59 94.23 21.45 224.48 47.77
S21 1.197 32.25 0.736 6.63 6.75 1.95 21.81 5.78 55.69 18.69 77.01 15.76 150.84 30.34
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Рис. 4. Морфология, возраст и геохимия цирконов из дайки метариолитов (Э-КОРП1-3/1): (а) BSE- и CL-изображе-
ния цирконов с точками датирования (табл. 2), значениями 207Pb–206Pb возраста (TPb-Pb в млн лет); (б) Диаграммы с
конкордией (Tc – конкордантный возраст; T1 – изохронный возраст по верхнему пересечению, T2 – изохронный воз-
раст по нижнему пересечению; (в) спайдерграмма нормированнных по хондриту (Nakamura, 1974) содержаний РЗЭ в
цирконах, на врезке – в метариолите, из которого отобрана проба.
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том. Третья группа имеет черты сходства с составом
цирконов с наиболее дискордантными (степень
дискордантности более 15%) значениями возрас-
тов, что, вероятно, является признаком начальных
стадий нарушения геохимической системы.

Следующая группа изученных цирконов
(Э-КОРП1-3/1) была выделена из метариолитов
дайки, секущей осадочный разрез железорудной
части гимольской серии (рис. 1в). Концентрация
цирконов мала: из пробы весом 3 кг выделено
34 зерна. Они, также как и в предыдущей пробе,
мелкие (от 50 до 130 мкм, с преобладанием (более
57% выборки) – 50–80 мкм), изометричные и
призматические (коэффициент удлинения ва-
рьирует от 1.1 до 3.5, но существенно (около 80%)
преобладает 1.1–1.76 (рис. 4а).

С цирконами из силла их роднит и то, что
большая часть зерен характеризуется наличием
осцилляторной зональности, которая видна на
CL- и BSE-изображениях (рис. 4а), а также тем,
что соотношение Th/U в зернах также высокое –
0.46–0.95, типичное для магматических цирко-
нов (Hoskin, Schaltegger, 2003). Кроме того, в кри-
сталлах цирконов отмечены минеральные включе-
ния апатита и биотита. Таким образом, строение и
состав цирконов в обеих пробах из метариолитов
весьма сходны и согласуются с предположением о
формировании их в магматической системе.

U-Pb возраст цирконов из дайки по 8 аналити-
ческим точкам по верхнему пересечению оцени-
вается в 2736 ± 37 млн лет (рис. 4б). Кроме того,
можно оценить возраст цирконов по 3 наиболее
конкордантным аналитическим точкам – 2743 ±
± 15 млн лет. Последнее значение наиболее точно
отражает возраст магматической стадии форми-
рования метариолитов дайки.

Геохимические особенности цирконов из рас-
сматриваемой пробы полностью аналогичны та-
ковым из силла риолитов (Э-КОС1-7/1): среди них
также выделяется три типа (рис. 4в): 1) обедненные
Eu и обогащенные Ce; 2) обогащенные Eu и ней-
тральным Ce; 3) обогащенные средними РЗЭ.

Столь значительное сходство возрастов и ва-
риаций составов цирконов из кислых субвулка-
нических тел различной морфологии и из различ-
ных участков зеленокаменного пояса (рис. 1б)
служит важным аргументом в пользу их формиро-
вания в ходе единого магматического события.

Еще одна проба цирконов, выделенная из био-
титовых сланцев (метаграувакк), была проанализи-

рована в рамках данного исследования. Для изотоп-
ных исследований было отобрано 40 зерен и проана-
лизировано 25 точек. Цирконы не имеют признаков
окатанности. По морфлогическим признакам среди
них выделяется две группы: первая составляет около
70% выборки, характеризуется относительно мел-
ким (50–100 мкм) размером, изометричной и слабо-
удлиненно-призматической (коэффициент удлине-
ния 1.0–2.0) формой; вторая – составляет около 18%
выборки, состоит из относительно крупных (120–
140 мкм) удлиненно-призматических (коэффи-
циент удлинения 2.5–5.9) кристаллов (рис. 5а).

Важно отметить, что возраст наиболее много-
численной части цирконов из метаграувакки
(2753 ± 15 млн лет) в пределах аналитической
ошибки совпадает с таковым для цирконов из
рассмотренных выше метариолитов (2759 ± 8.9 и
2743 ± 15 млн лет).

Сходство цирконов из метаграувакки и мета-
риолитов проявляется и при сопоставлении их
геохимических характеристик (рис. 5в). Неоар-
хейские цирконы из осадков, также как и из суб-
вулканических тел, обеднены легкими РЗЭ, ха-
рактеризуются положительной аномалией Ce, а
аномалия Eu у части зерен положительная, у дру-
гой – отрицательная. При этом большая часть
древних цирконов немного обогащена тяжелыми
РЗЭ (рис. 5в). Несмотря на то, что цирконы из
метаграувакки и метариолитов очень сходны, об-
ращает на себя внимание, что среди первых не от-
мечены аналитические точки с высокой дискор-
дантностью и, соответственно, обогащенные лег-
кими и средними РЗЭ.

Таким образом, большая часть (21 из 25 про-
анализированных) детритовых цирконов из мета-
граувакки сходна по возрасту, геохимии РЗЭ и
морфологии с цирконами из рассмотренных вы-
ше метариолитов. Это означает, что одним из ве-
дущих источников вещества для осадков явля-
лись неоархейские риолиты и, таким образом,
время вулканической активности и осадконакоп-
ления были весьма сближены (или практически
синхронны). Вместе с тем, в источнике сноса
присутствовали и более древние – мезоархейские
породы.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Проведенные геохронологические и геохими-

ческие исследования цирконов из метаморфизо-

Рис. 5. Морфология, возраст и геохимия цирконов из сланцев (Э-КОС2-8/1): (а) BSE- и CL-изображения цирконов с
точками датирования (табл.2), значениями 207Pb–206Pb возраста (TPb–Pb в млн лет), минеральными включениями
(Ap – апатит, Pl – плагиоклаз- андезин); (б) Диаграммы с конкордией (T1 – изохронный возраст по верхнему пересе-
чению, T2 – изохронный возраст по нижнему пересечению); (в) спайдерграмма нормированнных по хондриту (Na-
kamura, 1974) содержаний РЗЭ в цирконах (пунктирная линия – аналитические точки с TPb–Pb более 2770 млн лет, се-
рое поле – состав цирконов в метариолитах).
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ванных магматических и осадочных пород косто-
мукшской свиты гимольской серии Костомукш-
ского зеленокаменного пояса позволяют оценить
возраст формирования главной железорудной тол-
щи Карельского кратона. Впервые показано, что
возраст магматических цирконов из метариолитов
силла и дайки – 2759 ± 8.9 и 2743 ± 15 млн лет, соот-
ветственно. Это означает, что возраст толщи вме-
щающих эти магматические тела осадков не мо-
ложе 2.74 млрд лет, так как исследованная дайка
сечет вмещающие осадочные породы (рис. 1г).
Метаморфические процессы, которые фиксиру-
ются в породах, не привели к формированию в
изученных породах новых генераций цирконов и
не нарушили существенно изотопную систему су-
ществовавших кристаллов.

Для оценки возраста накопления осадков бы-
ли изучены цирконы из метаграувакки косто-
мукшской серии гимольской серии, залегающей
стратиграфически выше силла риолитов (рис. 1в).
Петрогеохимические характеристики этой поро-
ды полностью сопоставимы с метаграуваакками
детально изученного (Милькевич, Мыскова,
1998) здесь разреза (рис. 2). Особенности состава
метаграувакк позволили сделать вывод о том, что
эти слабодифференцированные незрелые осадки
сформировались за счет разрушения базальтов
(около 50%) и кислых вулканитов (Милькевич,
Мыскова, 1998). Полученные нами данные так же
указывают на важную роль риолитов при их фор-
мировании: возраст, морфология и геохимиче-
ские особенности детритовых цирконов из этих
осадков аналогичны таковым из метариолитов в
составе гимольской серии. Особенно следует об-
ратить внимание на сходство геохимических ха-
рактеристик цирконов в осадках и метариолитах
(рис. 3в; рис.4в; рис. 5в).

Представленные факты могут означать, что ак-
тивный вулканизм и осадконакопление рассмот-
ренной части гимольской серии Костомукшского
пояса происходили синхронно 2.76–2.74 млрд лет
назад. Вместе с тем, среди детритовых цирконов
из осадков установлены и редкие зерна со значи-
тельно большим – мезоархейским (до 3.1 млрд
лет) возрастом. Это может означать, что в области
питания бассейна осадконакопления присутство-
вали более древние породы. На то, что в источни-
ке сноса осадков были и породы с древним коро-
вым компонентом указывает также и тот факт,
что Sm-Nd модельный возраст сланцев (туффитов)
гимольской серии оценивается в 2.98 млрд лет, а их
εNd2800 варьирует от +1.2 до +1.58 (Cамсонов и др.,
2001; Бибикова и др., 2005).

Полученные оценки возраста главной железо-
рудной осадочной толщи (костомукшской свиты
гимольской серии) Костомукшского зеленока-
менного пояса в 2759 ± 19–2743 ± 15 млн лет хо-
рошо коррелируются со временем (не древнее

2753 ± 15 млн лет (Мыскова, Львов, 2019)) форми-
рования метаграувакки с прослоями BIF нижней
терригенной толщи соседнего Хедозерско-Боль-
шезерского зеленокаменного пояса (рис. 1а), оса-
дочной толщи (свита Ронкаперя, время формиро-
вания не древнее 2750–2700 млн лет) зеленока-
менного пояса Кухмо (рис.1а) (Lehtonen et al.,
2016) и терригенными метаосадками всего За-
падно-Карельского региона (Чекулаев, Аресто-
ва, 2020). Кислые вулканиты с близкими к ис-
следованным метариолитам возрастами 2749 ±
± 5 млн лет (Левченков и др., 2000) и 2754 ±
± 6 млн лет (Sorjonen-Ward, 1993) фиксируются,
соответственно, в Гимольском и Иломантси зе-
ленокаменных поясах (рис.1а), а в Хедозерско-
Большезерском велика роль более молодых
(2712–2703 млн лет) вулканитов (Мыскова и др.,
2020). Следует также отметить, что в Костомукш-
ском зеленокаменном поясе осадочный железо-
рудный комплекс гимольской серии сформиро-
вался спустя 35–50 млн лет после вулканитов и
осадков контокской серии.

Полученные данные, убедительно указываю-
щие на (а) неоархейский (2.76–2.74 млрд лет) воз-
раст осадочной толщи, элементом которой явля-
ются BIF, (б) а также на синхронность ее форми-
рования с кислыми вулканитами имеют важное
значение для оценки условий формирования BIF.
Во-первых, это означает, что осадконакопление
железорудной толщи происходило в эпоху до кис-
лородного взрыва (Great Oxidation Event – GOE),
начавшегося около 2.45 млрд лет назад. Как пред-
полагается (Bekker et al., 2010; Kasting, 2019), ат-
мосфера в архее преимущественно состояла из уг-
лекислого газа с крайне низким содержанием
кислорода. Это значит, что в гидросфере железо
должно было находиться в хорошо растворимой
двухвалентной форме. Для его осаждения необхо-
димо, чтобы, по крайней мере, периодически в
водном бассейне возникали условия для окисле-
ния железа до трехвалентной формы. Их могли
обеспечить синтезирующие кислород цианобак-
терии или железобактерии, окисляющие двухва-
лентное железо микроорганизмы (Koehler et al.,
2010). Находка в Австралии неоархейских строма-
толитов, которые могли быть постройками ци-
анобактерий (Buick, 1992), а также наличие раз-
нообразных архейских микрофоссилий в зелено-
каменных комплексах Карельского кратона
(Высоцкий и др., 2019; Медведев и др., 2014; Роза-
нов, Ушатинская, 2011) позволяют рассматривать
такую модель, как одну из перспективных. Во-вто-
рых, геохимические характеристики рассматривае-
мых метаосадков и метариолитов указывают на их
формирование в связи с субдукционными процес-
сами, а значит образование BIF происходило в бас-
сейне, связанном с данной геодинамической об-
становкой.
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КРАТКИЕ ВЫВОДЫ

1. Возраст кислого магматизма, проявленного
в виде силлов и даек метариолитов среди метао-
садков железорудной гимольской серии Косто-
мукшского зеленокаменного пояса, на основа-
нии изучения U-Pb возраста цирконов методом
LA-ICP-MS, оценивается в 2759 ± 19–2743 ±
± 15 млн лет;

2. Главным источником цирконов в метаграу-
вакках, чередующихся с BIF гимольской серии
Костомукшского зеленокаменного пояса, были
риолиты. На это указывает сходство U-Pb возрас-
та (2753 ± 19 млн лет) наиболее распространенной
группы детритовых цирконов в осадках с таковым
из метариолитов, а также сопоставимые геохими-
ческие и морфологические особенности цирко-
нов в этих породах;

3. Формирование железорудной осадочной
толщи (гимольской серии) в Костомукшском зе-
ленокаменном поясе происходило синхронно с
кислым вулканизмом в субдукционной геодина-
мической обстановке.
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На основании петролого-геохимического изучения базальтов и долеритов Восточной Антарктики,
происхождение которых связано с распространением плюма Кару в провинции Альманнрюгген, Земля
Королевы Мод, выявлено присутствие высокомагнезиальных, железистых, обедненных несовмести-
мыми элементами магм на фоне разнообразия геохимических типов магматизма. Генезис таких высо-
комагнезиальных железистых пикритов, редко наблюдаемых в других магматических плюмовых про-
винциях, связан с плавлением специфического по составу пироксенитового источника в мантии. По-
добные расплавы обнаружены исключительно в массивах Альманнрюгген и Вестфьелла в Антарктике
и провинции Летабо в Южной Африке, пространственно ассоциируясь с центральной частью плюма,
и, вероятно, соответствуют наиболее ранним излияниям. Изученные долериты близки к исходным рас-
плавам, а их составы отличаются относительно сглаженным типом распределения литофильных эле-
ментов (от Th до Er) и пониженным содержанием наиболее совместимых элементов (Y, Yb, Lu), а также
низкой величиной изотопного отношения 206Pb/204Pb: 17.33–17.37 и умеренно радиогенным составом
неодима: 143Nd/144Nd: 0.51249–0.51259, что свидетельствует об относительной древности пироксенито-
вого компонента. Составы всех высоко-Ti базальтов, связанных с плюмом Кару-Мод указывают на
присутствие вещества подобного источника, но его доля может значительно изменяться.

Ключевые слова: пикритовые магмы, Земля Королевы Мод, Альманнрюгген, плюм Кару, оливины,
геохимия литофильных элементов
DOI: 10.31857/S0016752521040087

ВВЕДЕНИЕ
Мезозойский магматизм, распространенный в

Южной Африке и Восточной Антарктиде, фор-
мирует одну из крупнейших магматических про-
винций Мира. Он проявлен на площади около
3 млн кв. км и является результатом активности
мантийного плюма Кару (Riley et al., 2005; Luttin-
en, Furnes, 2000; Duncan et al., 1997; Zhang et al.,
2003; Jourdan et al., 2007а, 2007b). Длительность

этого магматизма, оценивается разными исследо-
вателями по разному (Duncan et al., 1997; Dalziel
et al., 2000; Marsh et al., 1997; Lawer et al., 1992; Curtis
et al., 2008; Svensen et al., 2012; Luttinen et al., 2018), но
составляет не менее 20–30 млн лет (Riley et al.,
2006), что существенно превосходит временной
интервал активности для типичных трапповых
провинций (Cortillot, Renne, 2003), причем пик ак-
тивности в Африканской области распростране-
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ния плюма приходится на узкий интервал време-
ни 182–183 млн лет назад, тогда как основная вул-
каническая активность в Антакртическом секторе
приходится на интервал 184–178 млн лет назад
(Duncan et al., 1997; Zhang et al., 2003; Jourdan et al.,
2005, 2007b; Luttinen et al., 2015). В пределах Во-
сточной Антарктики (на Земле Королевы Мод и ее
континентальной окраине) мезозойский магма-
тизм охватывает площадь более 700000 км2 и пред-
ставлен дайками и небольшими интрузиями ос-
новного, реже щелочного и кислого состава, а
также базитовыми вулканическими толщами,
выполняющими рифтогенные депрессии (Leitch-
enkov et al., 1996; Лейченков и др., 2016). Кроме
значительной площади развития и длительности
проявления, к другим особенностям магматиз-
ма, связанного с плюмом Кару, можно отнести
присутствие высокомагнезиальных пород, обед-
ненных несовместимыми элементами, которые
редко встречаются в других изверженных плю-
мовых провинциях, а также зональность магма-
тизма, определяемую пространственной лока-
лизацией высоко- и низкотитанистых расплавов
(Heinonen et al., 2010; Luttinen et al., 2018).

Состав мантийных производных определяет-
ся, главным образом, эволюцией расплавов и ве-
ществом мантийного источника, т.е. первичны-
ми геохимическими характеристиками. Магмы,
происхождение которых связано с плюмамами,
достаточно гетерогенны по составу (Korenaga,
2004). По современным представлениям, это свя-
зано с присутствием в восходящем плюме кроме
собственно мантийного субдуцированного на ак-
тивных окраинах вещества: осадков (Weaver et al.,
1986), океанической коры (Hofmann, White, 1982),
континентальной литосферы (McKenzie, O`Nions,
1983), либо вещества, представляющего комбина-
ции всех или части перечисленных компонентов
(Zindler, Hart, 1986). Кроме того, в составе плюма
может присутствовать и вещество примитивной
мантии, т.к. согласно распространенной гипотезе
горячие точки представляют собой плавящуюся
примитивную мантию, которая была слабо под-
вержена плавлению в ранние этапы формирова-
ния Земли (Honda et al., 1993; Moreira et al., 2001).
Изучение крупнейших плюмовых провинций ча-
сто свидетельствует об уникальности мантийных
источников для каждого конкретного случая.
Расшифровка эволюции плюма Кару, как одного
из крупнейших плюмов в истории Земли, его взаи-
модействия с континентальной литосферой, про-
явленных в вещественном составе магматических
пород, представляются достаточно актуальной за-
дачей современной геологии. В данной работе мы
изучили долериты западной части Земли Короле-
вы Мод, происхождение которых связано с ос-
новным этапом развития плюма Кару-Мод в Ан-
тарктиде, и попытались охарактеризовать состав
мантийного источника магм и его эволюцию. Не-

смотря на ограниченное число образцов коренных
пород, отобранных в ходе Российских Антаркти-
ческих экспедиций, их детальное изучение может
существенно дополнить картину мезозойского
магматизма Антарктиды.

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ СТРОЕНИЕ ЗАПАДНОЙ 
ЧАСТИ ЗЕМЛИ КОРОЛЕВЫ МОД

Земля Королевы Мод (ЗКМ) занимает обшир-
ную область Восточной Антарктиды в секторе
между 20° з.д. и 45° в.д. и отличается от других ее
районов наличием практически непрерывной це-
пи горных сооружений, развитых вдоль побере-
жья, высотой до 3 км. В западной части ЗКМ рас-
положены горные массивы Вестфьелла, Хей-
мифронтфьелла, Альманнрюгген и массив Борг
(рис. 1).

Западная часть Земли Королевы Мод (ЗЗКМ)
отличается гетерогенной тектонической структу-
рой (Grikurov, Leychenkov, 2012). В ее пределах
выделяется древний кратон Грюнехогна c возрас-
том 3 млрд лет, который рассматривается как
часть Каапвальского кратона (Elliot, Fleming,
2000; Luttinen, Furnes, 2000), и ограничивающий его
на востоке и юго-востоке мезопротерозойский по-
движный пояс Мод – антарктическое продолжение
африканского пояса Наталь (рис. 1). Кратон Грю-
нехогна перекрыт метаморфизованными осадоч-
но-вулканогенными отложениями супергруппы
Ричерфьелла мезопротерозойского возраста
(Moyes et al., 1995; Groenewald et al., 1995).

В пределах ЗЗКМ плюмовый магматизм пред-
ставлен интрузиями основного состава и эффузив-
ными комплексами, пик проявления которых пред-
полагается около 180 млн лет назад (Riley et al., 2005;
Heinonen, Luttinen, 2008; Heinonen et al., 2010;
Luttinen et al., 2015). Мезозойские платобазальты
обнаружены в горах Вестфьелла, Кирванвегген и
Хеймифронтфьелла (рис. 1). Наиболее значи-
тельные по объему базальтовые излияния пред-
ставлены в горах Вестфьелла и на юге гор Кир-
ванвегген (Harris et al., 1990). Мощность разрезов
лавовых потоков достигает 900 метров на севере и
400 метров на юге гор Вестфьелла при общем па-
дении на запад под углом 10° (Furnes et al., 1987).
Платобазальты секутся дайками и силлами доле-
ритов и интрузиями габброидов (Spaeth, Schüll,
1987). Основание лавовых потоков в горах Вест-
фьелла не обнажается, но в остальных регионах
эти базальты лежат на палеозойских континен-
тальных осадках перекрывающих докембрийский
фундамент (Furnes et al., 1982, 1987). Долеритовые
дайки распространены также в горах Кирванвег-
ген и Альманрюгген (рис. 1).

Гетерогенность составов магматических по-
род: от мафических даек и силлов до щелочно-
ультраосновных и кислых (лампроиты, субще-
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Рис. 1. Модифицированная геологическая карта (Heinonen et al., 2010) региона западной части Земли Королевы Мод
(ЗЗКМ). 1 – Выходы горных пород из подо льда: а – архейские ранитоиды (3 мдрд лет), б – мезопротерозойский вул-
каногенно-осадочный комплекс (супергруппа Ричерфьелла; 1130–1100 млн лет), частично интрудированный дайками
долеритов юрского возраста, в – мезопротерозойские гнейсы (1200–1000 млн лет), частично интрудированные дайка-
ми долеритов юрского возраста, г – юрские базальты и долеритовые дайки; 2 – архейский кратон (преимущественно
по геофизическим данным); 3 – протерозойский подвижный пояс с раннепалеозойской тектоно-термальной перера-
боткой (по геологическим и геофизическим данным); 4 – граница тектонических провинций; 5 – места отбора проб
базальтов и долеритовых даек (указаны номера проб).
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лочные маймечиты, кварцевые диориты), также
как присутствие высокомагнезиальных обеднен-
ных несовместимыми элементами магм на фоне
разнообразия геохимических типов (Luttinen et al.,
2002; Riley et al., 2005; Heinonen, Luttinen, 2008;
Luttinen et al., 2015), подчеркивает всю сложность
процесса генерации магм от их зарождения до
кристаллизации. Для восстановления условий
магмогенерации и состава первичных расплавов
наибольший интерес представляют наиболее
магнезиальные, более высотемпературные разно-
сти пород, слабо контаминированные в процессе

кристаллизации (Howarth, Harris, 2017; Hole,
2018). Породы наиболее раннего возраста пред-
ставлены только в районе гор Альманнрюгген
(Riley et al., 2005). Изученные нами образцы по-
род долеритовых даек Земли Королевы Мод были
отобраны 33 Российской Антарктической Экспе-
дицией, а их местоположение показано на рис. 1.

ИСПОЛЬЗУЕМЫЕ МЕТОДЫ АНАЛИЗА
Валовые составы базальтов (табл. 1) получены

методом XRF в ГЕОХИ РАН на рентгеноспек-
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тральном флюоресцентном спектрометре AXIOS
Advanced (PANalytical B.V.). Прибор оснащен
рентгеновской трубкой с Rh анодом, мощностью
3kW сканирующим каналом с кристаллами-ана-
лизаторами (PE-002-С, PX-1, GeIII-C, LIF-200,
LIF-220) и детектирующим устройством. Пробы
для анализа были изготовлены путем прессования
в таблетки диаметром 20 мм растертого до 200 меш
исходного материала весом 300 мг с добавлением
в качестве связывающего вещества полистирола в
соотношении 5 : 1. Из отдельной навески опреде-
ляли потери при прокаливании.

Содержание литофильных элементов опреде-
лялось в Центральной Аналитической Лаборато-
рии ГЕОХИ РАН (Москва) по разработанной
оригинальной методике разложения геологиче-
ских образцов в открытой системе проб массой
100 мг, краткое описание которой приведено ни-
же. Взвешенный образец помещался в тефлоно-
вый стакан объемом 60 мл со сферическим дном.
К образцу добавляли концентрированную кисло-
ту: 4 мл HF и 1 мл HNO3, стакан плотно закрыва-
ли массивной крышкой, и помещали в предвари-
тельно нагретый до температуры 50°С блок объ-
емного нагрева с контроллером температуры и
оставляли на 72 ч. Вместе с пробами неизвестного
состава выполняли разложение и стандартных
образцов (BCR-2 и BHVO-2). Для оценки предела
определения элементов процедуру проводили и
для холостых проб. После разложения пробы упа-
ривали при температуре 140°С до влажных солей.
К охлажденным пробам добавляли по 2 мл HF и
0.5 мл HClO4 (концентрированные), стаканы за-
крывали крышками с вмонтированным воздуш-
ным холодильником и оставляли на 12 часов при
температуре 140°С. По окончании этой операции
пробы упаривали до влажных солей. Затем добав-
ляли смесь концентрированных кислот: 1.5 мл
HNO3 и 1 мл HCl и нагревали пробы до полного
растворения солей. После этого проводили упа-
ривание проб до объема ~0.5 мл.

Полученные растворы переносили в полиэти-
лено вые пробирки, доводили до объема 25 мл,
используя 2% раствор азотной кислоты. Для
ИСП-МС анализа полученные растворы допол-
нительно разбавляли в 20 раз 2%-м раствором
азотной кислоты. Для контроля дрейфа чувстви-
тельности спектрометра при проведении измерений
в растворы перед измерением добавляли индий в ка-
честве внутреннего стандарта. Концентрация внут-
реннего стандарта в пробах составляла 10 мкг/л. В
работе использовали квадрупольный масс-спектро-
метр с индуктивно связанной плазмой XSeries II
(Thermo Scientific) с рабочими параметрами анали-
за: выходная мощность генератора 1400 Вт, расход
плазмообразующего газа (Ar) 13 л/мин, вспомога-
тельного 0.95 л/мин, расход Ar через распылитель
0.87 л/мин, расход образца 0.8 мл/мин. При таких

настройках прибора уровень оксидных ионов
CeO+/Ce+ не превышает 2%, а относительная до-
ля двухзарядных ионов (Ва++/Ва+) не превышает
3%. Измеренные спектры обрабатывали с помо-
щью программы iPlasmaProQuad (ГЕОХИ РАН),
которая обеспечивает импорт всех измеренных
данных в базу данных MS Access и их последую-
щую обработку средствами базы данных (система
из примерно 60 запросов, включающих расчеты).
Обработка включает построение градуировочных
зависимостей, расчеты концентрации изотопов,
введение поправок на внутренний стандарт, функ-
ции контроля правильности измерений, оценка
неопределенности результатов (учет накопления
погрешности на различных этапах анализа), кон-
солидация данных, проверка правильности ана-
лиза стандартных образцов и другие функции.

Химический состав оливина и ортопироксена
изучался в выделенных из образцов зернах на
микрозонде JEOL JXA 8230 в Институте Наук о
Земле (ISTerre), Университет Гренобль-Альпы по
методике высокоточного определения элемен-
тов-примесей (Batanova et al., 2015) (табл. 2). По
этой методике в зернах оливина в дополнение к
макрокомпонентам (Mg, Fe, Si) измерялись кон-
центрации примесных элементов Na, Al, P, Ca,
Ti, Ni, Mn Zn, Cr и Co. Применялись следующие
параметры анализа: ускоряющее напряжение
25 кВ, ток зонда (измерялся на чашке Фарадея)
900 нА. Измерение примесных элементов произ-
водилось на пяти спектрометрах с дисперсией по
длинам волн, главных элементов – на энерго-дис-
персионном спектрометре. Время анализа одной
точки составляло 12 минут. Вместе с образцами че-
рез каждые 30 точек производилось 3-х кратное
измерение оливина Сан Карлос USNM 111312/44
(Jarosewich et al., 1981), используемого в качестве
контрольного образца. Это позволяло контроли-
ровать и корректировать дрифт прибора. Воспро-
изводимость анализа, оцененная на контрольном
образце оливина как 2 стандартных отклонения
от среднего, для большинства примесных эле-
ментов составляет 4–10 г/т, для натрия 15 г/т, а
для главных элементов 300 г/т Fo минала.

Изотопный состав Sr, Nd, Pb в долеритах опре-
делялся в ЦИИ ФГБУ “ВСЕГЕИ”, Санкт-Петер-
бург (табл. 1). Химическая сепарация элементов
осуществлялась хроматографическим методом на
ионообменных колонках по описанной ранее ме-
тодике (Luchitskaya et al., 2017). Холостой опыт в
период выполнения анализов не превышал 0.01 и
0.1 нг для Rb и Sr, и 0.02 нг для Sm, Nd, и 0.01 нг
для Pb. Содержания элементов определялись ме-
тодом изотопного разбавления с добавлением ка-
либрованного изотопного трассера. Измерения
изотопного состава элементов проводились на
многоколлекторном твердофазном масс-спектро-
метре TRITON (ЦИИ ВСЕГЕИ) в статическом ре-



312

ГЕОХИМИЯ  том 66  № 4  2021

СУЩЕВСКАЯ и др.
Т

аб
ли

ца
 1

.
С

од
ер

ж
ан

ия
 г

ла
вн

ы
х 

(м
ас

. %
),

 п
ри

м
ес

ны
х 

(г
/т

) э
ле

м
ен

то
в 

и 
из

от
оп

ны
х 

от
но

ш
ен

ий
 в

 и
зу

че
нн

ы
х 

об
ра

зц
ах

 З
ем

ли
 К

ор
ол

ев
ы

 М
од

К
ом

по
не

нт

О
бр

аз
ец

33
92

1-
5

33
90

5-
7

33
80

7-
3

33
90

9-
2

33
90

9-
3

33
91

2-
2

33
91

8
33

91
3

33
91

3-
4

33
91

2-
1

Si
O

2
49

.3
9

49
.6

5
51

.2
9

51
.5

0
54

.5
6

49
.5

9
48

.4
1

49
.6

7
49

.6
6

49
.7

3

T
iO

2
2.

62
3.

29
1.

61
1.

55
1.

26
1.

50
2.

30
1.

71
1.

93
1.

69

A
l 2

O
3

11
.17

9.
61

14
.9

7
14

.4
2

12
.0

7
15

.5
9

15
.8

1
14

.6
1

13
.5

9
15

.3
2

Fe
O

13
.1

4
13

.2
2

12
.1

8
13

.11
11

.2
6

11
.4

5
13

.2
1

12
.6

7
13

.2
5

11
.8

0

M
nO

0.
17

0.
17

0.
17

0.
19

0.
17

0.
15

0.
17

0.
16

0.
17

0.
16

M
gO

11
.0

4
10

.9
0

5.
29

4.
63

5.
47

6.
90

5.
61

6.
73

6.
64

6.
88

C
aO

8.
59

9.
37

9.
67

9.
87

12
.0

2
10

.6
5

8.
53

9.
61

10
.3

1
10

.4
5

N
a 2

O
1.

71
1.

61
2.

40
2.

43
1.

37
2.

28
3.

03
2.

52
2.

26
2.

02

K
2O

0.
42

0.
31

0.
80

0.
54

0.
30

0.
32

0.
99

0.
52

0.
26

0.
26

P 2
O

5
0.

26
0.

23
0.

21
0.

22
0.

19
0.

19
0.

42
0.

27
0.

30
0.

20

су
м

м
а

98
.5

0
98

.3
5

98
.5

8
98

.4
7

98
.6

6
98

.6
3

98
.4

6
98

.4
8

98
.3

7
98

.5
2

K
2O

/N
a 2

O
0.

24
0.

19
0.

34
0.

22
0.

22
0.

14
0.

33
0.

21
0.

12
0.

13

C
aO

/A
l 2O

3
0.

77
0.

97
0.

65
0.

68
1.

00
0.

68
0.

54
0.

66
0.

76
0.

68

R
b

10
.2

7.
49

9.
24

9.
05

5.
04

5.
58

14
.3

9.
20

47
.5

6.
17

Sr
24

6
24

1
21

8
19

4
32

2
34

9
53

4
19

9
34

2
33

4

Y
34

.0
31

.4
11

.7
29

.9
19

.2
20

.8
29

.2
30

.8
33

.5
23

.2

Z
r

17
9

21
5

50
.3

12
3

54
.7

58
.7

18
0

12
8

19
2

65
.0

N
b

7.
29

7.
42

2.
16

5.
59

2.
67

2.
88

9.
27

5.
78

12
.4

3.
10

B
a

12
5

70
.1

63
3

19
2

16
5

18
1

77
5

12
12

71
3

27
1

L
a

12
.0

8.
99

4.
08

10
.6

4.
24

4.
60

21
.9

69
.2

26
.0

5.
00

C
e

30
.7

25
.5

10
.2

24
.4

11
.5

12
.4

51
.3

13
3

55
.2

13
.7

N
d

21
.8

22
.2

7.
20

15
.9

9.
6

10
.3

31
.3

54
.0

30
.0

11
.3

Sm
6.

65
7.

12
2.

03
4.

44
2.

97
3.

25
7.

15
8.

59
6.

76
3.

55



ГЕОХИМИЯ  том 66  № 4  2021

РОЛЬ ПИРОКСЕНИТОВОЙ МАНТИИ В ФОРМИРОВАНИИ РАСПЛАВОВ 313

П
ри

м
еч

ан
ия

. И
зо

то
пн

ы
е 

да
нн

ы
е 

со
 *

 п
ер

ес
чи

та
ны

 н
а 

во
зр

ас
т 

их
 и

зл
ия

ни
я 

–
 1

80
 м

лн
 л

ет
.

E
u

2.
26

2.
37

0.
78

1.
39

1.
17

1.
28

2.
37

2.
49

2.
01

1.
34

Y
b

2.
90

2.
49

1.
08

3.
23

1.
77

1.
93

2.
78

1.
26

3.
48

2.
14

L
u

0.
41

0.
34

0.
16

0.
49

0.
26

0.
28

0.
41

0.
18

0.
53

0.
31

H
f

5.
32

6.
03

1.
39

3.
51

1.
72

1.
84

4.
76

4.
65

5.
32

2.
14

Ta
0.

72
0.

73
0.

16
0.

41
0.

25
0.

25
0.

62
5.

35
0.

92
0.

24

Pb
2.

84
2.

20
1.

29
4.

24
2.

13
2.

18
5.

23
4.

07
10

.7
1.

28

T
h

1.
40

0.
94

0.
22

1.
51

0.
20

0.
22

1.
33

10
.6

6.
27

0.
26

U
0.

34
0.

28
0.

08
0.

31
0.

06
0.

06
0.

34
2.

12
1.

75
0.

08

N
b/

Y
b

2.
52

2.
98

2.
00

1.
73

1.
51

1.
49

3.
34

4.
59

3.
57

1.
45

C
e/

Pb
10

.8
2

11
.6

0
7.

94
5.

76
5.

38
5.

71
9.

81
32

.5
9

5.
16

10
.6

2

T
h/

Y
b

0.
48

0.
38

0.
20

0.
47

0.
12

0.
11

0.
48

8.
38

1.
80

0.
12

U
/P

b
0.

12
0

0.
12

6
0.

06
1

0.
07

3
0.

02
7

0.
02

8
0.

06
6

0.
52

1
0.

16
4

0.
06

2

87
Sr

/86
Sr

 ±
 2

σ
0.

70
51

85
 ±

 5
0.

70
65

48
 ±

 11
0.

70
83

38
 ±

 3
0.

70
52

68
 ±

 3
0.

71
12

04
 ±

 3
0.

70
53

11
 ±

 2
0.

70
51

67
 ±

 3
но

но
но

14
3 N

d/
14

4 N
d 

±
 2

σ
0.

51
27

10
 ±

 2
0.

51
28

15
 ±

 3
0.

51
27

29
 ±

 2
0.

51
27

67
 ±

 2
0.

51
23

51
 ±

 2
0.

51
28

00
 ±

 2
0.

51
24

46
 ±

 2
но

но
но

20
6 Pb

/20
4 Pb

 ±
 2

σ
17

.5
38

2 
±

 17
17

.5
88

2 
±

 2
7

17
.8

92
2 

±
 9

17
.5

43
4 

±
 1

2
18

.9
96

1 
±

 7
17

.4
74

3 
±

 2
5

17
.5

81
7 

±
 4

но
но

но

20
7 Pb

/20
4 Pb

±
2σ

15
.5

35
6 

±
 1

9
15

.3
84

7 
±

 2
9

15
.5

48
3 

±
 9

15
.5

13
0 

±
 11

15
.6

61
1 

±
 6

15
.3

93
4 

±
 2

2
15

.5
19

2 
±

 4
но

но
но

20
8 Pb

/20
4 Pb

±
2σ

38
.0

78
0 

±
 6

0
37

.6
47

9 
±

 9
6

37
.6

28
4 

±
 3

0
37

.3
57

0 
±

 2
8

39
.0

18
2 

±
 1

6
37

.0
19

6 
±

 5
4

37
.4

31
3 

±
 8

но
но

но

87
Sr

/86
Sr

*
0.

70
48

65
0.

70
63

08
0.

70
80

05
0.

70
51

52
0.

71
11

20
0.

70
51

81
0.

70
49

65
но

но
но

14
3 N

d/
14

4 N
d*

0.
51

24
88

0.
51

25
89

0.
51

25
28

0.
51

25
41

0.
51

21
76

0.
51

25
79

0.
51

22
81

но
но

но

20
6 Pb

/20
4 Pb

*
17

.3
26

8
17

.3
65

1
17

.7
82

8
17

.4
15

6
18

.9
44

6
17

.4
26

6
17

.4
67

9
но

но
но

20
7 Pb

/20
4 Pb

*
15

.5
25

1
15

.3
73

7
15

.5
42

9
15

.5
06

6
15

.6
58

5
15

.3
91

1
15

.5
13

6
но

но
но

20
8 Pb

/20
4 Pb

*
37

.7
93

9
37

.4
03

4
37

.5
30

2
37

.1
53

8
38

.9
62

2
36

.9
62

5
37

.2
86

0
но

но
но

К
ом

по
не

нт

О
бр

аз
ец

33
92

1-
5

33
90

5-
7

33
80

7-
3

33
90

9-
2

33
90

9-
3

33
91

2-
2

33
91

8
33

91
3

33
91

3-
4

33
91

2-
1

Т
аб

ли
ца

 1
. О

ко
нч

ан
ие



314

ГЕОХИМИЯ  том 66  № 4  2021

СУЩЕВСКАЯ и др.

жиме. Для нормализации использовались природ-
ные значения отношения 88Sr/86Sr 8.375209 и
146Nd/144Nd 0.7219. Для контроля качества измере-
ний регулярно производилось измерение изотоп-
ного состава стандарта JNdi-1: 143Nd/144Nd
0.512109 ± 0.000006 (n = 22), NIST-981: 206Pb/204Pb
16.913 ± 0.001, 207Pb/204Pb 15.451 ± 0.001, 208Pb/204Pb
36.594 ± 0.001 (n = 12), NBS-987 87Sr/86Sr
0.710225 ± 12 (n = 12).

ОСОБЕННОСТИ СОСТАВА 
ДОЛЕРИТОВ ЗЗКМ

На рис. 2 показаны вариации содержаний TiO2
и K2O (табл. 1) в зависимости от MgO изученных
базитов западной части ЗКМ в сравнении с об-
щими вариациями плюмовых магм, развитых в
южной Африке (провинция Кару) и восточной
Антарктиде (Земля Королевы Мод). Как видно,
большая часть образцов относится к низко-Ti ти-

Таблица 2. Составы оливинов и ортопироксенов их содержащих

Примечания. Оксиды даны в мас. %.Параметры, отвечающие доли плавления пироксенитового источника в расплавах,
расчитаны по формулам, предложенным в работе (Sobolev et al.,2007) и приведенным в тексте.

Составы ортопироксенов, содержащих оливины

Компоненты

33921-5 33905-7

ZKM-gr170_ol1 ZKM-gr163_ol1 ZKM-gr163_ol2 ZKM-gr_ol1

содержания
SiO2 55.75 55.95 54.82 45.75
Al2O3 0.97 1.08 1.41 0.37
TiO2 0.33 0.30 0.43 0.10
FeO 9.12 7.86 10.48 11.47
MnO 0.17 0.12 0.19 0.15
MgO 31.75 32.85 30.18 42.73
CaO 1.71 1.41 2.23 0.02
Mg# 86.12 88.16 83.70 86.91
Cr2O3 0.50 0.50 0.54 0.18
Na2O 0.04 0.04 0.05 н.о.
NiO 0.13 0.19 0.14 0.43
Сумма 100.46 100.32 100.47 101.36

Составы оливинов из них
Fo 83.69 86.99 84.58 87.26
SiO2 39.56 40.27 39.88 40.06
Al2O3 0.04 0.03 0.04 0.04
FeO 15.37 12.49 14.66 12.19
MnO 0.19 0.15 0.18 0.15
MgO 44.24 46.86 45.13 46.90
CaO 0.26 0.23 0.26 0.22
NiO 0.41 0.53 0.44 0.53
Cr2O3 0.07 0.08 0.07 0.06
сумма 100.14 100.64 100.66 100.14
100*Mn/Fe 1.24 1.22 1.24 1.23
100*Ni/Mg 1.21 1.46 1.27 1.46
Ni/(Mg/Fe)/1000 1.45 1.42 1.45 1.38
100Ca/Fe 1.54 1.70 1.62 1.62
X px Mn/Fe 0.91 0.96 0.90 0.94
Mn/Fe 0.01 0.01 0.01 0.01
NiO/(MgO/FeO) 0.14 0.14 0.14 0.14
X px Mn 0.91 0.96 0.91 0.94
X px Ni 1.07 1.04 1.07 1.00
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пу магм, широко распространенному в пределах
провинций Кару и ЗКМ, типичными представи-
телями которого, могут служить мезозойские до-
лериты дайкового комплекса Мурен (на рис. не
показан), расположенного в западной части ЗКМ
(Vuori et al., 2003). Большая часть этих пород
представляет сильно дифференцированные раз-

ности, содержание MgO в которых падает от 7 до
2 мас. %.

Наиболее магнезиальными и наиболее пер-
спективными для реконструкции первичных рас-
плавов оказались образцы долеритов массива
Альманнрюгген с содержанием MgO, достигаю-
щим 12 мас. %. Они попадают в группу базальтов

Рис. 2. Составы изученных базальтов (табл. 1) и сравнительная характеристика высоко и низко-Ti типов магм, разви-
тых в пределах провинции Кару в южной Африке и на Земле Королевы Мод по данным (Luttinen, 2018). Составы изу-
ченных Fe-пикритов массива Альманнрюгген лежат в области высоко-Ti базальтов. Базальты: 1 – ЗКМ, 2 – провин-
ции Кару, 3 – обр. 33921-7, 333905-7, массив Альманнрюгген, 4 – другие изученные образцы ЗЗКМ (рис. 1).
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с повышенным TiO2, но при этом с достаточно
низким содержанием K2O (рис. 2). Согласно приве-
денным в статье (Luttinen et al., 1998) составам по-
род, долериты массива Альманнрюгген относятся к
высокожелезистым магнезиальным базитам.

Долериты, представленные образцами 33921-7
и 333905-7, массива Альманнрюгген состоят на
40–60 об. % из плагиоклаза, ортопироксена (око-
ло 20 об. %), клинопироксена (около 10 об. %) и
рудных минералов. Ортопироксен являлся лик-
видусной фазой наряду с оливином. Оливин
(около 1–3 об. %) образует мелкие округлые ред-
кие зерна, иногда, скопления зерен в основной
массе. В отдельных случаях, наличие оливина
предполагается по форме выделений и вторич-
ным продуктам нацело измененных кристаллов
(33905-7). Основная масса состоит из микрофе-
нокрист плагиоклаза, титаномагнетита и оливи-
на, частично измененных (развитие вторичных
амфиболов по ортопироксену и оливину, частич-
ная соссюритизация плагиоклаза, появление хло-
рита). В отдельных кристаллах ортопироксена об-
наружены включения высокомагнезиального и
высоконикелистого оливина (рис. 3).

По содержанию главных компонентов составы
долеритов 33921-7 и 333905-7 в среднем имеют:
SiO2 – 49.4, TiO2 – 3, MgO – 11, Al2O3 – 10.5, FeO –
13.2, CaO – 9, Na2O – 1.65, K2O – 0.35 (мас. %) и
лежат в поле составов высокотитанистых и высо-
кожелезистых базальтов провинции Кару. Надо
подчеркнуть, что другие изученные образцы кор-
релируют с дифференцированными разностями
плюмовых магм ЗКМ и распространены южнее
провинции Альманнрюгген, и могут быть отнесе-
ны к производным низкотитанистых магм. Интер-
вал концентраций TiO2 составляет 1.6–2.3 мас. %
(при MgO 4.6–6.9 мас. %.). Несмотря на отчетливо
проявленные вторичные изменения пород, содер-

жание K2O в них варьирует от 0.3 до максимально
1 мас. %.

Ранее было показано, что в пределах гор Вест-
фъелла и Альманнрюгген встречены магнезиаль-
ные базальты высокотитанистого и высокожеле-
зистого типа с характерным, кумулятивным трен-
дом обогащения магнием (Riley et al., 2005;
Heinonen, Luttinen, 2008; Heinonen et al., 2010;
Luttinen et al., 2015). Данная группа магм (тип G-3
по (Lambart et al., 2013) отличалась присутствием
вкрапленников оливина с включениями ортопи-
роксена и была обнаружена в горах Альманнрюг-
ген. Изученные долериты образцов 33921-7 и
333905-7 в отличие от этих магм характеризуются
кристаллизацией магнезиального ортопироксена
с включениями мелких зерен магнезиального
оливина (рис. 3). В тоже время по содержанию ос-
новных компонент и рассеянных элементов и те,
и другие магмы близки между собой (рис. 4).

РЕЗУЛЬТАТЫ ИЗУЧЕНИЯ 
ОЛИВИНОВ И РАВНОВЕСНЫХ 
С НИМИ ОРТОПИРОКСЕНОВ

Ортопироксены долеритов массива Альман-
нрюгген (табл. 2) близки по составу к ранее изу-
ченным из высокожелезистых магнезиальных по-
род, распространенных в провинциях Кару и
ЗКМ, предположительно связанных с плавлени-
ем пироксенитового источника (Kamenetsky et al.,
2017). Магнезиальность изученного ортопироксе-
на варьирует в интервале Mgat# 84–88 и соответ-
ствует условиям равновесной кристаллизации с
оливином состава Fo84-87. При уменьшении маг-
незиальности в ортопироксене наблюдается уве-
личение содержания TiO2 от 0.26 до 0.43, Al2O3 от
0.9 до 1.4, CaO от 1.4 до 2.2 и падение содержания
SiO2 от 56 до 54.8 (мас. %).

Рис. 3. Включения оливинов Fo85 и Fo87 в ортопироксенах образцов 33921-5 и 33905-7 долеритов массива Альман-
нрюгген (табл. 2).
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В зернах ортопироксена (обр. 33921-7 и
333905-7) были обнаружены мелкие кристаллики
оливина (табл. 2, рис. 3), состав которых приве-
ден на серии рисунков (рис. 5). Главная особен-
ность состава этого оливина − повышенные со-
держания никеля, что обычно отличает оливин
плюмовых магм пироксенитового источника
(Sobolev et al., 2005, 2007). Так, тренды эволюции
состава оливинов массива Альманнрюгген близ-
ки трендам составов для оливинов плюмовых
магм провинции Кару (район Летабо) в Южной
Африке и Сибири (рис. 5), для которых связь с
плавлением пироксенитового источника не вы-
зывает сомнения (Sobolev et al., 2007; Kamenetsky
et al., 2017). Несмотря на то, что оливины сибир-
ских траппов (Гудчихинская свита) более фрак-
ционированы, экстраполяция их составов до оли-
винов, равновесных с мантийным источником,
указывает на близость составов с изученными
оливинами массива Альманнрюгген. Оливины
Гудчихинской свиты относятся к ранней стадии
проявления Сибирского плюма, и, как было по-
казано, связаны с плавлением безоливинового
источника (Соболев и др., 2009). Базитовый маг-

матизм района Летабо датируется возрастом
184.2–181.2 млн лет (Duncan et al., 1997), т.е. отно-
сится к ранним проявлениям плюма Кару в Южной
Африке. Оливины из магнезиальных оливин-пор-
фировых пород района Летабо (Kamenetsky et al.,
2017) по содержанию Ni, Mn и Ca сопоставимы с со-
ставами изученных нами оливинов (рис. 5). С
уменьшением магнезиальности от 87 до 84 фор-
стеритового минала в оливинах ЗКМ содержание
NiO падает от 0.5 до 0.4 мас. %, Cr2O3 от 0.78 до
0.68, а MnO увеличивается от 0.15 до 0.19 мас. %.
На рис. 5е видно, что по значениям 100 × Mn/Fe–
Ni/(Mg/Fe)/1000 железистые пиктриты массива
Альманнрюгген попадают в поле магм, производ-
ных пироксенитовой мантии. Оливины из рас-
плавов, равновестных с перидотитовым источни-
ком, отличаются наивысшими 100 Mn/Fe и наи-
меньшими Ni/(Mg/Fe)/1000), а поле составов
оливинов из расплавов из пироксенитового ис-
точника – наибольшими Ni/(Mg/Fe)/1000 и наи-
меньшими 100 Mn/Fe. Расчет доли пироксенита в
источнике по соотношению Ni и Mn в оливине, со-
гласно предложенным (Sobolev et al., 2007) форму-
лам: XPxNi = 10.54 × NiO/(MgO/FeO) – 0.4368;

Рис. 4. Вариации главных элементов в Fe-пикритах, связанных с плавлением пироксенитового источника. Составы:
1 – железистых пикритов по данным (Luttinen, 2018); 2 – железистых пикритов (тип G-3, Lambart et al., 2013), раз-
витых в районе массива Альманнрюгген; 3 – расчетных модельных первичных расплавов, связанных с плавлением
пироксенитовой мантии (Lambart et al., 2013); 4 – изученных образцов прикритовых базальтов (табл. 1).
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XPxMn = 3.483 – 2.071 × (100Mn/Fe) приводит к
величине плавящегося пироксенита, близкой к
100%, т.е. составы изученных нами магм могут со-
ответствовать исходному составу пикритовых
расплавов, образованных при плавлении безоли-
винового источника.

ГЕОХИМИЧЕСКИЕ ОСОБЕННОСТИ 
РАСПЛАВОВ

Вариации нормированных к примитивной
мантии содержаний литофильных элементов в
изученных образцах приведены на рис. 6а, из ко-

Рис. 5. Вариации примесных элементов в оливинах массива Альманнрюгген, базитов провинции Кару и пироксени-
товых магм Сибирского плюма (а–д – вариации содержания Al2O3, NiO, Cr2O3, СаО, MnO в зависимости от состава
оливина. Составы оливинов из базальтов района Кару (треугольники), Сибирского плюма (точки), Альманнррюген
(треугольники) образуют устойчивые поля. Повышенные содержания этих элементов в изученных образцах близки их
содержанию в сибирских траппах, связанных с плавлением пироксенитового источнкика. Данные по траппам Кару и
Сибирского плюма из работ (Sobolev et al., 2007; Соболев и др., 2009). е) вариации состава оливинов на графике в ко-
ординатах 100Mn/Fe–Ni/(Mg/Fe)/1000 (Sobolev et al., 2007), который позволяет идентифицировать пироксенитовый
и перидотитовый источники для первичных расплавов (показаны полями). Нормированные содержания примесных
элементов в оливине на содержания Fe и Mg/Fe в нем позволяют оценить их концентрации в оливинах с одинаковым
содержанием Fe и Mg/Fe, что дает избежать эффектов дифференциации расплавов, и отражают реальные вариации Ni
и Mn в расплаве.
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торого видна большая дисперстия в составах, что
ранее отмечалась при изучении потоков базаль-
тов ЗКМ (Luttinen et al., 1997, 1998). В отличие от
изученных базальтов массивов Кирванвегген и
Вестфьелла (табл. 1), высоко-магнезиальные до-
лериты массива Альманнрюгген обладают выдер-

жанным слабообогащенным спектром литофиль-
ных элементов: (La/Sm)n = 0.9–1.1 (рис. 6а). Для
сравнения на диаграмме показаны спектры рас-
пределения примесных элементов в лавах Сибир-
ских траппов, связанных с плавлением пироксе-
нитового источника (рис. 6б). При общем сходном

Рис. 6. Характер распределения литофильных элементов в изученных базальтах (а) базальты гор Вестфъелла и Альман-
нрюгген (б) распределение литофильных элементов в магмах гор Альманнрюгген (обр. 33921-5, 33905-7) в сравнении
с их содержаниями в стеклах южной Атлантики (S18-60/1 – Kamenetsky et al., 2001) и Сибирскими траппами, произ-
водными плавления пироксенитовой мантии (Соболев и др., 2009). Литофильные элементы нормированы по (Sun,
McDonough, 1989).
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виде распределения Сибирские траппы отличают-
ся повышенными содержаниями наиболее несов-
местимых элементов по сравнению со стеклом
андезитового состава, образованного, вероятно,
при плавлении фрагмента литосферы суперкон-
тинента Годвана в условиях спрединговой зоны
южной Атлантики (Kamenetsky et al., 2001). Со-
став этого стекла часто используется в качестве ре-
ференсного, как доказательство плавления типич-
ной мантии южной части суперконтинента Гондва-
на, которая в мезозойское время была подвержена
плюмовому воздействию.

На рис. 7 показаны вариации изотопных ха-
рактеристик базальтов массивов Альманнрюгген
и Вестфьелла (табл. 3) в сравнении с их вариаци-
ями в магмах провинций Кару и ЗКМ. Изученные
образцы лежат в поле обогащенных разностей
магм этих провинций (рис. 7а) и отличаются от
деплетированных базальтов ЗКМ. Надо отме-
тить, что выявленная изотопная систематика вы-
соко- и низкотитанистых магм южной Африки не
нашла подтверждения в составе магм Антаркти-
ды, где указанные типы магм могут быть как де-
плетированными, так и обогащенными. Однако,
важным представляется, что изотопные составы
обр. долеритов 33921-7 и 333905-7 на диаграммах
изотопного состава в координатах 206Pb/204Pb vs.
208Pb/204Pb и 206Pb/204Pb vs. 87Sr/86Sr (рис. 7б, 7в)
попадают в поле высокотитанистых базальтов
Южной Африки, и значимо отличаются от других
базальтоидов ЗКМ (Heinonen et al., 2010; Kame-
netsky et al., 2017). Они близки ранее упоминавше-
муся базальту провинции Летабо (Нуанетси).
Изотопные характеристики изученных образцов
долеритов массива Альманнрюгген отличаются
пониженными величинами изотопных отноше-
ний 206Pb/204Pb: 17.33–17.37, 207Pb/204Pb: 15.37–15.52,
208Pb/204Pb: 37.40–37.79 и относительно повышен-
ными значениями 143Nd/144Nd: 0.51249–0.51259 и
Sr 87Sr/86Sr: 0.7049–0.7063, которые в первом при-
ближении могут рассматриваться как характери-
стики пироксенитового мантийного источника
обогащенных магм (рис. 7). Наиболее сходными
изотопно-геохимическими параметрами облада-
ет базитовая (океаническая) кора или базитовый
эклогит, который имеет одновременно и черты

деплетированного литофильными элементами
источника (пониженные значения 206Pb/204Pb) и
определенного обогащения некоторыми элемента-
ми (например, рубидием, как результат повышен-
ные значения 87Sr/86Sr за счет осадочной составляю-
щей (Hawkesworth, et al., 1984).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ 
И ГЕОДИНАМИЧЕСКАЯ ИНТЕРПРЕТАЦИЯ

Участие пироксенитового источника в образо-
вании траппов плюмовой природы предполагает-
ся и рассматривается в ряде современных науч-
ных статей (Hirschmann, Stolper, 1996; Elkins et al.,
2019; Соболев и др., 2009), тем не менее, одно-
значные и прямые доказательства его существо-
вания редки, поскольку он устойчив в узких пре-
делах Р-Т условий (Соболев и др., 2009). Много-
численные работы указывают на присутствие
вещества этого источника в различных пропор-
циях в родоначальных магмах (Lambart et al., 2012;
Matzen et al., 2017; Søager et al., 2015; Yang et al.,
2016), но только благодаря выполненным нами
исследованиям удалось обнаружить непосред-
ственно магмы, практически не подвергшиеся
дифференциации, связанные с плавлением пи-
роксенита, и тем самым впервые доказать реаль-
ность их существования. Появление подобных
магм на начальных стадиях проявления плюма
может отражать именно вещественный состав
поднимающейся расплавленной плюмовой маг-
мы, достигающей поверхности. Эксперименталь-
ные исследования плавления пироксенитов при
давлениях 20–25 кбар показали возможность су-
ществования расплавов, близких по составу к ис-
следованным нами образцам (Lambart et al., 2013,
2016). В работе (Heinonen et al., 2013) показано, что
при формировании первичных расплавов ферро-
пикритов массива Альманнрюгген в процессе их
фракционирования принимал участие наряду с
оливином и ортопироксен. Составы модельных
первичных расплавов, которые были рассчитаны,
исходя из добавления к составам базальтов порций
отфракционированного оливина и ортопироксена
в соотношении (2–3% Fo84 + 6–9% Opx), оказа-
лись близки к составам долеритов 33921-7 и
333905-7 (рис. 4). Поскольку эти составы близки

Рис. 7. Изотопная характеристика расплавов, связанных с плавлением пироксенитового источника. (а) Sr-Nd изотоп-
ная систематика базальтов массивов Альманнрюгген и Нуанетси в сравнении с высоко- и низко Ti- магм провинций
Кару и Земли Королевы Мод. Показаны составы магм: 1 – Кару (южная Африка), 2 – Земли Королевы Мод; 3 –
пикриты гор Альманнрюгген (табл. 1), 4 – базальты ЗКМ (табл. 1). Изотопные составы Nd, Sr пересчитаны на время
излияния (180 млн лет назад). (б, в) вариации изотопных отношений в магмах, связанных с плюмом Кару. 1–2 – ба-
зальты Южной Африки: 1 – высоко-Ti, 2 – низко-Ti; 3-базальты и долериты Земли Королевы Мод различных геохи-
мических типов; 4 – пикриты гор Альманнрюгген (табл. 1); 5 – базальты и долериты гор Вестфьелла, ЗКМ, 6 – высоко-
Ti-высоко-Fe базальты района Нуанетси; 7 – обогащенные модельные (EM I, EM II, HIMU) и (DM) деплетирован-
ный источники по (Armienti, Longo 2011). Аббревиатура L-Ti обозначает низкотитанистые базальты, H-Ti – высокоти-
танистые базальты. Составлено по данным табл. 1 и работ (Heinonen et al., 2010; Heinonen et al., 2016; Luttinen, 2018;
Luttinen et al., 2015) для Земли Королевы Мод и (Ellam, Cox, 1989; Heinonen et al., 2014, Jourdan et al., 2004) для Южной
Африки.
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модельным первичным расплавам, в первом при-
ближении, они могут представлять собой недиф-
феринцированные расплавы, образованные за
счет плавления пироксенитового источника. По-
добные расплавы отличаются достаточно низким
содержанием MgO около 10 мас. %, что характер-
но и для состава изученных пород. В свою очередь,
расплавы – производные пироксенитов, должны
характеризоваться более низкими содержаниями
SiO2 и высокими FeO, а также высокими отноше-
ниями CaO/Al2O3 (Elkins et al., 2019). Но, для рас-
плавов массива Альманнрюгген это не типично,
что определяется существенной гетерогенностью
состава эклогитов, преобразуемых в пироксенит
при подъеме мантийного диапира. Поэтому полу-
ченная характеристика, геохимическая и изотоп-
ная, изученных образцов рассматривается нами
как отражающая состав пироксенитового источ-
ника магм, образовавшихся под воздействием ме-
зозойского плюма Кару на нижние части лито-
сферы или в самом поднимающемся плюме.

Магмы Южной Африки и западной части
ЗКМ, связанные с плюмом Кару, показывают су-
щественную гетерогенность геохимических ха-
рактеристик. Подобная гетерогенность плюмо-
вых магм подтверждается многочисленными ис-
следованиями состава магматитов изверженных
провинций Земли самого разнообразного возраста
(Cox, 1989; Courtillot, Renne, 2003; Encarnación et al.,
1996; Elliot, Fleming 2000; Jourdan et al., 2007; Hei-
nonen et al., 2013; Callegaro et al., 2013; Соболев
и др., 2009 и др.). Причинами ее возникновения
могут быть как ассимиляция разнообразных ко-
ровых пород, так и деламинация корневых частей
литосферы при плюмовом воздействии, плавле-
ние низких степеней нижних частей литосферы и
последующее смешение различных типов магм в
различных пропорциях. Выделить какой-либо
один предпочтительный или превалирующий меха-
низм достаточно трудно. Однако детальное изуче-
ние магматизма Гавайского архипелага (гавай-
ский плюм развивался и продолжает развиваться
в условиях утоненной океанической литосферы),
а также Сибирских траппов (проявление плюма в
условиях утолщенной литосферы) показало, что
мантийные плюмы могут нести большое количе-
ство фрагментов пироксенитов, плавление кото-
рых устанавливается по геохимическим призна-
кам ликвидусных оливинов (Sobolev et al., 2007;
Соболев и др., 2009; Yang et al., 2016). Температу-
ры образования расплавов массива Альманнрюг-
ген из мантийного пироксенита, определенные
различными методами, варьируют в интервале
1500–1700°С (Hole, 2015; Heinonen et al., 2015).
Мантийная струя, согласно модели (Sobolev et al.,
2007), содержащая около 10–15% рециклирован-
ного эклогита, начинает плавиться на глубинах
около 200 км, образуя расплавы, обогащенные SiO2,
которые в дальнейшем реагируют с перидотитом,

формируя гибридный пироксенит (Sobolev et al.,
2007). Численное моделирование процесса пока-
зало, что поднимающийся мантийный плюм дол-
жен иметь потенциальную температуру не ниже
1650оС (Соболев и др., 2009). Образование тепло-
вого пограничного слоя между относительно хо-
лодной истощенной литосферой и горячим яд-
ром мантийной струи не позволяет литосфере
прогреться до температуры струи даже в течение
10 млн лет и не может привести к плавлению лито-
сферной мантии. Поэтому пироксенит литосферы
не может являться источником расплавов массива
Альманнрюгген. Более вероятным сценарием пред-
ставляется, что поднимающийся мантийный плюм
уже содержал примесь фрагментов плотной рецик-
лированной коры (Stroncik, Devey, 2011; Day et al.,
2009). Появление расплавов, обогащенных Ti, Fe,
и Mg, связано с плавлением чисто пироксенито-
вого источника, что должно происходить на ран-
ней стадии внедрения плюма, поскольку иначе
они смешивались бы с расплавами, производны-
ми перидотитовой мантии. Несмотря на то, что
надежных геохронологических данных мало,
пикритовые магмы массива Альманррюгген (ти-
пичным представителем которых являются доле-
риты обр.33921-7 и 333905-7) с возрастом 190 млн
лет (Riley et al., 2005) и массива Вестфъелла с воз-
растом 183–180 млн лет (Luttenen, Furnes, 2000),
вероятно, и отражают эту раннюю стадию.

Как и в случае базальтов гудчихинской свиты
Сибирской трапповой провинции, которые соот-
ветствуют начальной стадии развития Сибирско-
го плюма с возрастом 250 млн лет, расплавы в
районе гор Альманнрюгген имеют сходный спе-
цифический характер распределения литофиль-
ных элементов (рис. 6). Основная особенность
подобных магм – наличие обогащенных Ni лик-
видусных оливинов, которые указывают на непо-
средственную связь с плавлением мантийного
пироксенитового компонента в поднимающемся
плюме (Соболев и др., 2007, 2009). Этот компо-
нент отличается достаточно ровным спектром
нормированных литофильных элементов, с обо-
гащением более несовместимыми элементами
относительно более совместимых (Th/Nb)n: 1.2–
1.17; (Zr/Y)n: 4.8–6.2, что определяется присут-
ствием граната в источнике (Hirschmann, Stolper,
1996; Tuff et al., 2005). Магмы подобного состава
могли образоваться при 40%-м частичном плав-
лении пироксенита – продукта реакции частич-
ного расплава (60%) рециклированного эклогита
(CRC) и примитивного мантийного перидотита
(PM) (Соболев, 2009).

На рис. 8 показаны изотопные характеристики
конечных членов мантийных источников: депле-
тированного перидотитового (DM), который гене-
рирует расплавы океанического типа без примеси
пироксенитовой составляющей, и пироксенитово-
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го (Px mantle), плавление которого приводит к по-
явлению расплавов аналогичных расплавам про-
винции Альманнрюгген. Толеитовые магмы Юж-
ной Атлантики района тройного сочленения Буве,
приведенные на этом графике, для которых доля
мантийных компонентов рассчитана на большом
количестве проанализированных оливинов, имеют
промежуточный состав и характеризуются различ-
ной долей обогащенного пироксенитового компо-
нента в источнике (Мигдисова и др., 2017). Источ-
ник пикритовых магм (исходя из состава проана-
лизированных нами образцов), образующихся
при плавлении мантии пироксенитового состава,
характеризуется следующими параметрами изо-
топного состава: 206Pb/204Pb 17.35, 207Pb/204Pb
15.45, 208Pb/204Pb 37.5, 143Nd/144Nd 0.5125 и 87Sr/86Sr
0.706. В отличие от пироксенитового источника,
проявленного в районе горячей точки Буве, пла-
вяшиеся пироксениты начального этапа воздей-
ствия плюма Кару-Мод были сушественно обедне-
ны U и Th. Такие изотопные характеристики, как
было показано (Сущевская и др., 2019), могли сфор-
мироваться в процессе двухэтапного формирования
мантийного родительского источника. На раннем
этапе, 700–800 млн лет назад, происходило образо-

вание древнего рециклингового компонента, т.е.
океанической коры с примесью осадков. На бо-
лее позднем этапе начального воздействия плюма
происходило преобразование его в мантийный
пироксенит за счет взаимодействия с обеднен-
ным перидотитом мантии (Сущевская и др.,
2019). Древняя субдукция океанической коры при
амальгамации суперконтинента Гондвана пред-
полагается разнообразными палеотектоническими
моделями развития данного региона в позднем до-
кембрии (Ellam, Cox, 1989; Jacobs et al., 1993; Groe-
newald et al., 1995; Ferraccioli et al., 2005; Grosch et al.,
2007; и др.).

Как указывалось выше, плюмовые магмы мо-
гут смешиваться с веществом субдуцированных
слэбов, приобретая отличный от типично ман-
тийных производных состав (Weaver et al., 1986;
McKenzie, O`Nions, 1983; Zindler, Hart, 1986).
В становлении литосферы и земной коры Антарк-
тиды процессы субдукции и плюмовой тектоники
играли заметную роль на протяжении протерозоя и
фанерозоя (Gorczyk et al., 2018; Veevers, 2012). В позд-
нем протерозое (800–600 млн лет назад) западная
часть Земли Королевы представляла собой по-
движный пояс (магматическую дугу) с предполага-

Рис. 8. Изотопная характеристика пироксенитового источника по данным пикритовых магм массива Альманнрюгген.
Приведены данные для перидотитового источника океанических магм и составы расплавов спрединговых зон района
тройного сочленения Буве (Сущевская и др., 2003).
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емой субдукцией океанической плиты Мозамбик-
ского океана и последующей коллизией континен-
тальных блоков Антарктиды на завершающей
стадии амальгамации Гондваны (Pauly et al., 2016;
Jacobs et al., 2020). Вещество позднепротерозойских
субдуцированных слэбов за счет мантийной кон-
векции могло влиять на состав раннеюрских плю-
мовых магм, но, более вероятным представляет-
ся, что более поздние геодинамические процессы
определили геохимическую специфику плюма
Кару. После становления Гондваны в раннем па-
леозое возникла устойчивая субдукция с актив-
ными окраинами Палеопацифики вдоль Запад-
ной Антарктиды, Новой Зеландии (с окружающи-
ми ее подводными плато) и восточной Австралии.
В позднем палеозое – раннем мезозое погружаю-
щаяся субдукционная плита определяла режимы
сжатия и растяжения антарктической литосферы
в задуговых обстановках, в том числе, на значи-
тельном удалении от активной окраины. В перм-
ское время поднимающийся плюм столкнулся с
погружающимся слэбом, что привело к выполажи-
ванию траектории его движения, развитию ком-
прессионных напряжений на подошве литосферы и
образованию Гондванской внутриплитной склад-
чатости (Dalziel et al., 2000). Дальнейшая мантий-
ная конвекция привела к разрушению субдуциру-
ющего слэба, контаминации магмы и проявлению
юрского магматизма на поверхности суперконти-
нента Гондвана – в пределах Земли Королевы
Мод и южной Африки (Dalziel et al., 2000), а сам
состав мантийного вещества отражает взаимо-
действие восходящего мантийного плюма с веще-
ством верхней мантии (Hastie et al., 2014; Heinon-
en et al., 2013, 2014, 2016).

Численное моделирование показало, что рецик-
лированный коровый материал, если он содержится
в составе поднимающегося плюма, будет плавиться
на глубине 150–170 км, образуя расплавы андезито-
вого состава, которые в дальнейшем при взаимодей-
ствии с перидотитовым субстратом могут формиро-
вать реакционный пироксенит (Sobolev et al., 2005).
При дальнейшем подъеме, на глубинах 150–
120 км, будет происходить плавление этого реак-
ционного пиркосенита с образованием расплавов
пироксенитового состава. Именно мощная лито-
сфера на пути восходящего плюма приводит к плав-
лению реакционного пироксенита (Natali et al.,
2017). Образующиеся расплавы могут достигать
поверхности в благоприятных условиях, когда
литосфера подвержена ранней деструкции
(Gorczyk et al., 2018). На глубине около 100 км в
плавление вступает и мантийный перидотит.

Образующиеся низкотитанистые магмы, име-
ющие большую площадную распространенность,
связаны с плавлением метасоматизированной ли-
тосферной мантии, состав которой характеризуется
присутствием обогащенного компонента ЕМII
(рис. 7), типичного для всех трапповых магм (Ме-

ланхолина, Сущевская, 2019). Эти низкотитани-
стые магмы достигают поверхности вблизи краевых
частей мощного кратона Зимбабве-Каапвааль (Pe-
ters et al., 1991), и мобильного пояса Земли Коро-
левы Мод, который является продолжением оро-
генического пояса Наталь, сформированного при
дезинтеграции протерозойского суперконтинен-
та Родинии (Jacobs et al., 1993).

Пространственная геохимическая зональ-
ность платобазальтов, в частности распростране-
ние низко- и высокотитанистых базальтов, пред-
ставляется весьма важной при решении вопроса о
местоположении центра плюма (Heinonen et al.,
2010, 2018; Natali et al., 2017; Luttinen et al., 2010;
Luttinen, 2018). Высокотитанистые базальты, и,
особенно, группа ферропикритов, по-видимому,
могут служить маркером центральной, более вы-
сокотемпературной части плюма, внедряющего-
ся в литосферу Африки-Антарктиды в районах
Нуанетси – Альманнрюгген (рис. 9). Зональность
плюма в Антарктическом секторе, с более подня-
той центральной частью радиусом около 500 км
(охватывающей район исследований (рис. 1), под-
тверждается геофизическими данными (Leitchen-
kov, Masolov, 1997).

Образующиеся из пироксенитового источника
расплавы по системе трещин могут достигать по-
верхности. В дальнейшем, в ходе эволюции плюма,
они смешиваются с расплавами более высоких сте-
пеней плавления из перидотитового источника. Ге-
терогенность магматизма, приуроченного к крае-
вым частям древнего кратона Грюнехогна, отра-
жает быстрое перемещение формирующихся
расплавов вдоль системы трещин. В отличие от
Сибирского плюма, воздействие которого на ли-
тосферу Сибирского кратона не привело к ее рас-
колу, плюм Кару инициировал магматизм на об-
ширной по площади территории континента и
привел не только к утонению литосферы и подъ-
ему коры центральной части суперконтинента
Гондвана, но и к последующему внутриконти-
нентальному рифтогенезу с обильным магматиз-
мом, расколу континента с отделением Африки от
Антарктиды (Hastie et al., 2014; Leitchenkov et al.,
2016). Центральная часть плюма так же характе-
ризуется наибольшим объемом изверженного
магматического материала, находящегося в риф-
товой окраине восточной части моря Уэдделла,
хотя в море Лазарева обильные излияния распро-
страняются и за ее пределами, вплоть до края
проявления плюма (Leitchenkov et al., 2016).
Мощность слоя магматической аккреции в ниж-
ней коре (андерплейтинга) центральной части
плюма на Земле Королевы Мод по данным глу-
бинных сейсмических зондирований достигает
17 км (Leitchenkov et al., 2016).
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ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Трапповый магматизм, связанный с плюмом
Кару, получил широкое распространение в Юж-
ной Африке и восточной Антарктиде. Его можно
считать уникальным проявлением плюма в мезо-
зойское время, что отражается как в распростра-
нении двух типов магм: высоко- и низкотитани-
стых, имеющих пространственную разобщен-
ность, так и в приуроченности высокотитанистых
магм к центральным частям плюма.

Одна из важных особенностей проявления
плюма Кару-Мод – присутствие в траппах высоко-
магнезиальных, железистых, обедненных несовме-
стимыми элементами магм на фоне разнообразия

их геохимических типов. Генезис высокомагнези-
альных железистых пикритов, редко встречающих-
ся в других магматических плюмовых провинциях,
связан с плавлением специфического по составу
пироксенитового источника в мантии. Такие рас-
плавы обнаружены исключительно в массивах
Альманнрюгген и Вестфъелла в Антарктике, и
провинции Летабо в Южной Африке и простран-
ственно ассоциируют с центральной частью плю-
ма, и, вероятно, соответствуют наиболее ранним
излияниям.

Согласно результатам геохимического изуче-
ния базитов массива Альманнрюгген, первичные
расплавы пироксенитового источника плюма Ка-
ру отличаются относительно сглаженным типом

Рис. 9. Реконструкия поверхностного распространения плюма Кару-Мод. Реконструкция представлена для времени
подготовки раскола Гондваны (180 млн лет назад), полями показано распространение разных геохимических типов
пород в магматической провинции Кару, отражающее зональность плюма. Построено на основе (Ellam, Cox, 1989;
Ferraccioli et al., 2005; Heinonen et al., 2016; Kamenetsky et al., 2017; Luttinen, 2018).
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распределения литофильных элементов (от Th до
Er) и пониженным содержанием наиболее совме-
стимых элементов (Y, Yb, Lu), они имеют низкие
значения изотопного отношения 206Pb/204Pb:
17.33–17.37 и умеренно радиогенные составы нео-
дима 143Nd/144Nd: 0.51249–0.51259, свидетельству-
ющие об относительной древности пироксенито-
вого компонента. Составы всех высоко-Ti базаль-
тов указывают на присутствие примеси вещества
такого источника, но доля этой примеси может
значительно изменяться.

Авторы благодарны А.А. Арискину и А.А. Цыган-
кову за рецензирование рукописи и ценные замеча-
ния, которые способствовали улучшению статьи.

Работа выполнена при поддержке Российского
научного фонда (проект № 16-17-10139).

СПИСОК ЛИТЕРАТУРЫ
Лейченков Г.Л., Гусева Ю.Б., Гандюхин В.В. (2016)
Строение земной коры и тектоническая эволюция Во-
сточной части моря Уэдделла и моря Лазарева. Развед-
ка и охрана недр. (2), 43-47.
Меланхолина Е.Н., Сущевская Н.М. (2017) Развитие
континентальных окраин Атлантического океана и
последовательный раскол суперконтинента Пангея-3.
Геотектоника (2), 44-58.
Меланхолина Е.Н., Сущевская Н.М. (2019) Тектоника
пассивных окраин Южного Океана в регионе Афри-
ки–Восточной Антарктиды. Геотектоника (4), 25-2.
Мигдисова Н.А., Соболев А.В., Сущевская Н.М., Ду-
бинин Е.П., Кузьмин Д.В.(2017) Мантийная гетеро-
генность в районе тройного сочленения Буве по соста-
вам оливинов. Геология и геофизика 58 (11), 1633-1648.
Соболев А.В., Криволуцкая Н.А., Кузьмин Д.В. (2009)
Петрология родоначальных расплавов и мантийных
источников магм Сибирской трапповой провинции.
Петрология 17(3), 276-310.
Сущевская Н.М., Мигдисова Н.А., Беляцкий Б.В.,
Пейве А.А. (2003) Образование обогащенных толеито-
вых магм в пределах западной части Африкано-Ан-
тарктического хребта (Южная Атлантика). Геохимия
(1), 3-24.
Sushchevskaya N.M., Migdisova N.A., Belyatskii B.V., and
Peyve A.A. (2003) Genesis of Enriched Tholeiitic Magmas
in the Western Segment of the Southwest Indian Ridge,
South Atlantic Ocean. Geochem. Intern. 41(1), 1.
Сущевская Н.М., Беляцкий Б.В., Лейченков Г.Л., Ба-
танова В.Г., Соболев А.В. (2019) Изотопная характери-
стика юрского плюмового магматизма в провинции
Альманнррюгген (Земля Королевы Мод, Восточная
Антарктида). ДАН 486(1), 97-101.
Armienti P., Longo P. (2011) Three-dimensional represen-
tation of geochemical data from a multidimensional com-
positional space. Intern. J. Geosci. 2, 231-239.
Callegaro S., Marzoli A., Bertrand H., Chiaradia M.,Reis-
berg L., Meyzen C., Bellieni G., Weems R.E., Merle R.
(2013) Upper and lower crust recycling in the source of
CAMP basaltic dykes from southeastern North America.
Earth Planet. Sci. Lett. 376, 186-199.
Courtillot V.E., Renne P.R. (2003) On the ages of f lood ba-
salt events. Comptes Rendus Geosciences 335, 113-140.

Cox K.G. (1989) The role of mantle plumes in the develop-
ment of continental drainage patterns. Nature 342, 873-877.
Curtis M.L., Riley T.R., Owens W.H., Leat Ph.T., Dun-
can R.A. (2008) The form, distribution and anisotropy of
magnetic susceptibility of Jurassic dykes in H.U. Sverdrup-
fjella, Dronning Maud Land, Antarctica. Implications for
dyke swarm emplacement. Journal of Structural Geology 30,
1429-1447.
Dalziel I.W.D., Lawver L.A., Murphy J.B. (2000) Plumes,
orogenesis, and supercontinental fragmentation. Earth
Planet. Sci. Lett. 178, 1-11.
Day J.M., Pearson D.G., Macpherson C.G., Lowry D.,
Carracedo J.C. (2009) Pyroxenite-rich mantle formed by
recycled oceanic lithosphere: oxygen-osmium isotope evi-
dence from Canary Island lavas. Geology 37 (6), 555–558.
Duncan R.A., Hooper P.R., Rehacek J., Marsh J.S., Dun-
can A.R. (1997) The timing and duration of the Karoo igne-
ous event, southern Gondwana. J. Geophys. Res. B102,
18127-18138.
Elkins L.J., Bourdon B., Lambart S. (2019) Testing pyrox-
enite versus peridotite sources for marine basalts using U-
series isotopes. Lithos 332-333, 226-244.
Ellam R.M., Cox K.G. (1989) A Proterozoic lithospheric
source for Karoo magmatism: evidence from the Nuanetsi
picrites. Earth Planet. Sci. Lett. 92(2), 207-218.
Elliot D.H., Fleming T.H. (2000) Weddell triple junction:
The principal focus of Ferrar and Karoo magmatism during
initial breakup of Gondwana. Geology 28(6), 539-542.
Encarnación J., Fleming T.H., Elliot D.H., Eales H.V.
(1996) Synchronous emplacement of Ferrar and Karoo doler-
ites and the early breakup of Gondwana. Geology 24, 535-538.
Ferraccioli F., Jones P.C., Curtis M.L., Leat P.T., Riley T.R.
(2005) Tectonic and magmatic patterns in the Jutulstraumen
rift (?) region, East Antarctica, as imaged by high-resolution
aeromagnetic data. Earth Planet. Space. 57, 767-780.
Furnes H., Neumann E., Sundvoll B. (1982) Petrology and
geochemistry of Jurassic basalt dykes from Vestfjella, Dron-
ning Maud Land, Antarctica. Lithos 15, 295-304. 
https://doi.org/10.1016/0024-4937(82)90020-2
Furnes H., Vad E., Austrheim H., Mitchell J.G., Gar-
mann L.B. (1987) Geochemistry of basalt lavas from Vest-
fjella and adjacent areas, Dronning Maud Land, Antarcti-
ca. Lithos 20, 337-356. 
https://doi.org/10.1016/0024-4937(87)90015-6
Gorczyk W., Mole D.R., Barnes S.J. (2018) Plume-litho-
sphere interaction at craton margins throughout Earth his-
tory. Tectonophysics 746, 678-694.
Grikurov G.E., Leychenkov G. Tectonic Map of Antarctica
(Scale 1 : 10 M). Commission for Geological Map of the
World (CGMW). Paris, 2012.
Groenewald P.B., Moyes A.B., Grantham G.H.,
Krynauw J.R. (1995) East Antarctic crustal evolution: geo-
logical constraints and modelling in western Dronning
Maud Land. Precam. Research. 75, 231-250. 
https://doi.org/10.1016/0301-9268(95)80008-6
Grosch E.G., Bisnath A., Frimmel H.E., Board W.S.
(2007) Geochemistry and tectonic setting of mafic rocks in
western Dronning Maud Land, East Antarctica: implica-
tions for the geodynamic evolution of the Proterozoic Maud
Beltю J.l of the Geological Society, London 164, 465-475.
Harris Ch., Marsh J.S., Duncan A.R., Erlank A.J. (1990)
The Petrogenesis of the Kirwan basalts of Dronning Maud
Land, Antarctica. J. Petrol. 31, 341-369.



ГЕОХИМИЯ  том 66  № 4  2021

РОЛЬ ПИРОКСЕНИТОВОЙ МАНТИИ В ФОРМИРОВАНИИ РАСПЛАВОВ 327

Hastie W.W., Watkeys M.K., Aubourg C. (2014) Magma
flow in dyke swarms of the Karoo LIP: implications for the
mantle plume hypothesis. Gondwana Research 25, 736-755.
Hawkesworth C.J., Marsh J.S., Duncan A.R., Erlank A.J.,
Norry M.J. (1984) The role of continental lithosphere in the
generation of the Karoo volcanic rocks: evidence from com-
bined Nd- and Sr-isotope studies in petrogenesis of the volca-
nic rocks of the Karoo Province. Geological Society of South
Africa Special Publication 13, 341-354.
Heinonen J.S., Luttinen A.V. (2008) Jurassic dikes of Vest-
fjella, western Dronning Maud Land, Antarctica: geochemical
tracing of ferropicrite sources. Lithos 105, 347-364. 
https://doi.org/10.1016/j.lithos.2008.05.010
Heinonen J.S., Carlson R.W., Luttinen A.V. (2010) Isotopic
(Sr, Nd, Pb, and Os) composition of highly magnesian
dikes of Vestfjella, western Dronning Maud Land, Antarc-
tica: a key to the origins of the Jurassic Karoo large igneous
province? Chem. Geol. 277, 227-244. 
https://doi.org/10.1016/j.chemgeo.2010.08.004
Heinonen J.S., Luttinen A.V. (2010) Mineral chemical evi-
dence for extremely magnesian subalkaline melts from the
Antarctic extension of the Karoo large igneous province.
Mineral. Petrol. 99, 201–217. 
https://doi.org/10.1007/s00710-010-0115-9
Heinonen J.S., Luttinen A.V., Riley T.R., Michallik R.M.
(2013) Mixed pyroxenite–peridotite sources for mafic and
ultramafic dikes from the Antarctic segment of the Karoo
continental f lood basalt province. Lithos 177, 366-380.
Heinonen J.S., Carlson R.W., Riley T.R., Luttinen A.V.,
Horan M.F. (2014) Subduction-modified oceanic crust
mixed with a depleted mantle reservoir in the sources of the
Karoo continental f lood basalt province. Earth Planet. Sci.
Lett. 394, 229–241. 
https://doi.org/10.1016/j.epsl.2014.03.012
Heinonen J.S., Carlson R.W., Luttinen A.V., Bohrson, W.A.
(2016) Enriched continental f lood basalts from depleted
mantle melts: modeling lithospheric contamination of Ka-
roo lavas from Antarctica. // Contrib. Mineral Petrol. 171
(1), 171-179. 
https://doi.org/10.1007/s00410-015-1214-8
Heinonen J.S., Luttinen A.V., Whitehouse M. J. (2018) En-
richment of 18O in the mantle sources of the Antarctic por-
tion of the Karoo large igneous province. Contrib. Mineral.
Petrol. 173, 21-37. 
https://doi.org/10.1007/s00410-018-1447-4
Hirschmann M.M., Stolper E.M. (1996) A possible role for
garnet pyroxenite in the origin of the “garnet signature” in
MORB. Contrib. Mineral Petrol. 124, 185-208.
Hofmann A.W., White W.M. (1982) Mantle plumes from
ancient oceanic crust. Earth Planet. Sci. Lett. 57, 421-436.
Hole M.J. (2018) Mineralogical and geochemical evidence
for polybaric fractional crystallization of continental f lood
basalts and implications for identification of peridotite and
pyroxenite source lithologies. Earth-Science Reviews 176,
51-67.
Honda M., McDougall I., Patterson D. (1993) Solar noble
gases in the Earth: The systematics of helium-neon isotopes
in mantle derived samples. Lithos 30, 257-265.
Howarth G.H., Harris Ch. (2017) Discriminating between
pyroxenite and peridotite sources for continental f lood ba-
salts (CFB) in southern Africa using olivine chemistry.
Earth and Planetary Science Letters 475, 143-151. 
https://doi.org/10.1016/j.epsl.2017.07.043
Jacobs J., Mikhalsky E., Henjes-Kunst F. Lufer A.,
Thomas R.J., Elburg M.A., Wang C.-C., Estrada S.,

Skublov G. (2020). Neoproterozoic geodynamic evolution
of easternmost Kalahari: Constraints from U-Pb-Hf-O zir-
con, Sm-Nd isotope and geochemical data from the Schir-
macher Oasis, East Antarctica. Precambrian Research. 342,
105553.
Jacobs J., Thomas R.J., Weber K. (1993) Accretion and in-
dentation tectonics at the southern edge of the Kaapvaal
Craton during the Kibaran (Grenville) Orogeny. Geology 21
(3), 203-206.
Jourdan F., Feraud G., Bertrand H., Watkeys M.K. (2007)
From flood basalts to the inception of oceanization: example
from the 40Ar/39Ar high-resolution picture of the Karoo large
igneous province. Geochemistry, Geophysics, Geosystems. 8. 
https://doi.org/10.1029/2006GC001392
Jourdan F., H. Bertrand H., Scharer U., Blichert-Toft J.,
Feraud G., Kampuzu A.B. (2007) Major and trace element
and Sr, Nd, Hf, and Pb isotope compositions of the Karoo
Large Igneous Province, Botswana- Zimbabwe: lithosphere
vs mantle plume contribution. J. Petrol. 48 (6), 1043-1077. 
https://doi.org/10.1093/petrology/egm010
Jourdan F., Feraud G., Bertrand H., Kampunzu A.B.,
Tshoso G., Le Gall B., Tiercelin J.J., Capiez P. (2004) The
Karoo triple junction questioned: Evidence from
40Ar/39Ar Jurassic and Proterozoic ages and geochemistry
of the Okavango dike swarm (Botswana). Earth Planet. Sci.
Lett. 222, 989-1006.
Kamenetsky V.S., Maas R., Kamenetsky M.B., Yaxley G.M.,
Ehrig K., Zellmer G.F., Bindeman I.N., Sobolev A.V.,
Kuzmin D.V., Ivanov A.V., Woodhead J., Schilling J. (2017)
Multiple mantle sources of continental magmatism: in-
sights from “high-Ti” picrites of Karoo and other large ig-
neous provinces. Chem. Geol. 455, 22-31. 
https://doi.org/10.1016/j.chemgeo.2016.08.034
Korenaga J. (2004) Mantle mixing and continental breakup
magmatism. Earth Planet. Letters 218, 463-473.
Lambart S., Laporte D., Provost A., Schiano P. (2012) Fate
of pyroxenite-derived melts in the peridotitic mantle: ther-
modynamic and experimental constraints. J. Petrol. 53,
451-476.
Lambart S., Laporte D., Schiano P. (2013) Markers of the
pyroxenite contribution in the major-element compositions
of oceanic basalts: Review of the experimental constraints.
Lithos 160–161, 14-36.
Lambart S., Baker M.B., Stopler E.M. (2016) The role of
pyroxenite in basalt genesis: melt-PX, a melting parameter-
ization for mantle pyroxenites between 0.9 and 5 GPa.
J. Geophys. Res. 
https://doi.org/10.1002/2015JB012762
Lawver L.A., Gahagan L.M., Coffin M.F. (1992) The de-
velopment of paleoseaways around Antarctica. Antarctic
Research Series 56, 7-30. doi: 10 .1029 /AR056p0007.
Leitchenkov G., Miller H., Zatzepin E. (1996) Structure
and Mesozoic evolution of the Eastern Weddell Sea, Ant-
arctica: History of early Gondwana Break-up . In: Storey B.,
King E., Livermore R. (eds.) Weddell Sea Tectonics and
Gondwana break-up. Geological Society of London Spec.
Publ. London, 108,175-190.
Leitchenkov G.L., Masolov V.N. (1997) Tectonic and mag-
matic history of the Weddell Sea region . In: Leitchenkov G. L.,
Wilson T. (eds.) Breakup processes - Jurassic to Recent Ant-
arctic region: Geological Evolution and Processes. Proc. VIIth

Int. Symp. on Antarctic Earth Science, 461-466.
Luttinen A.V., Siivola J.U. (1997) Geochemical character-
istics of Mesozoic lavas and dikes from Vestfjella, Dronning
Maud Land: recognition of three distinct chemical types.



328

ГЕОХИМИЯ  том 66  № 4  2021

СУЩЕВСКАЯ и др.

In: Ricci CA (ed) The Antarctic region: geological evolution and
processes. Terra Antarctica Publications. Siena. 7, 495-503.
Luttinen A.V., Rämö O.T., Huhma H. (1998) Neodymium
and strontium isotopic and trace element composition of a
Mesozoic CFB suite from Dronning Maud Land, Antarcti-
ca: implications for lithosphere and asthenosphere contri-
butions to Karoo magmatism. Geochim. Cosmochim. Acta
62, 2701-2714. 
https://doi.org/10.1016/S0016-7037(98)00184-7
Luttinen A.V., Furnes H. (2000) Flood basalts of Vestfjella:
Jurassic magmatism across an Archaean-Proterozoic litho-
spheric boundary in Dronning Maud Land, Antarctica.
J. Petrol. 41, 1271-1305. 
https://doi.org/10.1093/petrology/41.8.1271
Luttinen A.V., Zhang X., Foland K.A. (2002) 159 Ma
Kjakebeinet lamproites (Dronning Maud Land, Antarcti-
ca) and their implications for Gondwana breakup processes.
Geol Mag 139, 525–539. 
https://doi.org/10.1017/S001675680200674X
Luttinen A.V., Leat P.T., Furnes H. (2010) Björnnutane
and Sembberget basalt lavas and the geochemical provinci-
ality of Karoo magmatism in western Dronning Maud
Land, Antarctica. J. Volcanol. Geotherm. Res. 198, 1-18. 
https://doi.org/10.1016/j.jvolgeores.2010.07.011
Luttinen A.V., Heinonen J.S., Kurhila M., Jourdan F.,
Mänttäri I., Vuori S.K., Huhma H. (2015) Depleted Man-
tle-sourced CFB magmatism in the jurassic Africa–Antarc-
tica Rift: petrology and 40Ar/39Ar and U/Pb chronology of
the Vestfjella Dyke Swarm, Dronning Maud Land, Antarc-
tica. J. Petrol. 56, 919-952. 
https://doi.org/10.1093/petrology/egv022
Luttinen A. V. (2018). Bilateral geochemical asymmetry in
the Karoo large igneous province. Sci. Rep. 8, 5223-5234.
Marsh J.S., Hooper P.R., Rehacek J., Duncan R.A., Dun-
can A.R. (1997) Stratigraphy and age of Karoo basalts of
Lesotho and Implications for correlations within the Karoo
Igneous Province. In: Mahoney J.J., Coffin M.F. (eds.) Large
Igneous Provinces: Continental, Oceanic and Planetary Flood
Volcanism. Geophys. Monogr. 100, 247-272.
Matzen A.K., Wood B.J., Baker M.B., Stolper E.M., (2017)
The roles of pyroxenite and peridotite in the mantle sources
of oceanic basalts. Nat. Geosci. 10, 530-535.
McKenzie D., O’Nions R.K. (1983) Mantle reservoirs and
oceanic basalts. Nature 301, 229-231.
Moreira M., Gautheron C., Breddam K., Curtice J.,
Kurz M.D. (2001) Solar neon in the Icelandic mantle: New
evidence for an undegassed lower mantle. Earth Planet. Sci.
Lett. 185, 15-23.
Moyes A.B., Krynauw J.R., Barton J.M. (1995) The age of
the Ritscherflya Supergroup and Borgmassivet Intrusions,
Dronning Maud Land, Antarctica. Antarct Sci 7, 87-97. 
https://doi.org/10.1017/S0954102095000125
Natali C., Beccaluva L., Bianchini G., Siena F. (2017)
Comparison among Ethiopia-Yemen, Deccan, and Karoo
continental f l ood basalts of central Gondwana: Insights on
lithosphere versus asthenosphere contributions in composi-
tionally zoned magmatic provinces. The Geological Society
of America Special Paper 526, 191-215. 
https://doi.org/10.1130/2017.2526(10)
Peters M., Haverkamp B., Emmermann, R. Kohnen H.,
Weber K. (1991) Palaeomagnetism, K–Ar dating and geo-
dynamic setting of igneous rocks in western and central Neus-
chwabenland, Antarctica. In: Thomson M.R.A., Crame J.A.,
Thomson J.W. (Eds.). Geological Evolution of Antarctica.
Proceedings of the Fifth International Symposium on Antarctic

Earth Sciences. Cambridge University Press. Cambridge,
549-555.
Riley T.R., Leat P.T., Curtis M.L., Millar I.L., Duncan R.A.,
Fazel A. (2005) Early-middle Jurassic dolerite dykes from
western Dronning Maud Land (Antarctica): identifying
mantle sources in the Karoo large igneous province. J. Pet-
rol. 46, 1489-1524.
Sobolev A.V., Hofmann A.W., Kuzmin D.V., Yaxley G.M.,
Arndt N.T., Chung S., Danyushevsky L.V., Elliott T.,
Frey F.A., Garcia M.O., Gurenko A.A., Kamenetsky V.S.,
Kerr A.C., Krivolutskaya N.A., Matvienkov V.V., Nikogo-
sian I.K., Rocholl A., Sigurdsson I.A., Sushchevskaya N.M.,
Teklay M. (2007) The amount of recycled crust in sources
of mantle-derived melts. Science 316, 412-417. 
https://doi.org/10.1126/science.1138113
Sobolev A.V., Hofmann A.W., Sobolev S.V., Nikogosian I.K.
(2005) An olivine-free mantle source of Hawaiian shield ba-
salts. Nature 434, 590-597. 
https://doi.org/10.1038/nature03411
Søager N., Portnyagin M., Hoernle K., Holm P.M., Hauff F.,
Garbe-Schönberg D. (2015) Olivine major and trace element
compositions in southern Payenia basalts, Argentina: evidence
for pyroxenite–peridotite melt mixing in a back-arc setting.
J. Petrol.y 56 (8), 1495-1518.
Spaeth G., Schüll P. (1987) A survey of Mesozoic dolerite
dikes from Western Neuschwabenland, Antarctica, and their
geotectonic significance. Polarforschung 57 (l/2), 93-113.
Stroncik N.A., Devey C.W. (2011) Recycled gabbro signa-
ture in hotspot magmas unveiled by plume–ridge interac-
tions. Nature Geoscience 4, 39-397.
Sun S.-S., McDonough W.F. (1989) Chemical and isotopic
systematics of oceanic basalts: implications for mantle com-
position and processes, in magmatism in the ocean basins.
Geological Society Special Publications 42, 313-345.
Svensen H., Corfu F., Polteau S., Hammer Ø., Planke S.
(2012) Rapid magma emplacement in the Karoo Large Ig-
neous Province. Earth Planet. Sci. Lett. 325–326, 1-9.
Tuff J., Takahashi E., Gibson S.A., (2005) Experimental
constraints on the role of garnet pyroxenite in the genesis of
high-Fe mantle plume derived melts. J. Petrol.y 46 (10),
2023-2058.
Veevers J.J. (2012) Reconstructions before rifting and drift-
ing reveal the geological connections between Antarctica
and its conjugates in Gondwanaland. Earth-Science Reviews
111, 249-318.
Vuori S.K., Luttinen A.V. (2003) The Jurassic gabbroic in-
trusions of Utpostane and Muren: insights into Karoo-re-
lated plutonism in Dronning Maud Land. Antarctica. Ant-
arctic Science 15, 283-301.
Weaver B.L., Wood D.A., Tarney J., Joron J.-L. (1986)
Role of subducted sediment in the genesis of ocean island
basalts: Geochemical evidence from South Atlantic Ocean
islands. Geology 14, 275–278.
Yang Z.F., Li J., Liang W.F., Luo Z.H. (2016) On the chem-
ical markers of pyroxenite contributions in continental ba-
salts in Eastern China: implications for source lithology and
the origin of basalts. Earth-Sci. Rev. 157, 18–31
Zhang X., Luttinen A.V., Elliot D.H., Larsson K., Foland K.A.
(2003) Early stages of Gondwana breakup: the 40Ar/39Ar geo-
chronology of Jurassic basaltic rocks from western Dronning
Maud Land, Antarctica, and implications for the timing of
magmatic and hydrothermal events. J. Geophys. Res. B108. 
https://doi.org/10.1029/2001JB001070
Zindler A., Hart S. (1986) Chemical geodynamics. Annu.
Rev. Earth Planet. Sci. Lett. 14. 493-571.



ГЕОХИМИЯ, 2021, том 66, № 4, с. 329–340

329

ПРЕВРАЩЕНИЕ КВАРЦА В ОПАЛ У ГРАНИЦЫ ВОДА–ПАР
© 2021 г.   В. А. Алексеевa, *, А. А. Бурмистровa, И. Н. Громякa

aИнститут геохимии и аналитической химии им. В.И. Вернадского РАН, ул. Косыгина, 19, Москва, 119991 Россия
*e-mail: alekseyev-v@geokhi.ru

Поступила в редакцию 20.01.2020 г.
После доработки 06.04.2020 г.

Принята к публикации 30.07.2020 г.

Кинетика реакций минералов с водяным паром или с двумя фазами воды (жидкость + пар) одно-
временно до сих пор остается неизученной. Без этих знаний количественное описание эволюции
гидротермальной системы после гетерогенизации флюида не может быть полным и адекватным.
Чтобы восполнить эти пробелы, выполнены опыты с кристаллами кварца и водой при 300°С и
Рнас. = 86 бар методом закалки. Помимо обычных методов исследования (ИСП-АЭС, СЭМ, рентге-
нография, оптическая микроскопия), в работе использовалось 3d-сканирование кристаллов для из-
мерения их площади поверхности и для построения диаграмм отклонений размеров кристаллов,
вызванных реакциями растворения и осаждения. В опытах, где кристалл располагался в паровой
фазе, впервые измерена константа скорости растворения кварца для насыщенного водяного пара
(Рнас. = 86 бар) при 300°С (2.7 нмоль м–2 с–1), которая оказалась меньше, чем для жидкой воды, в
630 раз. Расчеты показали, что время достижения равновесия кварца с водой и паром близко, но пе-
рекристаллизация кварца, вызванная температурным градиентом, в паре происходит на 2 порядка
медленнее, чем в воде. В опытах, где кристалл располагался и в воде, и в паре, происходило не толь-
ко растворение стабильного кварца, но и образование метастабильного кристобалит-тридимитово-
го опала. Опал отлагался на стенках автоклава и даже на самом кварце выше уровня жидкой воды, а
концентрация кремнезема в воде оставалась заметно ниже растворимости кварца. Скорость образо-
вания опала (10–7.5 моль м–2 с–1) была на 3.5 порядка выше, чем скорость перекристаллизации квар-
ца (единственный процесс, возможный в данной системе согласно традиционному геохимическому
подходу). Объяснение противоречию дано в рамках гипотезы дистилляции, основанной на преиму-
щественном испарении тонкого (<100 нм) слоя раствора на краю мениска. Обнаружены два пути
эволюции системы, приводящие к рассеянному и компактному отложению опала, что объясняется
разным отношением скоростей подъема пленки раствора и испарения. Описанное явление может
быть причиной асимметрии природных кристаллизационных полостей, нижние части которых рас-
творялись, а в верхних частях осаждались минералы.

Ключевые слова: закрытая система, граница вода–пар, край мениска, нанопленка раствора, испаре-
ние, дистилляция, растворение кварца, осаждение опала
DOI: 10.31857/S0016752521040026

ВВЕДЕНИЕ
Кремнезем (SiO2) в земной коре входит в со-

став силикатов, а также образует собственные ми-
нералы, самыми распространенными из которых
являются кварц и опал (Дэна и др., 1966; Dove,
1995). Кварц (здесь и далее имеется в виду низко-
температурный тригональный α-кварц) стабилен
по крайней мере до 573°С и 20 кбар (Dove, 1995).
Он является важным породообразующим мине-
ралом в изверженных, метаморфических и оса-
дочных породах, в гранитных пегматитах и гидро-
термальных жилах (Дэна и др., 1966). Природный
опал существует в области стабильности кварца
при невысоких температурах (до 150°С), т.е. явля-
ется метастабильным минералом (Дэна и др.,
1966). Он накапливается на дне морей в виде

кремнеземных скелетов водорослей и микроорга-
низмов, а также осаждается из пересыщенных
растворов, которые образуются при понижении
температуры (гейзериты) или при растворении
силикатов. Обычно сначала образуется некри-
сталлический опал-А (близкий аналог аморфного
кремнезема) т.к. его критический зародыш
меньше, чем у кварца (Okamoto et al., 2010). Со
временем опал-А превращается в кварц через
промежуточные стадии образования микрокри-
сталлических опалов с кристобалит-тридимито-
вой структурой. Эти превращения протекают по
механизму растворение–кристаллизация (Wil-
liams, Crerar, 1985) как в экспериментальных (Bet-
termann, Liebau, 1975), так и в природных услови-
ях (Isaacs, 1982; Lynne et al., 2005).
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Взаимодействие кремнезема с водой обычно
изучается с использованием термодинамики и
кинетики химических реакций, а также транс-
портных процессов: фильтрации, диффузии, теп-
лопереноса. В последнее время происходит сме-
щение этих исследований на наноуровень, где об-
наруживаются новые свойства частиц и флюидов
(Алексеев, 2019). Наибольший интерес представ-
ляют те свойства, которые кардинально изменя-
ют поведение макросистем. Например, испаре-
ние тонкого (<100 нм) слоя раствора на контакте
со стенкой ампулы приводило к превращению
стабильного кварца в метастабильный опал, ко-
торый отлагался на стенке выше уровня раствора
(Алексеев, Медведева, 2018). В данной работе мы
попытались выполнить подобное превращение в
более реальных для природы условиях, заменив
платиновую стенку самим кристаллом кварца.
Это может послужить убедительным доказатель-
ством, что наблюдаемый феномен не является ис-
ключительно экспериментальным артефактом.

МЕТОДИКА
В опытах использовалась бидистиллированная

вода (6 г) и природные кристаллы α-кварца из
Бразилии (штат Минас-Жерайс). Прозрачные и
бесцветные кристаллы имели форму шестигран-
ной призмы с небольшой конусностью к вершине
длиной 6–7 см, в поперечнике 8–10 мм и массой
4.5–8.6 г. Опыты проводились в автоклавах из не-

ржавеющей стали с простым (неуплотняющимся)
затвором, с внутренним диаметром 21 мм и глуби-
ной 14 см. Каждый кристалл фиксировался внут-
ри автоклава по его оси двумя проволочными хо-
мутами (нержавеющая сталь), которые охватыва-
ли кристалл с двух концов и своими усиками
упруго упирались в стенки автоклава. Для надеж-
ной фиксации хомутов на ребрах кристалла по его
периметру делались пропилы алмазным надфи-
лем. Выполнено 3 серии опытов, которые разли-
чались положением кристаллов кварца в автокла-
ве относительно воды (рис. 1). Другие различия
серий заключались в следующем. В серии I ис-
пользовались новые автоклавы, внутренняя по-
верхность которых осталась шероховатой после
сверления (спиральные канавки и выступы). Кри-
сталлы кварца в этой серии предварительно кипя-
тились в HCl и промывались водой. В сериях II и
III была предпринята попытка уменьшить шеро-
ховатость внутренних стенок автоклавов путем их
шлифования абразивными шкурками с помощью
электрической дрели. В серии II грани кристал-
лов предварительно шлифовались на стекле квар-
цевым порошком с размером зерен 20–50 мкм для
создания шероховатой поверхности. В сериях II и
III кристаллы кварца подвергались также предва-
рительному многократному кипячению в кон-
центрированной кислоте (1 ч в 150 мл HCl), а за-
тем в дистиллированной воде (2 ч в 300 мл в те-
флоновом стакане) до тех пор, пока убыль массы
каждого кристалла после такой обработки не пре-
вышала 0.2 мг. В эту убыль входит не только рас-
творенный материал, но и мелкие кусочки, воз-
можно отколотые от кристаллов при их соударе-
ниях. Автоклавы герметично закрывались с
использованием отожженных медных прокладок
и ставились в гнезда алюминиевого блока, кото-
рый располагался внутри вертикальной электри-
ческой печи, парами друг на друга. Опыты прово-
дились при 300 ± 2°С. На поверхности нижнего и
верхнего автоклава температура снизу-вверх слегка
повышалась и понижалась: 0.15 и –0.08°/см соот-
ветственно. Эти температурные градиенты были
измерены нами ранее (Алексеев, Медведева,
2018) при 300°С именно для тех печей и автокла-
вов, которые использовались в данной работе, и
при том же взаимном расположении автоклавов.
Малая толщина стенок автоклава (3 мм) позволя-
ет предполагать, что температура на внутренних
стенках автоклава не сильно отличалась от темпе-
ратуры, измеренной на внешних стенках. По ис-
течении заданной длительности прогрева, авто-
клавы закаливались в холодной воде, растворы
фильтровались (размер пор фильтра 0.05 мкм) и
анализировались на Si (АЭС-ИСП) с точностью
5 отн. % и чувствительностью 0.01 ppm. Новообра-
зованный кремнезем изучался с помощью эндо-
скопа, рентгеновской дифракции (система STOE
STADI MP), оптического и сканирующего элек-

Рис. 1. Положение кристаллов кварца в автоклавах:
I – вверху и внизу, II – внизу, III – вверху. Верхние
кристаллы целиком находились в паре, нижние –
наполовину в воде и наполовину в паре.

Пар

Вода

I II III
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тронного микроскопа (СЭМ) Supa 50 VP. Новым
для подобного рода исследований было 3d-ска-
нирование кристаллов, которое осуществлялось
на сканере RangeVision Pro (оптический, с техно-
логией структурной подсветки) с разрешением
30 мкм. Перед съемкой кристаллы опрыскива-
лись спреем (порошок мела + спирт) для нанесе-
ния непрозрачного поверхностного слоя толщи-
ной 10–20 мкм. Отдельные сканы каждого кри-
сталла соединялись в полигональную 3d-модель
(формат stl), для которой рассчитывались объем и
площадь поверхности. Совмещение моделей кри-
сталлов до и после опытов (серия II) позволило
построить диаграммы отклонений и выявить об-
ласти убыли и прибыли материала.

Измеренные концентрации SiO2 в закалочных
растворах пересчитывались на температуру опы-
тов с учетом разбавления растворов конденсатом
при закалке. Эта процедура особенно важна при
небольшом коэффициенте заполнения автоклава
раствором (Verma, 2000), как в данной работе. Для
пересчета использовались балансы масс воды и
растворенного кремнезема, которые описывают-
ся уравнениями:

(1)

(2)

где V – объем ампулы, К – коэффициент заполне-
ния автоклава водой, ρ – плотность, m – моляль-
ность кремнезема. Нижние индексы обозначают:
w – вода, v – пар, 25 и 300 – температуру (°С). Из
уравнения (1) вычисляли величину К300, подстав-
ляли ее в уравнение (2) и вычисляли коэффици-
ент N для пересчета концентрации кремнезема в

( )
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закалочном растворе mw,25 на концентрацию при
температуре опыта mw,300:

(3)

(4)

В вычислениях использованы значения ρw,300 и
ρ
v,300 из табл. 1, ρw,25 = 0.997, при допущениях

ρ
v,25 = 0, m

v,25 = 0 и m
v,300 = 0 из-за низких значений

этих величин. Значения К25 составляли 0.148 (се-
рия I) и 0.140 (серии II и III). Значения K300, вы-
численные по уравнению (3), составляли соответ-
ственно 0.152 и 0.140, т.е. были близки к K25. Ко-
эффициент N, вычисленный по уравнению (4),
составлял 1.36 (серия I) и 1.40 (серии II и III). По-
скольку полученные значения N значительно
больше 1, они должны учитываться при вычисле-
нии m

v,300.

РЕЗУЛЬТАТЫ
Серия I

Концентрация растворенного кремнезема (mw)
в верхнем автоклаве (8.25 ммоль/кг) была боль-
ше, чем в нижнем (табл. 2), но заметно ниже рас-
творимости кварца 10.57 ммоль/кг (табл. 1), отве-
чающей равновесию при данных условиях. Поте-
ря массы верхних кристаллов в обоих опытах
была незначительной, а для нижних кристаллов
она была больше и превышала массу растворен-
ного кремнезема М1 (табл. 2). Новообразованный
кремнезем массой 9 мг отложился на внутренние
стенки обоих автоклавов в виде белых колец на
уровне поверхности воды (М2). Согласно рентге-
новской дифракции, этот кремнезем является мик-
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Таблица 1. Параметры, использованные в настоящей работе для 300°С и давления насыщенного водяного пара
(8.588 МПа)

Название Обозначение Значение Источник

Плотность воды, г/см3 ρw,300 0.7121 Wagner and Pruss, 2002

Плотность пара, г/см3 ρ
v,300 0.0462 Wagner and Pruss, 2002

Растворимость кварца в воде, моль/кг mw,eq 0.01057 Plyasunov, 2012

Растворимость кварца в паре, моль/кг m
v,eq 4.947 × 10–5 Plyasunov, 2012

Константа распределения m
v
/mw κ 0.00468 Plyasunov, 2012

Константа скорости растворения кварца 
в воде, моль м–2 с–1

kw 1.7 × 10–6 Tester et al., 1994

Константа скорости растворения кварца 
в паре, моль м–2 с–1

kv 2.7 × 10–9 Данная работа
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рокристаллическим кристобалит-тридимитовым
опалом (рис. 2), структура которого представляет
собой неупорядоченное чередование тридимито-
вых и кристаболитовых слоев (Graetsch, 1994). На
одной из граней нижнего кристалла кварца в ниж-
нем автоклаве опал отложился выше уровня воды
и при небольшом увеличении выглядел как натеч-
ный агрегат неправильной формы (рис. 3а и 3б).

На поверхности кварца ниже опала наблюдались
многочисленные корытообразные ямки травле-
ния (рис. 3в). В переходной зоне между кварцем и
агрегатом опала наблюдались отдельные опало-
вые сферы (рис. 3б), сложенные микрокристал-
лами (рис. 3г). Основная масса опала сложена по-
добными же сферами, сросшимися полностью
или частично в корки (рис. 3д и 3е).

Рис. 2. Рентгеновская дифрактограмма кристобалит-тридимитового опала, отложившегося на стенках автоклавов в
серии I на границе вода–пар. CoKα1 излучение. Числа показывают межплоскостные расстояния в Å. Стрелка показы-
вает положение самого интенсивного пика исходного кварца, который на данной дифрактограмме отсутствует.

10 20 30 40 50 60 70
2�, град

����

����

��	�

Таблица 2. Условия и результаты опытов с водой (6 г) и кристаллами кварца при 300°С: положение автоклава в
печи и кристалла в автоклаве (рис. 1), масса кристалла (Мк), продолжительность прогрева (t), концентрация
кремнезема в воде к концу опыта (mw), потеря массы кристалла в опыте (ΔМк), масса кремнезема в растворе (М1)
и в новой твердой фазе (М2), площадь поверхности кристалла (S) и его объем (V)

* Температура снизу–вверх убывает: -0.08 °/см; ** – температура снизу–вверх возрастает: 0.15 °/см; *** – на стенке у границы
вода–пар есть тонкое белое кольцо (доли мг).

Положение
Мк, г t,

сут
mw, ммоль/кг

Баланс масс кремнезема, мг
S, см2 V, см3

автоклава кристалла ΔМк М1 М2 Σ

Серия I: в автоклаве два кристалла кварца, вверху и внизу
Верх* Верх 7.028 42 8.25 –0.8 3.0

9.0
–13.2

Низ 8.552 –24.4
Низ** Верх 6.428 42 6.29 –1.1 2.2

9.0
–8.2

Низ 7.850 –18.3
Серия II: в автоклаве один кристалл кварца внизу

Верх* Низ 7.049 77 7.87 –2.1 2.0 0*** –0.1 14.38 2.671
Низ** Низ 4.524 77 7.37 –6.0 1.9 4.0 –0.1 11.38 1.723

Серия III: в автоклаве один кристалл кварца вверху
Верх* Верх 7.849 77 5.98 –0.9 1.5 0 0.6 16.19 2.987
Низ** Верх 8.260 77 2.29 –0.8 0.6 0*** –0.2 16.33 3.143
Верх* Верх 7.348 7.9 0.661 0.1 0.2 0 0.3 15.93 2.796
Низ** Верх 7.202 7.9 0.630 –1.4 0.2 0 –1.2 15.78 2.753
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Рис. 3. СЭМ-фото опала (Opl), образовавшегося по кварцу (Qz). (а) – общий вид (пунктир показывает уровень раство-
ра в опыте, стрелка показывает канавку, по которой поднимался раствор); (б) – деталь фото (а) при большем увеличе-
нии; (в) – ямки травления на кварце; (г) – сферы опала, сложенные микрокристаллами; (д) – гроздеобразный агрегат
опала; (е) – деталь фото (д) при большем увеличении.
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Серия II

Значения m в верхнем и нижнем автоклаве
близки и находились между соответствующими
значениями в серии I (табл. 2). Сходимость ба-
ланса масс кремнезема была значительно лучше,
что объясняется более тщательной очисткой кри-
сталлов от примесей перед опытами путем много-
кратного кипячения их в HCl и в воде (см. мето-
дику). Шлифование внутренних стенок автокла-
вов перед опытами сказалось в уменьшении
количества опала на стенках, особенно в верхнем
автоклаве. Однако создание шероховатой поверх-
ности граней кристаллов не привело к увеличе-
нию количества вторичного опала на кварце.
Опал на кварце образовался только в нижнем ав-
токлаве в виде белого ободка шириной 2 мм в
средней части кристалла, где находилась граница
вода-пар. Совмещение для этого кристалла 3d-мо-

делей, построенных до и после опытов, позволи-
ло получить диаграмму отклонений размеров
кристалла (рис. 4). На этой диаграмме был выре-
зан кусок изображения кристалла с ободком. Раз-
ность объемов этого куска до и после опытов
(объем ободка) равна 1.4 мм3, что соответствует
массе опала 3 мг (при плотности опала 2.2 г/см3).
Следует отметить, что сразу после опыта опала на
ободке было больше, но после промывки и высу-
шивания кристалла кварца часть опала (2 мг) от
ободка отвалилась.

Серия III

Эти данные использовались для определения
константы скорости растворения кварца в насы-
щенном водяном паре при 300°С. Вычисления
проводились с использованием интегрального
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уравнения скорости растворения кварца в жид-
кой воде (Rimstidt, Barnes, 1980):

(5)

где mw и mw,eq – концентрация кремнезема в жид-
кой воде (моль/кг) при времени t (с) и при равно-
весии с кварцем, S – площадь поверхности квар-
ца (м2), kw – константа скорости растворения
кварца в жидкой воде (моль м–2 с–1), Мw – масса
воды (кг). Для пара уравнение скорости должно
иметь такой же вид, как для воды, т.к. в обоих слу-
чаях растворенный кремнезем представлен ча-
стицами одного вида Si(OH)4 (Plyasunov, 2012).
Растворенный кремнезем при 300°С распределя-
ется между водой и паром в соответствии с равно-
весной константой распределения κ (табл. 1), ко-
торая примерно равна отношению моляльных
концентраций кремнезема в паре и в воде (m

v
/mw).

Равновесное значение κ устанавливается быстро
(в пределах 1 часа по данным Лукашова и др.,
1971), поэтому оно должно поддерживаться по-
стоянным в медленном процессе растворения
кварца. Растворение кварца в паре должно приво-
дить к увеличению m

v
 и, соответственно, κ. Для

восстановления равновесного значения κ часть
растворенного кремнезема должна перейти из па-
ра в воду, увеличив mw. Низкое значение κ означа-
ет, что почти весь кремнезем, перешедший из
кварца в пар, затем переходил в воду и накапли-
вался там. Это позволяет вычислить из уравнения
(5) константу скорости растворения кварца в паре
(kv), используя концентрации кремнезема в воде:

(6)

  
= − −  
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Мw = 4.3 г (6 см3 × 0.712 г/см3) = 0.0043 кг, значе-
ния mw,eq, mw, t и S взяты из табл. 1 и 2. Значения kv,
вычисленные по уравнению (6), подставлялись в
уравнение, которое представляет собой диффе-
ренциальный вид уравнения (5):

(7)

где n – количество растворенных молей минера-
ла. Три значения r, вычисленные по уравнению (7)
из экспериментальных данных, согласуются меж-
ду собой при k

v
 = 2.7 нмоль м–2 с–1, но одно значе-

ние занижено (рис. 5). Оно является и наименее
надежным, т.к. в этом опыте наблюдалось отло-
жение новообразованного кремнезема (табл. 2).
Согласие остальных данных вблизи и вдали от
равновесия (для высоких и низких значений
m/meq) на рис. 5 подтверждает наше предположе-
ние об одинаковом виде уравнений скорости для
воды и пара.

В другом способе измерения k
v
 используется

только уравнение (7), но лишь для условий, дале-
ких от равновесия (mw  mw,eq). В этом случае вы-
ражение в скобках близко к 1, а величина n воз-
растает линейно с увеличением t. В результате

(8)

Условия, далекие от равновесия, были в двух
кратковременных опытах (табл. 2). Для них зна-
чения k

v
, вычисленные по уравнению (8), были

2.5 и 2.6 нмоль м–2 с–1, что практически совпадает
со значением, приведенным на рис. 5. Следует от-
метить, что во всех случаях величина k

v
 нормиро-

валась к геометрической площади поверхности,
вычисленной по данным 3d-сканирования кри-

 
= = − 

 ,

1 ,
t

w

w eq

mdnr k
Sd mv

!

= = .
t t

w wm Mnk
S Sv

Рис. 4. Диаграмма отклонений размеров между совмещенными полигональными 3d-моделями кристалла кварца, по-
лученными до и после взаимодействия кварца с водой внизу электропечи (серия II). Светлый ободок показывает ло-
кальное увеличение размеров кристалла до 0.1 мм.
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сталлов. В отличие от нормирования к общей пло-
щади поверхности, измеренной методом БЭТ, та-
кой подход лучше соответствует механизму реак-
ции, когда активно растворяются донья ямок
травления (рис. 3в), а их боковые стенки остают-
ся пассивными (Gautier et al., 2001). Температурная
зависимость константы скорости растворения
кварца в воде, тоже нормированная к геометриче-
ской площади поверхности, имеет вид (Tester et al.,
1994):

(9)

где Еа – энергия активации реакции
(90.1 кДж/моль), R – газовая постоянная
(0.008314 кДж моль–1 град–1), Т – абсолютная тем-
пература (К). Вычисление по уравнению (9) для
300°С (Т = 573.15) дает kw = 1.7 × 10–6 моль м–2 с–1.
Отношение kw/k

v
 =1.7 × 10–6/2.7 × 10–9 = 630 по-

казывает большое различие в скоростях растворе-
ния кварца в воде и паре.

ОБСУЖДЕНИЕ
Традиционный подход к поведению 

системы SiO2–H2O
В начальный период должно происходить на-

сыщение воды и пара кремнеземом. Длитель-
ность этого процесса можно оценить по уравне-
нию (5), представив его в виде:

(10)

где все величины относятся или к воде, или к па-
ру. Полагаем, что равновесие достигнуто, если
m = 0.99meq. В расчетах будем придерживаться
схемы опытов серии II (табл. 2, рис. 1), когда одна
половина кристалла (S = 6.4 см2) растворялась в
воде (М = 4.3 г), а другая в паре (М = 1.7 г). Под-
становка остальных значений величин в уравне-
ние (10) из табл. 1 и 2 дала близкие значения t для
воды и пара, равные 2.2 и 2.7 сут соответственно.
Такая близость объясняется тем, что меньшее
значение k для пара в знаменателе компенсирует-
ся меньшими значениями meq и М в числителе.

После достижения состояния, близкого к рав-
новесию, должна начаться перекристаллизация
кварца, если существует хотя бы небольшой тем-
пературный градиент. Поскольку растворимость
кварца в воде и паре вблизи 300°С растет с повы-
шением температуры, кварц должен растворяться
в более горячей зоне и осаждаться в более холод-
ной. Смоделируем этот процесс для серии II, ко-
гда граница вода-пар имеет температуру 300°С.
С учетом высоты кристалла (6 см) и реальных
температурных градиентов, температура воды и
пара (Tw и T

v
) равна 300 + 0.24 и 300–0.24°С в

верхнем автоклаве, 300–0.45 и 300 + 0.45°С в ниж-

276 exp ,a
w

Ek
RT
− =  
 

  = − −     
t ln 1 ,eq

eq

m M m
kS m

нем. Такое скачкообразное изменение температу-
ры принято для упрощения расчетов и может рас-
сматриваться как условие оценки максимально
возможной скорости перекристаллизации, равной
скорости растворения или осаждения кварца в во-
де (слева) и осаждения или растворения его в паре
(справа):

 (11)

Поскольку m
v
 = κmw, обе скорости влияют друг на

друга. В результате устанавливается устойчивое
состояние реакции с постоянным значением mw,
которое можно вычислить из равенства (11) при
Sw = S

v
:

 (12)

Для температур, отличных от 300°С, значения
mw,eq и m

v,eq вычислены из уравнений, приведен-
ных в работе (Plyasunov, 2012), значения kw вычис-
лены из уравнения (9), kv = 0.00159kw (табл. 1), κ =
= m

v,eq/mw,eq (обе величины при температуре пара).
Значения mw, вычисленные по уравнению (12),
подставлялись в уравнение (11) и вычислялись
скорости растворения и осаждения. Эти вычисле-
ния выполнены для широкого интервала значе-
ний Tw и T

v
 (от 300 ± 0.24 до 300 ± 30°С), причем

не только для водно-паровой среды, но также для
однофазных сред, водной и паровой.

Расчеты показали, что в воде и паре при низ-
кой разности температур воды и пара (ΔT) вели-

( ) ( ), ,1 / 1 / .w w w w eq eqk S m m k S m m− = − −
v v v v

( ) ( ), , , ,/ .w w eq eq w w eq w eqm m m k k k m k m= + + κ
v v v v

Рис. 5. Удельная скорость растворения кварца в водя-
ном паре (r) в зависимости от степени насыщения па-
ра кремнеземом (m/meq). Линия – расчет по уравне-
нию (7) при k

v
 = 2.7 нмоль м–2 с–1, значки – экспери-

ментальные данные, полученные в верхних (1) и
нижних (2) автоклавах.
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чина mw близка к равновесному значению, а с уве-
личением ΔT превышает его. То же происходит и
в водно-паровой среде при Tw > T

v
, но при Tw < T

v
 ве-

личина mw уменьшается (рис. 6а). В последнем слу-
чае минимальное значение mw = 8.75 ммоль/кг до-
стигнуто при максимальном значении ΔT = 60°С.
В экспериментах, выполненных по той же схеме,
значения mw были ниже, а ΔT значительно мень-
ше (0.48 и 0.9°С). Расчетные значения lg r растут
почти линейно с увеличением lg ΔT/2 для всех
сред с примерно одинаковым наклоном, но для
паровой среды они ниже, чем для водной на
∼2 порядка, а для водно-паровой среды еще ниже
на ∼0.5 порядка (рис. 6б). Расчетные значения
скоростей для водной и паровой среды при T1 < T2
и T1 > T2 (1 и 2 – низ и верх кристалла) были иден-
тичными за исключением знака, т.к. направление
переноса SiO2 было противоположным. На рис. 6
приведены максимально возможные скорости
при допущении, что перенос растворенного
кремнезема не сдерживает скорость реакции. Это
справедливо лишь при T1 > T2, когда возникают
силы плавучести: более плотный (холодный)
флюид опускается вниз, а менее плотный (горя-
чий) всплывает вверх. В результате раствор пере-
мешивается, что вызывает быстрый конвектив-
ный перенос кремнезема от места растворения к
месту осаждения. При T1 < T2 раствор не переме-
шивается, перенос SiO2 осуществляется только
путем медленной диффузии. В результате ско-
рость перекристаллизации кварца может быть
значительно меньше (Hosaka, Taki, 1986). Сказан-

ное выше относится и к водно-паровой среде.
Здесь расхождения в расчетах для Tw < T

v
 и Tw > T

v

возникли только из-за отсутствия значений κ для
воды и пара, которые имеют разные температуры.
Поэтому величина κ принималась равной отно-
шению m

v,eq/mw,eq при температуре пара T
v
. По-

скольку это отношение уменьшается с уменьше-
нием температуры, уменьшение κ в уравнении (12)
с увеличением ΔT для серии Tw > T

v
 приводит к

дополнительному увеличению mw (по сравнению
с чистой водой), а увеличение κ для серии Tw > T

v

дает обратную картину (рис. 6а).

Суммируя изложенное выше, в данной систе-
ме можно было ожидать лишь быстрое (за 2–3 сут)
насыщение воды кремнеземом и последующую
медленную (экспериментально практически не-
заметную) перекристаллизацию кварца. Образо-
вание опала в результате растворения кварца тер-
модинамически запрещено, т.к. опал имеет более
высокую растворимость, чем кварц, а пересы-
щенный относительно опала раствор не может
образоваться в результате растворения кварца.

Серии опытов I и II показали, что реакция
превращения кварца в опал не только возможна,
но она протекает со значительно большей скоро-
стью (на ∼3.5 порядка), чем простая перекристал-
лизация кварца (рис. 6б). При этом значения mw
сохраняются заметно ниже растворимости кварца
на протяжении всей реакции (рис. 6а). Таким обра-
зом, традиционный подход не способен адекватно
предсказать ни фазовый состав данной системы, ни
скорости минеральных превращений в ней.

Рис. 6. Концентрации растворенного кремнезема mw (а) и удельные скорости растворения кварца r (б) при его пере-
кристаллизации в зависимости от разности температур (ΔT) между верхом и низом кристалла кварца для водной, па-
ровой и водно-паровой среды. В последнем случае температура воды больше температуры пара (Tw > T

v
) или наоборот

(Tw < T
v
). Линии – расчет по уравнениям (11) и (12), значки – опыты по превращению кварца в опал (серии I и II).
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Самопроизвольная дистилляция раствора

Интенсивность испарения жидкости в лио-
фильных капиллярах возрастает линейно с увели-
чением не площади сечения, как при равномер-
ном испарении, а диаметра (окружности) капил-
ляра (Buffone, Sefiane, 2004a; Sefiane, Ward, 2007).
Температура поверхности жидкости при ее испа-
рении сильно понижается вблизи стенки капил-
ляра (Buffone, Sefiane, 2004b; Buffone et al., 2004).
Эти и многие другие данные говорят о том, что
испарение жидкости происходит не равномерно
со всей поверхности, а преимущественно на кон-
такте с твердой стенкой, где образуется вогнутый
мениск. На краю мениска выделяют три области
(Plawsky et al., 2008). Внешняя область представ-
ляет собой тонкую адсорбционную пленку, кото-
рая не испаряется, т.к. находится под действием
сильных адгезионных сил (расклинивающего
давления). Во внутренней области, которая нахо-
дится под действием капиллярных сил, большая
толщина мениска увеличивает его термальное со-
противление и, соответственно, уменьшает испа-
рение. В промежуточной области мениска тол-
щиной до 100 нм расклинивающее давление уже
ослаблено, а термальное сопротивление еще не-
большое, что обеспечивает максимальный локаль-
ный перегрев и, соответственно, максимальную
интенсивность испарения. Испарение уменьшает
толщину края мениска и увеличивает его кривиз-
ну, что вызывает градиенты расклинивающего и
капиллярного давления. К этим силам присоеди-
няется термокапиллярный эффект (эффект Ма-
рангони), т.к. понижение температуры в области
максимального испарения увеличивает поверх-
ностное натяжение жидкости и вызывает его гра-
диент. В результате суммарного действия трех сил
жидкость движется в область максимального ис-
парения из основного ее объема.

В закрытой системе с установившемся физи-
ческим равновесием вода–пар скорости испаре-
ния и конденсации равны. Обычно это равенство
скоростей относят к любому участку поверхности
воды, игнорируя наличие стенок. Однако, с уче-
том сказанного выше, при наличии гидрофиль-
ных стенок испарение и конденсация должны не-
сколько преобладать соответственно вблизи и
вдали от них. Такое пространственное разъедине-
ние мест испарения и конденсации воды могло
бы остаться незаметным, если бы не растворен-
ный кремнезем, который визуализировал этот
процесс осаждением опала и уменьшением mw.
Этот процесс самопроизвольной дистилляции
раствора описывается уравнением замены каж-
дой порции испарившегося раствора на конден-
сат (Алексеев и др., 2018):

(13)( ) ( )= − − +,t ,0 exp t/ ,w w wm m m JS M m
v v

где mw,0 и mw,t – моляльные концентрации кремне-
зема в жидкой воде в начальный момент и в мо-
мент времени t, m

v
 – моляльная концентрация

кремнезема в водяном паре (и конденсате), J –
удельная скорость преимущественного испаре-
ния, S – площадь преимущественного испаре-
ния, Мw – масса воды. Скорость дистилляции JS
возрастала в случае шероховатой поверхности
внутренних стенок ампул, что объясняется подъ-
емом пленки раствора под действием капилляр-
ных сил в режиме импрегнирования, когда рас-
твор заполнял углубления, а выступы оставались
сухими (Bico et al., 2002). В результате тройная
контактная линия стенка–раствор–пар удлиня-
лась, а площадь преимущественного испарения
вблизи нее увеличивалась по сравнению с глад-
кой стенкой. Это ускоряло испарение воды и оса-
ждение опала (Alekseyev et al., 2019).

Новые данные, полученные в этой работе,
позволяют выделить два пути эволюции системы
в зависимости от разной структуры поверхности
кристаллов кварца. Первый путь (серия I) привел
к рассеянному отложению опала на кварце зна-
чительно выше границы вода–пар (рис. 3а), что
обусловлено высокой скоростью подъема пленки
раствора и низкой скоростью испарения. Важную
роль в этом сыграла естественная канавка на
кварце, которая была изначально и пересекала
границу вода–пар (стрелка на рис. 3а). Быстрому
подъему раствора способствовали углы у дна ка-
навки, которые инициировали этот процесс
(Hofmann et al., 2010). Натечные отложения опала
вокруг канавки фиксировали пути движения рас-
твора, который поднимался по канавке, расте-
кался по грани и, испаряясь, отлагал опал. Для
этого случая возможно достижение устойчивого
состояния с равными скоростями растворения
кварца и осаждения опала, которое может быть
описано уравнением (11), но параметры в правой
части должны относиться к опалу (Op) и водной
пленке (f):

 (14)

Здесь mf = nmw, где n >1. Увеличение площади по-
верхности опала (SOp) со временем должно увели-
чивать скорость его осаждения и, соответствен-
но, увеличивать скорость растворения кварца че-
рез уменьшение mw. Величина mw в опытах ниже
растворимости кварца, а равновесное отношение
m

v
/mw устанавливается быстро (Лукашов и др.,

1971), поэтому и пар должен быть недосыщен от-
носительно опала, который должен растворяться.
Тогда стационарное состояние, описанное выше,
должно установиться позднее, когда скорость
осаждения опала из пленки раствора сравняется
со скоростью его растворения в паре. В данных же
опытах мы имеем, скорее всего, нестационарную
стадию, которая идет с ускорением.

( ) ( ), ,1 / 1 / .w w w w eq Op Op f w eqk S m m k S m m− = − −
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Второй путь (серия II) привел к компактному
отложению опала на границе вода–пар (рис. 4),
что обусловлено низкой скоростью подъема
пленки раствора и высокой скоростью испарения
раствора (осаждения опала). Испарение подни-
мающейся вверх пленки раствора увеличивает
концентрацию кремнезема в верхней ее части в
большей степени, чем в нижней, т.к. она дольше
подвергается испарению. В пленке возникает гра-
диент концентрации SiO2, который вызывает диф-
фузионный поток кремнезема, направленный
вниз, навстречу поднимающейся пленке раствора.
Необходимым условием дистилляции является
превышение скорости подъема пленки над скоро-
стью диффузии растворенного кремнезема в этой
пленке в обратном направлении. Расчеты показали,
что это условие выполняется при толщине водной
пленки менее 50 мкм (Alekseyev et al., 2019). По-
скольку опал пористый, пленка порового раствора
в толстой корке опала (рис. 4) превышает эту тол-
щину и наступает режим диффузионного сдержи-
вания дистилляции.

Концентрации растворенного кремнезема в
нижних автоклавах были несколько меньше, чем
в верхних, во всех сериях (табл. 2). Образование
опала также больше приурочено к нижним авто-
клавам. Поскольку положение автоклава в печи
влияло на температурный градиент (ТГ), можно
говорить о некотором влиянии ТГ на результаты
опытов. Это влияние проявилось и в опытах с
кремний-содержащим раствором (Alekseyev et al.,
2019), где дистилляция в верхних автоклавах про-
текала несколько медленнее, чем в нижних. В на-
стоящее время не хватает данных, чтобы объяс-
нить это различие. Можно только предполагать
влияние конденсации пара на стенках при умень-
шении температуры снизу–вверх или влияние
абсолютной величины ТГ, связав ее с величиной
перегрева на краю мениска. Если последнее пред-
положение верно, то уменьшение ТГ до среднего
геотермального градиента (30°/км или 3 × 10–4°/см)
вроде бы должно привести к практическому пре-
кращению дистилляции. Однако важен не сред-
ний, а локальный ТГ, величина которого в кон-
кретных природных условиях (вблизи горячих
интрузий и путей движения гидротермальных
растворов, при протекании реакций) и в наших
экспериментах может быть вполне соизмерима.
Например, величина ТГ в отвале пород составля-
ла 65°С на 10 м или 0.065°/см вследствие протека-
ния экзотермической реакции окисления пирита
с содержанием 7% (Lefebvre et al., 2001).

Геохимические приложения
Для открытых природных систем известны по-

хожие процессы. Например, ползучесть (creeping)
раствора соли по стенке и в порах в виде тонкой
пленки за пределы его основного объема и после-

дующее испарение пленки вызывает ползучесть
самой соли (Van Enckevort, Los, 2013). Необычное
превращение кварца в опал наблюдалось при вы-
ветривании окаменелого дерева (микрокристал-
лического кварца), которое частично выступало
из склона реки (Senkayi et al., 1985). Обладая вы-
сокой пористостью, оно играло роль насоса, ко-
торый во влажный период втягивал в себя грунто-
вую воду под действием капиллярных сил и насы-
щал воду кремнеземом. В сухой период эта вода
поднималась к поверхности и испарялась, отла-
гая опал.

Для закрытых природных систем подобные
явления тоже возможны в полостях с водой и па-
ром, ограниченных гидрофильной стенкой. При
затухании гидротермальной деятельности (при
уменьшении Т, Р) происходит гетерогенизация
(вскипание) водного флюида в этих полостях и
появляется граница вода–пар. Стенки полостей
состоят из минералов и пород, которые хорошо
смачиваются водой (Mazurek et al., 2009; Kowal-
czuk et al., 2017), а при повышенных температурах
их гидрофильность усиливается (Adamson, Gast,
1997; Friedman et al., 2013). Часто наблюдается асим-
метрия кристаллизационных полостей (крупные
кристаллы вверху), которая объясняется ростом
верхних кристаллов за счет растворения нижних
(Асхабов, 1993). Дистилляция раствора может
быть тем механизмом, который вызывает эту пе-
рекристаллизацию. Отличительной ее особенно-
стью является переотложение любых компонентов
раствора и возобновление растворяющей способ-
ности раствора. Поэтому полость имеет способ-
ность мигрировать вниз из-за постоянного раство-
рения ее дна. В результате небольшой объем рас-
твора может вызвать фазовые превращения в
большом объеме породы. Эти превращения спо-
собны протекать даже от стабильных к метаста-
бильным фазам, причем со скоростью, которая
значительно превышает скорость простой пере-
кристаллизации.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Ранее в экспериментах мы получили необыч-

ное превращение стабильного кварца в метаста-
бильный опал, который осаждался на стенки пла-
тиновых ампул выше уровня жидкой воды. В дан-
ной работе опал осаждался непосредственно на
кварц, т.е. ситуация была более реальной для
природных условий. Действительно, в опытах
при 300°С нижняя часть кристалла кварца, распо-
ложенная в жидкой воде, растворялась, а на верх-
ней его части, расположенной в паре, осаждался
опал (рис. 3 и 4), который имел кристобалит-три-
димитовую структуру (рис. 2). Концентрации
кремнезема, растворенного в жидкой воде после
длительных опытов (42 и 77 сут), оставались на
20–30 отн. % ниже равновесных, однако по кине-
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тическим расчетам равновесие должно достигаться
уже за 2 сут, причем и в воде, и в паре, хотя констан-
та скорости растворения кварца для пара, впервые
измеренная нами для 300°С (2.7 нмоль м–2 с–1), в
630 раз меньше, чем для воды (рис. 5).

Согласно традиционному подходу, после до-
стижения близравновесного состояния возможна
только перекристаллизация кварца, вызванная
температурным градиентом (ТГ), причем со ско-
ростью, значительно меньшей, чем фактическая
скорость образования опала (рис. 6). Такие рас-
хождения в направлении и скорости фазовых пе-
реходов объясняются тем, что в традиционном
геохимическом подходе не учитывается влияние
границы вода–пар и ее взаимодействие с твердой
стенкой. Объяснение необычного поведения
кремнезема дано в рамках гипотезы дистилля-
ции, основанной на явлении преимущественного
испарения воды в тонкой (<100 нм) пленке на
краю мениска у гидрофильной твердой стенки.
Новым дополнением этой гипотезы явилось об-
наружение двух путей эволюции системы в зави-
симости от отношения скоростей подъема плен-
ки раствора и испарения. При высоком и низком
отношении этих скоростей происходило соответ-
ственно рассеянное (рис. 3) и компактное (рис. 4)
осаждение опала. Таким образом, дистилляция
раствора, вызванная аномальными свойствами
нанопленки флюида на стенке, кардинально из-
меняет фазовый состав системы и скорость мине-
ральных превращений.

Самопроизвольная дистилляция может проте-
кать в кристаллизационных полостях, частично
заполненных раствором, что типично для затуха-
ющей стадии гидротермального процесса, когда
происходит гетерогенизация раствора. Отложе-
ние новых минералов (в том числе метастабиль-
ных) вверху полости и растворение старых мине-
ралов внизу со временем может привести к ми-
грации полости вниз и к переотложению
большой массы породы с помощью небольшой
массы воды.

Авторы благодарят рецензентов Н.Н. Акинфиева и
В.С. Балицкого за сделанные замечания, учет кото-
рых позволил улучшить качество статьи.
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Впервые описана литолого-фациальная зональность нео- и эоплейстоцена Карибского моря по
данным глубоководного бурения. Обсчет соответствующих карт, включающих изопахиты, объем-
ным методом А.Б. Ронова позволил рассчитать количественные параметры седиментации для вы-
деленных различных типов плейстоценовых осадков. Выявлено возрастание роли карбонатных от-
ложений при движении с востока на запад. В неоплейстоцене литогенные отложения и карбонат-
ные планктоногенные осадки накапливались интенсивнее, чем в эоплейстоцене, что связано с
неотектоническим горообразованием Малых Антильских островов.
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Настоящая статья является частью нашего боль-
шого проекта по плейстоценовым отложениям под-
водных окраин Мирового океана (Левитан и др.,
2018, 2019, 2020 и др.). В этом проекте раздельно
рассматриваются неоплейстоцен, т.е. средний и
поздний плейстоцен (Q2 + 3, округленно 0.01–
0.80 млн лет), и эоплейстоцен или ранний плей-
стоцен [Q1, округленно 0.80–1.80 млн лет по “ста-
рой” шкале, (Gradstein et al., 2004)].

Вышеуказанные статьи авторов построены по
одинаковой схеме: 1) приводится фактический
материал – указываются отчеты по первичным
результатам соответствующих рейсов глубоко-
водного бурения; 2) дается описание современ-
ных условий седиментации в изучаемом бассей-
не; 3) отмечаются основные методы исследования,
примененные авторами [сравнительно-литологи-
ческий метод Н.М. Страхова (1945), объемный ме-
тод А.Б. Ронова (1949), метод фациального анализа
океанических отложений И.О. Мурдмаа (1987)];
4) описываются составленные авторами для двух
возрастных срезов – неоплейстоцена и эоплей-
стоцена – обзорные литолого-фациальные карты
с изопахитами и рассчитанные на основе объем-
ного метода по этим картам таблицы количе-
ственных параметров седиментации (площадей
закартированных осадков, их объемов, масс сухо-
го осадочного вещества, скоростей накопления
осадочного вещества в единицу времени); 5) про-
водится обсуждение полученных результатов и
делаются общие выводы.

В Атлантическом океане, как известно, преоб-
ладают континентальные окраины пассивного
типа. К активным окраинам относятся моря Ка-
рибское и Скоша. Плейстоценовая седиментация
в море Скоша нами описана ранее (Левитан и др.,
2020). Данная статья посвящена плейстоценовым
отложениям Карибского моря.

СОВРЕМЕННЫЕ УСЛОВИЯ 
СЕДИМЕНТАЦИИ

Карибское море, расположенное ориентиро-
вочно между 9 и 22° с.ш., 89 и 60° з.д., представля-
ет собой задуговой бассейн седиментации. С се-
вера оно ограничено Большими Антильскими
островами, включающими в себя архипелаг круп-
ных островов (Кубу, Гаити, Ямайку, Пуэрто-Ри-
ко). Восточным и юго-восточным ограничением
служат Малые Антильские острова, состоящие из
архипелагов небольших островов: Наветренных
(на востоке) и Подветренных (на юго-востоке).
На юге и западе Карибское море ограничено побе-
режьями Южной и Центральной Америки (рис. 1).
На северо-западе через Юкатанский пролив Ка-
рибское море соединяется с Мексиканским зали-
вом. Площадь изучаемого бассейна составляет
2753 тыс. км2, средняя глубина равна 2500 м (Су-
ховей и др., 1980).

Располагаясь в тропиках северного полуша-
рия, Карибское море, естественно, имеет высо-
кие сезонные температуры поверхности моря (зи-
мой от +23°С на севере до +27°С на юге, и +28°С
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повсеместно летом). В атмосферной циркуляции
доминируют пассаты (в северной части бассейна
часто сменяющиеся тропическими ураганами), а
среди морских поверхностных течений преобла-
дают направления на запад и запад-северо-запад
(Гвианское, Карибское и Юкатанское течения)
(рис. 1) (Суховей и др., 1980).

В целом Карибское море отличается низкой
первичной продукцией: ее величины, как прави-
ло, составляют менее 135 г С/м2/год. Богатые пи-
тательными веществами, необходимыми для раз-
вития планктона, глубинные антарктические во-
ды не могут проникнуть в Карибское море из
Атлантического океана через мелководные про-
ливы, соединяющие оба бассейна. Это и объясня-
ет низкую первичную продукцию изучаемого мо-
ря. Только на крайнем юго-востоке, под влиянием
стока рек Ориноко, Магдалены и в районе Венесу-
эльского апвеллинга значения ежегодной первич-
ной продукции поднимаются до 180–250 г С/м2/год
(O’Reilly, Sherman, 2016).

В плане геоморфологии дно глубоководного
ложа Карибского моря представляет собой чере-
дование подводных поднятий и хребтов, с одной
стороны, и глубоководных котловин, с другой. С
востока на запад чередуются: Гренадская котлови-
на, хребет Авес, Венесуэльская котловина, хребет
Беата, Колумбийская котловина, Никарагуан-
ское поднятие, тектонопара глубоководный же-
лоб Кайман (с максимальной глубиной 7686 м) –
хребет Кайман, Юкатанская котловина (рис. 1). На
большей площади глубоководных котловин глуби-
на дна превышает 4000 м (в Венесуэльской – даже
5000 м), а гребневые поверхности подводных хреб-
тов располагаются на глубинах примерно 1500 м.
Никарагуанское поднятие является самой круп-
ной структурой континентальной окраины моря.

Основными источниками литогенного (терри-
генного, вулканогенного и вулкано-терригенного)
материала являются Наветренные острова Малых
Антилл, к которым приурочена максимальная вул-
кано-тектоническая активность плиоцен-четвер-
тичной островной дуги. Дополнительным его ис-
точником служит твердый сток р. Ориноко, отно-
симый на запад прибрежным Гвианским течением,
и р. Магдалены, протекающей по территории Ко-
лумбии и являющейся самой большой рекой бас-
сейна (длина 1500 км). Определенную роль играет
поставка абрадируемого волнами осадочного ма-
териала побережий Южной и Центральной Аме-
рики.

На карте поверхностного слоя донных осадков
Карибского моря (Мельник, 1989–1990) показа-
но, что терригенные осадки (главным образом,
пески), связанные с речными выносами и абрази-
ей берегов, накапливаются в пределах узкой по-
лосы на южном шельфе бассейна. На других
шельфах в основном развиты коралловые рифы и

биогенно-обломочные карбонатные пески (со-
стоящие из обломков кораллов, моллюсков, из-
вестковых водорослей, иглокожих и т.д.). Слабо-
карбонатные терригенные отложения (до 30%
СаСО3) окаймляют Малые Антиллы и распро-
странены в юго-восточной части Карибского мо-
ря, в частности, на южной части хребта Авес. В
северном и западном направлении они сменяют-
ся карбонатными (30–50% СаСО3) отложениями,
простирающимися на запад примерно до медиан-
ной линии Венесуэльской котловины. При этом
на подводных поднятиях и хребтах развиты осад-
ки более грубые по гранулометрическому составу
(в основном, мелкоалевритовые илы), а в котло-
винах – более тонкие, существенно пелитовые.
Остальная (западная) часть моря практически
полностью занята сильнокарбонатными (более
50% СаСО3) осадками, которые также дифферен-
цированы по гранулометрическому составу, как и
карбонатные отложения. Следует также отметить
постоянное присутствие вулканических пеплов,
окаймляющих Малые Антилы.

ФАКТИЧЕСКИЙ МАТЕРИАЛ
В рассматриваемом регионе совершено четыре

рейса глубоководного бурения: DSDP рейсы 4
(Bader et al., 1970) и 15 (Edgar, Saunders et al., 1973),
ODP рейс 165 (Sigurdsson et al., 1997), IODP
рейс 340 (Le Friant et al., 2013). Расположение
пробуренных скважин показано на рис. 1. Из ука-
занных отчетов по глубоководному бурению на-
ми взяты данные по литологии и стратиграфии, а
также по физическим свойствам плейстоценовых
отложений.

Основой для показанных на рис. 1 изобат по-
служила Генеральная батиметрическая карта Ми-
рового океана (www.gebco.org), изданная в 2004 г.

ПОЛУЧЕННЫЕ РЕЗУЛЬТАТЫ
В равновеликой поперечной азимутальной

проекции составлены в масштабе 1 : 10000000
карты фактического материала (рис. 1) и литолого-
фациальные карты (с изопахитами) для двух воз-
растных срезов: нео- и эоплейстоцена (рис. 2 и 3).

Неоплейстоцен. На литолого-фациальной кар-
те неоплейстоцена (рис. 2) показано распределе-
ние основных типов осадков. В принципе фаци-
альная организация неоплейстоцена очень похожа
на современную. Длительность неоплейстоцена
придает фациальной организации еще и вертикаль-
ную составляющую.

Итак, Наветренные острова с запада в Гренад-
ской котловине окаймлены полосой переслаива-
ния гемипелагических глин, карбонатно-вулка-
ногенных (в некоторых скважинах – вулканоген-
ных) турбидитов и вулканических пеплов. В этой
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толще нередко присутствуют подводные ополз-
ни. Неоплейстоценовые отложения хребта Авес
представлены переслаивающимися форамини-
феровыми глинами и гемипелагическими глина-
ми. Большую часть дна Венесуэльской котлови-
ны в неоплейстоцене занимала довольно одно-
родная толща гемипелагических глин, вышедшая
и на южный шельф. Далее на запад на глубоко-
водном ложе располагается очень большое поле
карбонатных (30–70% СаСО3) осадков, представ-
ленных на западе Венесуэльской котловины и ча-
стично на хребте Беата фораминиферово-кокко-
литовыми глинами, а западнее – наноглинами.
Наконец, западная половина дна Юкатанской
котловины в неоплейстоцене была ареной акку-
муляции кокколитовых илов (наноилов) с содер-
жаниями СаСО3 выше 70%. Восточная половина
Никарагуанского поднятия и существенная часть
континентального склона полуострова Юкатан
были покрыты толщей переслаивания наноглин
и кокколитовых илов. Необходимо отметить ши-
рокое развитие карбонатно-обломочных осадков
на мелководьях вокруг Подветренных островов и
на карбонатных шельфах Больших Антилл, Цен-
тральной Америки и Юкатана. Наконец, в райо-
нах влияния выносов основных рек в южных при-
брежных областях накапливались терригенные
пески. Здесь же нельзя не упомянуть хорошо из-
вестные в морской геологии тонкие илы шельфо-
вого желоба Карьяко, сильно обогащенные орга-
ническим веществом.

Распределение мощностей неоплейстоцено-
вых отложений (см. рис. 2) убедительно свиде-
тельствует о том, что и в это время, как и в совре-
менную эпоху, основными источниками лито-
генного вещества были Наветренные острова, а
второстепенную роль играл вынос с побережья
Южной и Центральной Америки. Около Навет-
ренных островов мощности толщи неоплейстоце-
новых отложений зачастую превышают несколько
сот метров. К западу они быстро уменьшаются до
100 м. Примерно параллельно изопахите 100 м и
близко к ней далее на запад располагаются изопахи-
ты 50 и 25 м, а на большей части исследуемого бас-
сейна мощности неоплейстоценовых осадков не
превышают 25 м.

Результаты обсчета рассмотренной карты
(рис. 2) с помощью объемного метода А.Б. Ронова
показаны в табл. 1. Неоплейстоценовые осадки
распространены на площади 2471.6 тыс. км2 и их
суммарный объем составляет 111.8 тыс. км3. По
площади развития на первом месте находятся на-
ноглины (728.8 тыс. км2). Затем следуют: гемипе-
лагические глины (467.0 тыс. км2), нано-форами-
ниферовые глины (405.4 тыс. км2), переслаивание
наноилов и наноглин (211.5 тыс. км2), наноилы
(202.0 тыс. км2), переслаивание гемипелагических
глин и фораминиферовых глин (123.6 тыс. км2),

биогенно-обломочные карбонатные осадки
(112.7 тыс. км2), переслаивание гемипелагических
глин и нано-фораминиферовых глин (112.0 тыс. км2)
и другие типы осадков и их переслаиваний, для
каждого из которых площадь распространения за-
нимает не больше нескольких десятков тыс. км2.

В процентах от суммарного объема (табл. 3)
осадки неоплейстоцена образуют следующий ряд
(также по убывающей): гемипелагические глины –
45.05%, нано-фораминиферовые глины – 19.36%,
наноглины – 16.32%, наноилы – 6.51%, терриген-
ные пески – 4.55%, карбонатно-вулканогенные
турбидиты – 3.39%, фораминиферовые глины –
2.32%, биогенно-обломочные карбонатные осад-
ки – 1.96%, вулканические пеплы – 0.54%.

По формуле, опубликованной в (Левитан и др.,
2013), объемы натуральных осадков были пере-
считаны в массы сухого осадочного вещества, вы-
раженные в 1018 г. Полученный ряд масс сухого
осадочного вещества (по убывающей) выглядит
следующим образом (табл. 4): гемипелагические
глины (43.94), нано-фораминиферовые глины
(17.36), наноглины (15.52), наноилы (6.42), терри-
генные пески (5.97), карбонатно-вулканогенные
турбидиты (5.19), биогенно-обломочные карбо-
натные осадки (2.24), фораминиферовые глины
(1.66), вулканические пеплы (0.61).

Массы сухого осадочного вещества в едини-
цу времени в неоплейстоцене, выраженные в
1018 г/млн лет (табл. 4), по степени убывания ко-
леблются от 55.62 для гемипелагических глин,
21.97 для нано-фораминиферовых глин и 19.65
для наноглин до 2.10 для фораминиферовых глин
и 0.77 для вулканических пеплов.

Эоплейстоцен. На востоке Карибского моря (в
Гренадской котловине и на хребте Авес) в эоп-
лейстоцене фациальная организация практиче-
ски не отличается от неоплейстоценовой (рис. 3).
Однако в Венесуэльской глубоководной котлови-
не площадь распространения гемипелагических
глин существенно уменьшилась. В центральной
части бассейна возросла площадь аккумуляции
фораминиферово-кокколитовых глин и (далее на
запад) наноглин. Большая часть Юкатанской
котловины занята переслаиванием наноилов и
наноглин, а область накопления высококарбо-
натных наноилов смещается в более мелковод-
ную зону на Никарагуанском поднятии. На шель-
фах накапливались те же осадки, что и в неоплей-
стоцене, однако из-за в целом более высокого
положения уровня моря площадь развития био-
генно-обломочных карбонатных осадков превы-
шала неоплейстоценовую. К сожалению, точны-
ми данными о развитии эоплейстоценовых ко-
ралловых рифов мы не располагаем. Таким
образом, в эоплейстоцене по сравнению с не-
оплейстоценом область карбонатонакопления
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была явно больше, а распространение литоген-
ных осадков – существенно меньше.

Распределение мощностей эоплейстоценовых
отложений (рис. 3) в принципе сохраняет тренд
их уменьшения с востока на запад, однако зона
низких мощностей (25–50 и менее 25 м) имеет су-
щественно большие размеры, чем в неоплейсто-
цене. Ее восточная граница заметно сдвинута на
восток.

Результаты обсчета рассмотренной карты
(рис. 3) с помощью объемного метода А.Б. Ронова
показаны в табл. 2. Площадь развития эоплейсто-

ценовых осадков составляет 2574.6 тыс. км2, а их
суммарный объем – 52.6 тыс. км3. По площади
развития на первом месте находятся наноглины
(620.3 тыс. км2). Затем следуют: нано-форамини-
феровые глины (611.3 тыс. км2), гемипелагические
глины (305.1 тыс. км2), наноил (300.3 тыс. км2), пе-
реслаивание наноила и наноглин (288.0 тыс. км2),
биогенно-обломочные карбонатные осадки
(178.3 тыс. км2), переслаивание вулканических
пеплов, гемипелагических глин и карбонатно-
вулканогенных турбидитов (142.0 тыс. км2), пере-
слаивание гемипелагических глин и нано-фора-

Таблица 1. Площади (S, тыс. км2) и объемы (V, тыс. км3) неоплейстоценовых отложений в Карибском море

Биогенно-обломочные 
карбонатные осадки Наноилы Наноглины Гемипелагические 

глины
Нано-фораминиферовые 

глины
Терригенные 

пески

S V S V S V S V S V S V

112.7 2.2 202.0 3.0 728.8 16.8 467.0 30.8 405.4 18.03 30.5 5.1

Переслаивание Переслаивание Переслаивание

S
Наноилы Наноглины

∑V S

Гемипе-
лагические 

глины

Нано-форами-
ниферовые 

глины ∑V S

Гемипе-
лагические 

глины

Форамини-
феровые 

глины ∑V

V V V V V V

211.5 4.3 1.5 5.8 112.0 0.8 3.4 4.2 123.6 10.4 2.6 13.0

Переслаивание Сумма площадей
всех осадков

Сумма
объемов всех осадков

S
Пеплы Гемипелагические 

глины
Карбонатно-

вулканогенные турбидиты ∑V ∑S ∑V

V V V

78.1 0.6 8.5 3.8 12.9 2471.6 111.83

Таблица 2. Площади (S, тыс. км2) и объемы (V, тыс. км3) эоплейстоценовых отложений в Карибском море

Терригенные 
пески

Биогенно-обломочные 
карбонатные осадки

Гемипелаги-
ческие глины

Нано-фораминиферовые 
глины Наноглины Наноил

S V S V S V S V S V S V

28.0 1.9 178.3 2.2 305.1 8.5 611.3 10.4 620.3 12.0 300.3 4.3

Переслаивание Переслаивание Переслаивание

S
Наноилы Наноглины

∑V S

Гемипе-
лагичес-

кие глины

Нано-
фораминифер

овые глины ∑V S

Вулкани-
ческие 
пеплы

Гемипела-
гические 

глины

Карбонат-
но-вулкан.
турбидиты ∑V

V V V V V V V

288.0 2.7 0.9 3.6 101.3 0.4 1.4 1.8 142 0.4 2.4 5.1 7.9

Сумма площадей всех осадков Сумма объемов всех осадков

2574.6 52.6
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миниферовых глин (101.3 тыс. км2), терригенные
пески (28.0 тыс. км2).

В процентах от суммарного объема (см. табл. 3)
осадки эоплейстоцена образуют следующий ряд
(также по убывающей): наноглины – 24.51%, на-
но-фораминиферовые глины – 22.42%, гемипе-
лагические глины – 21.47%, наноилы – 13.3%,
карбонатно-вулканогенные турбидиты – 9.69%.
Объемы других типов осадков составляют менее 5%
от общего объема эоплейстоценовых отложений.

Рассчитанный ряд масс сухого осадочного ве-
щества, выраженных в 1018 г, выглядит следую-
щим образом ( табл. 4): наноглины – 11.39, геми-
пелагические глины – 10.85, нано-фораминифе-
ровые глины – 10.71, карбонатно-вулканогенные
турбидиты – 6.96, наноилы – 6.58. Массы осталь-
ных осадков составляют менее 3.00 × 1018 г. По-
скольку продолжительность эоплейстоцена, при-
нятая в настоящей работе, равна 1.0 млн лет, то и

ряд масс сухого осадочного вещества в единицу
времени в эоплейстоцене, выраженный в
1018 г/млн лет ( табл. 4), выглядит в числовом вы-
ражении также, как ряд масс сухого осадочного
вещества, приведенный выше.

Если теперь разделить массы сухого осадочно-
го вещества в единицу времени в неоплейстоцене
на значения этого же параметра в эоплейстоцене
(I Q2 + 3/I1), то получится следующий ряд для ос-
новных типов осадков: гемипелагические глины –
5.13, нано-фораминиферовые глины – 2.05, на-
ноглины – 1.73, наноилы – 1.24, терригенные
пески – 3.41, карбонатно-вулканогенные турби-
диты – 0.94, биогенно-обломочные карбонатные
отложения – 1.27, вулканические пеплы – 1.88.
Суммируя полученные результаты, можно утвер-
ждать, что в неоплейстоцене накопление терриген-
ного вещества по сравнению с эоплейстоценом бы-
ло наиболее интенсивным, сильнокарбонатного и

Таблица 3. Площади (S, тыс. км2) и объемы (V, тыс. км3) плейстоценовых отложений Карибского моря

Возраст
Терригенный 

песок

Биогенно-
обломочные 

карбонатные осадки

Гемипелагические 
глины

Нано-
фораминиферовые 

глины
Наноглины Наноилы

S V S V S V S V S V S V

Неоплей-
стоцен

30.5 5.1 112.7 2.2 786.7 50.5 517.4 21.7 940.3 18.3 413.5 7.3

Эоплей-
стоцен

28.0 1.9 178.3 2.2 548.4 11.3 712.6 11.8 908.0 12.9 588.3 7.0

Возраст
Вулканические пеплы Карбонатно-вулкан. турбидиты Фораминиферовые глины

S V S V S V

Неоплейстоцен 78.1 0.6 78.1 3.8 123.6 2.6
Эоплейстоцен 142.0 0.4 142.0 5.1 0 0

Таблица 4. Массы сухого осадочного вещества (M, 1018 г) и массы вещества в единицу времени (I, 1018 г/млн лет)
плейстоценовых отложений Карибского моря

Возраст
Терригенные 

пески

Биогенно-
обломочные 

карбонатные осадки

Гемипелагические 
глины

Нано-
фораминиферовые 

глины
Наноглины Наноилы

M I M I M I M I M I M I

Неоплей-
стоцен

5.97 7.56 2.24 2.84 43.94 55.62 17.36 21.97 15.52 19.65 6.42 8.13

Эоплей-
стоцен

2.22 2.22 2.24 2.24 10.85 10.85 10.71 10.71 11.39 11.39 6.58 6.58

Возраст
Вулканические пеплы Карбонатно-вулкан. турбидиты Фораминиферовые глины

M I M I M I

Неоплейстоцен 0.61 0.77 5.19 6.57 1.66 2.10
Эоплейстоцен 0.41 0.41 6.96 6.96 0 0
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вулканогенного – слабым, а карбонатных осадков
(30–70% СаСО3) – промежуточным.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Совместное рассмотрение литолого-фациаль-

ных карт эоплейстоцена (рис. 3), неоплейстоцена
(рис. 2) и карты осадков поверхностного слоя Ка-
рибского моря (Мельник, 1989–1990) приводит к
выводу о большом сходстве фациальной органи-
зации, сохранявшемся на протяжении четвертич-
ного времени. Потоки литогенного вещества на-
правлялись с востока и юго-востока в бассейн се-
диментации, первичная продукция оставалась
достаточно низкой, карбонатонакопление (в ос-
новном за счет планктона) осуществлялось там,
где потоки карбонатного вещества становились
равными по величине или превышали потоки ли-
тогенного материала, т.е. преимущественно на
западе Карибского моря.

При этом не менее очевидны и черты опреде-
ленной эволюции седиментации в четвертичном
периоде. Явное возрастание потоков литогенного
материала объясняется, с нашей точки зрения,
прежде всего неотектонической активностью
Малых Антилл и только во вторую очередь их вул-
канической деятельностью. Материал вулкани-
ческих эксплозий накапливался за счет эоловой
деятельности и переноса течениями, в основном,
поблизости от источников, в частности, много-
численные прослои и даже пачки вулканических
пеплов обильны в осадочном чехле Гренадской
котловины. Вулкано-терригенное вещество по-
ступало, главным образом, за счет перемещения
вниз по склону мутьевыми потоками и в составе
подводных оползней. Его меньшая часть перено-
силась поверхностными течениями на запад. По
сравнению с Наветренными островами неотекто-
ническая активность Подветренных островов,
Больших Антилл и Панамского перешейка была
незначительной.

Происходившее в течение плейстоцена неко-
торое усиление карбонатонакопления объясняет-
ся, прежде всего, повышением продукции кар-
бонатконцентрирующих организмов и обуслов-
ленным этим явлением увеличением глубины
карбонатной компенсации (CCD). Кстати, воз-
растание ССD в течение позднего кайнозоя, в
частности, при переходе от плиоцена к плейсто-
цену, было отмечено еще в первых рейсах глубо-
ководного бурения в Карибском море (Hay, 1970).
Отметим, что увеличение скорости карбонатона-
копления в течение плейстоцена противоречит
нашим данным по пелагической области Атлан-
тического океана (Левитан, Гельви, 2016). Это не
удивительно, поскольку в пелагиали снижение
карбонатонакопления в неоплейстоцене по срав-
нению с эоплейстоценом было объяснено резко
возросшим во время Среднеплейстоценового пе-

рехода (Левитан, Гельви, 2016) продуцированием
придонных и глубинных антарктических вод,
агрессивных по отношению к карбонатам. Эта
агрессивность вызвана их очень низкими темпе-
ратурами и специфическими кислотно-щелоч-
ными свойствами (Flower, 1999). Ранее в данной
статье нами отмечено, что такие воды не попада-
ют в Карибское море из-за мелководности проли-
вов, соединяющих его с Атлантикой.

В то же время определенное сходство в трендах
изменения скоростей накопления литогенного и
карбонатного материала в Карибском море в те-
чение плейстоцена, вероятно, может свидетель-
ствовать о некоторой общей причине обоих явле-
ний: одновременной поставке и продуктов денуда-
ции Малых Антильских островов, и растворенных
питательных веществ как продуктов химического
выветривания в ходе неотектонического возды-
мания Малых Антилл.

Статья подготовлена при частичной финансо-
вой поддержке гранта РФФИ № 17-05-00157 и
Программы Президиума РАН № 20. Работа выпол-
нена по теме госзаказа № 0137-2016-0008.
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Исследованы осадки озера Малое, расположенного на Куйбышевском перешейке о. Итуруп. Опре-
делены породообразуюшие и редкие элементы. Для анализа геохимических данных использован
метод главных компонент. Установлено, что геохимические характеристики осадков озера Малое
отражают различные условия осадконакопления, сменяющиеся от морских и лагунных до обстано-
вок пресноводного бассейна. Согласно геохимическим данным, продукты эрозии и выветривания
местных пород являлись источниками материала, поступающего в осадочный бассейн. Морским
фациям (до 6400 лет назад) свойственны повышенные значения карбонатов, высокий индекс соле-
ности Sr/Ba, низкое содержание никеля, биогенного кремнезема и органического материала. Выяв-
лена четкая связь элементного состава отложений с гранулометрией. Более грубозернистые разно-
сти осадков, не зависимо от генезиса, менее химически измененные, на что указывают индекс CIA,
отношение Rb/Sr. Они обогащены детритовыми компонентами, к которым для этого объекта отно-
сятся все элементы кроме SiO2 и фосфора. После регрессии моря около 6400 лет назад, озерные фа-
ции доминируют в бассейне. Они отличаются резким преобладанием накопления биогенного крем-
незема и органики. Эоловая активность, связанная с похолоданиями климата и регрессиями моря,
привела к формированию грубозернистых прослоев в алевритовой толще, четко выраженных по
геохимическим характеристикам. Для пресноводных фаций наблюдается четкая гранулометриче-
ская ритмичность, прослеженная по отношению Al2O3/(CaO + Na2O).

Ключевые слова: Озеро Малое, о. Итуруп, голоцен, озерные осадки, породообразующие и редкие
элементы, геохимия осадков
DOI: 10.31857/S0016752521040051

ВВЕДЕНИЕ
Геохимические данные являются важным

компонентом лимнологических исследований
(Bovle, 2002). Химические характеристики озер-
ных осадков зависит от состава горных пород ис-
точников сноса, степени выветривания пород,
тектонической и эоловой активности, сортиров-
ки материала во время транспортировки, пост-
седиментационных диагенетических изменений
(Юдович, Кетрис, 2011; Fralick, Kronberg, 1997).
На элементный состав накапливаемого материа-
ла влияют физические параметры озер, площадь
водосбора, наличие крупных впадающих рек,
географическое и гипсометрическое положение
озер, их генезис и биологическая активность.
В озерных разрезах геохимические параметры ис-
пользуются как индикаторы палеоцунами (Cha-
gué-Goff et al., 2017; Moreira et al., 2017; Avşar,
2019), сейсмичности (Archer et al., 2019), турбиди-

тов и склоновых фаций (Sauerbrey et al., 2013; Bell-
wald et al., 2019), солоноводных и пресноводных
фаций (Wei and Algeo, 2019; Schmidt et al., 2019),
уровней океана (Frugone-Álvarez et al., 2017), вул-
канической активности (Chen et al., 2019), раз-
личных климатических характеристик (Sun et al.,
2019; Speranza et al., 2019; Rapuc et al., 2019; Bulkan
et al., 2018; Minyuk et al., 2014; Минюк, Борходоев,
2016).

На островах Курильской гряды можно выде-
лить две группы озер – прибрежные, образован-
ные в результате закрытия лагун вследствие ре-
грессий моря, и озера, заполняющие кратеры
вулканов. Последние, из-за гипсометрического
положения и больших глубин, часто труднодо-
ступны для бурения.

Комплексное исследование прибрежных озер
проводились в рамках международного (США–
Россия–Япония) Курильского Биокомплекного
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проекта, направленного на изучение различных
аспектов археологии, геологии, геофизики, биоло-
гии, палеогеографии островов. Всего изучено 8
озер Северных, Центральных и Южных Курил. В
данной работе представлены материалы геохими-
ческого изучения осадков озера Малое (о. Итуруп).

ОБЪЕКТ ИССЛЕДОВАНИЙ

Озеро Малое расположено на Куйбышевском
перешейке о. Итуруп вблизи Охотоморского по-
бережья (930 метров) (рис. 1). Длина его составля-
ет около 1600 м, ширина – 400 м, максимальные
глубины – около 3 м. Озеро слабопроточное, с во-
сточной стороны впадает небольшой ручей и вы-
текает с западной. Озеро расположено в области
распространении средне-верхнемиоценовых от-
ложений рыбаковской свиты, представленных
туфобрекчиями среднего состава, туфогравелита-
ми, туфопесчаниками, туфоалевритами, андези-
тами и андезитобазальтами (Государственная
геологическая карта…, 2002а). Продукты разру-
шения этих пород являются главным поставщи-
ком обломочного материала в озеро. От восточ-
ной части оз. Малое и до побережья распростра-
нены песчаные дюны высотой более 20 м.

Растительность о. Итуруп представлена тем-
нохвойными, широколиственными и листвен-
ничными лесами. Вблизи озера Малое произрас-
тают Poa-Sasa, Betula ermanii, Larix kamtschatica,
Quercus crispula, Acer mayrii, Sorbus sambucifolia, Pi-
nus pumila и др. Среднегодовая температура для
о. Итуруп составляет 4.4 град, годовая сумма
осадков 1040 мм, преобладающие направления ве-
еров северо-западное (январь) и восточное (июнь)
(Ганзей, 2010).

МЕТОДИКА ИССЛЕДОВАНИЙ

Из центральной части озера модифицирован-
ным пробоотборником Ливингстона (Wright et al.,
1984) пробурены две скважины (рис. 1). Изучено
326 образцов из осадков скважины MAL1. Образцы
отобраны в пластмассовые контейнеры размером
2 × 2 × 2 см с интервалом опробования 2–2.5 см.

Химический состав осадков изучен методом
рентгенофлуоресцентного анализа. Основные
породообразующие элементы определены на
рентгенофлуоресцентном спектрометре S4 Pio-
neer, Германия (322 образца). Содержания эле-
ментов найдены способом фундаментальных па-
раметров (Borkhodoev et al., 2002). Редкие элемен-
ты определены на рентгенофлуоресцентном
спектрометре VRA-30, Германия (119 образцов).
Содержания элементов найдены способом стан-
дарта-фона с использованием некогерентно рас-
сеянной Kα-линии Rh-анода рентгеновской
трубки (Borkhodoev et al., 1998). Относительное
количество органического материала оценено по
величине потери при прокаливании (LOI) после
прогрева проб до 500°С (2 часа) и 1000°C (1 ч)
(Heiri et al., 2001). Для оценки степени химиче-
ского изменения пород использованы индекс хи-
мического изменения (CIA), рассчитанный в моле-
кулярных пропорциях по формуле Al2O3/(Al2O3 +
+ CaO + Na2O + K2O) × 100 (Nesbitt, Yang, 1984) и
плагиоклазовый индекс изменения (PIA):
(Al2O3–K2O)/(Al2O3 + CaO + Na2O–K2O) × 100
(Fedo et al., 1995). Магнитная восприимчивость
измерена на многофункциональном каппаметре
MFK1-FA. Гранулометрический анализ 32 образ-
цов выполнен с использованием сит с ячейками
40, 63, 100, 140, 250 микрон и выше.

Минералогические исследования выполнены
на приборе Qemscan (Австралия), включающем
растровый микроскоп EVO-50 с энергодисперси-

Рис. 1. Местоположение озера Малое (а, б) и батиметрическая карта озера с расположением скважин MAL-1,2 и изо-
батами (в).
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онной системой Quantax Espirit (Bruker) и микро-
анализаторе Camebax c энергодисперсионным
детектором X-Max, Oxford (INCA, Aztec). Иссле-
довались полированные аншлифы и прозрачные
слайды, приготовленные из осадка и отсепариро-
ванных магнитных фракций.

РЕЗУЛЬТАТЫ ИССЛЕДОВАНИЙ
И ОБСУЖДЕНИЕ

Литология

В исследованном разрезе скважины выделя-
ются три литологических слоя (рис. 2).

Слой 1, гл. 1540–1085 см, песчанистый алеврит
с прослоями алевритистых песков. Содержание
песчаной фракции (>63 мкм) составляет 26–40%.
На глубинах 1416–1429 см доминируют алевриты
с содержанием песчаного материала не более
13%. В нижней части, прослой 1а, гл. 1490–1540 м
преобладают грубозернистые не сортированные
разности песков с гравийным материалом. Отложе-
ния слоя содержат морские диатомеи, включая
Paralia sulcata, Diploneis smithii, Thalassiosira nor-
denskioeldii, Cocconeis scutellum и др. (Lozhkin et al.,
2017).

Слой 2, гл. 1085–1053, слоистый алеврит. Слои-
стость ленточная, ясно выраженная, обусловленная
гранулометрией. Содержание алевритистой фрак-
ции (<63%) составляет до 85%. Песчаный материал
преимущественно тонкозернистый. Отложения
включают морские (Paralia sulcata) и солоновато-
водные (Melosira nummuloides, Rhoicosphenia abbre-
viata) диатомеи, концентрация которых выше,
чем в слое 1 (Lozhkin et al., 2017).

Слой 3, гл. 1053–0 см, массивный алеврит с
прослоями алевритистых песков и песчаных
алевритов: 3а (глуб. 800–980 см); 3б (глуб. 558–
565 см); 3в (глуб. 395–436 см) и 3г (глуб. 110–131 см).
Содержание песчаной фракции в основной массе
алеврита составляет 2–28% (среднее 15%). Песок
преимущественно полимиктовый, тонкозерни-
стый. В прослоях песчаных алевритов алеврити-
стая фракция составляет 55–87%. На отдельных
уровнях в верхней части разреза содержание
фракции песков достигает 65%. На гл. 880 см слоя
найдены крупные вивианитовые конкреции (до
3 см). Отложения сформированы в пресноводном
бассейне с типичными диатомеями Cyclostephanos
dubius и Staurosira construens f. venter. Радиоугле-
родные датировки органических остатков из
слоя 3 указывают на голоценовый возраст остат-
ков (Lozhkin et al., 2017).

Рис. 2. Литология разреза и распределение содержаний породообразующих элементов по разрезу: 1– песок; 2 – алев-
ритистый песок, песчанистый алеврит; 3 – слоистый алеврит; 4 – неслоистый алеврит.
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Рис. 3. Распределение содержаний редких элементов по разрезу. Усл. обозначения см. на рис. 2.
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Распределение элементов по разрезу

По разрезу колонки наблюдаются значитель-
ные вариации содержания элементов (рис. 2, 3).

Обратная корреляция выявлена между крем-
неземом и всеми элементами, кроме никеля
(табл.). Между другими элементами, кроме фос-
фора отмечается значимая положительная корре-
ляция. Фосфор позитивно коррелируется с желе-
зом (r = 0.18) и марганцем (r = 0.13).

Для анализа и уменьшения размерности дан-
ных использован метод главных компонент. Вы-
числение компонент проведено с использовани-
ем программы PAST (Hammer et al., 2001). Метод
показал, что элементы группируются в опреде-
ленных областях на диаграмме (рис. 4).

Первая компонента (вертикальная ось) объяс-
няет 79.8% изменчивости данных. Она разделяет
элементы по гранулометрическому признаку.
Элементы, расположенные справа, представляют
песчаные алевриты, алевритистые пески и пески.
Эти разности обогащены Al2O3, TiO2, MgO, Na2O,
K2O, CaO, которые входят в детритовый матери-
ал. Образцы, занимающие левую часть диаграм-
мы, представлены алевритами озерных фаций,
где существенную роль играло биогенное накоп-
ление кремнезема.

Вторая компонента (горизонтальная ось) объ-
ясняет 12.1% вариативности данных и разделяет
элементы аутигенного и аллогенного осадкона-
копления. К аутигенным элементам относятся
P2O5 и, частично, MnO и Fe2O3.

Fe2O3, TiO2, MnO

Содержания железа варьирует по разрезу от
3.17 до 11.16%. (среднее 6.51%). Максимальные
значения Fe2O3 характерны для отложений слоя 1
(среднее = 8.31%) и прослоев песчаных алевритов
и алевритистых песков слоя 3 (3а, 3б, 3в, 3г). Ко-
эффициент корреляция железа с магнитной вос-
приимчивостью составляет 0.64. Это указывает на
то, что железо находится как в магнитных, так и
парамагнитных минералах.

Содержание TiO2 по колонке составляет 0.28–
0.99% (среднее 0.58%) c максимальными концен-
трациями в осадках слоя 1 (среднее 0.74%). Такие
содержания характерны для пород основного и
среднего состава (Юдович и др., 2018).

Значимая положительная корреляция железа
и титана (r = 0.94), железа и магнитной воспри-
имчивости (r = 0.64), титана и магнитной воспри-
имчивости (r = 0.63) предполагает связь железа с
титаномагнетитами и ильменитом. Выявлено,
что основными магнитными минералами в осад-
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ках является титаномагнетиты. По данным энер-
го-дисперсионной рентгеновской спектроско-
пии содержание титана в них составляет от 0.4 до
14.6% (среднее = 5.05%). Титаномагнетиты вклю-
чают примесь ванадия (0.33–0.67%), алюминия,
магния, кремния (рис. 5а–5б). Пески пляжей и
заливов Куйбышевский и Касатка перспектив-
ные для добычи железа, титана и ванадия (Госу-
дарственная геологическая карта…, 2002б).

Минералогические исследования показыва-
ют, что железо также входит в амфиболы (9.76–
26.27%), пироксены (7.4–21.14%), плагиоклазы
(0.35–7.28%), калиевые полевые шпаты (0.3–
5.04%), а титан – в основном, в пироксены (0.23–
0.88%).

Среди парамагнитных минералов в осадках
озера Малое отмечается пирит. Наиболее часто
он встречается в морских отложениях слоя 1. Пи-
рит выявлен в виде фрамбоидов, одиночных кри-
сталлов. Часто он выполняет створки диатомей
(рис. 5в–5и). Источником серы для пирита явля-
лись сульфаты, входящие в состав морской воды.

Распределение марганца по разрезу крайне не-
равномерное. В некоторых интервалах концен-
трации ниже пределов определения (рис. 2). Мак-
симальные значения (до 0.17%) характерны для
более грубозернистых литологических разностей.
Предполагается, что марганец поступал в озер-
ный бассейн преимущественно с обломочным
материалом. Установлена значимая положитель-
ная корреляция марганца с магнитной восприим-

чивостью (r = 0.74), железом (r = 0.81), кальцием
(r = 0.81), магнием (r = 0.80) и обратная корреля-
ция с CIA (r = –0.71), PIA (r = –0.74), SiO2 (r = –0.74).
Главными обломочными минералами, содержащи-
ми марганец, являются пироксены (0.31–1.10%).

Марганец является важным индикатором ли-
тогенеза (Юдович, Кетрис, 2014). В озерных осад-
ках отношение Mn/Fe (или Fe/Mn) используется
как показатель палеоредокса (Davison, 1993;
Minyuk et al., 2014; Frugone-Álvarez et al., 2017; Bul-
kan et al., 2018; Adamson et al., 2019). Отношение
Mn/Fe варьирует по разрезу в пределах 0.006–
0.018. Низкие значения Mn/Fe указывают на вос-
становительные среды. Минимальные значения
Mn/Fe установлены в осадках тонких литологи-
ческих разностей.

Al2O3, CaO, Na2O, K2O, MgO

Эти оксиды преимущественно детритового
материала, входящих в состав плагиоклазов, пи-
роксенов, амфиболов, калиевых полевых шпатов,
глинистых минералов. Максимальные содержа-
ния Al2O3 отмечены для плагиоклазов (среднее
29.18%), CaO – для плагиоклазов (среднее 12.81%)
и клинопироксенов (среднее 19.42%). Na2O вхо-
дит в плагиоклазы (среднее 3.92%), калиевые по-
левые шпаты (3.5%), амфиболы (среднее 2.54%).
K2O содержится в калиевых полевых шпатах (3.5%),
амфиболах (1.5%), плагиоклазах (0–2.5%), MgO – в
пирокенах (среднее 19.68%).

Таблица 1. Коэффициенты корреляции Пирсона для редких и породообразующих элементов

Компоненты SiO2 TiO2 Al2O3 Fe2O3 CaO MnO MgO Na2O K2O P2O5 Cr Ni Rb Sr Zr LOI550

SiO2

TiO2 –0.96
Al2O3 –0.99 0.96
Fe2O3 –0.95 0.94 0.91
CaO –0.95 0.88 0.90 0.88
MnO –0.74 0.70 0.61 0.81 0.81
MgO –0.95 0.91 0.91 0.92 0.92 0.80
Na2O –0.96 0.91 0.95 0.86 0.93 0.67 0.86
K2O –0.83 0.79 0.89 0.73 0.67 0.29 0.73 0.83
P2O5 –0.05 0.04 0.02 0.18 0 0.13 0 –0.01 0.01
Cr –0.12 0.10 0.10 0.22 0.05 –0.02 0.25 –0.09 0.04 0.01
Ni 0.65 –0.61 –0.63 –0.57 –0.69 –0.57 –0.60 –0.70 –0.53 –0.04 0.45
Rb –0.65 0.58 0.71 0.50 0.51 0.23 0.55 0.68 0.90 0 –0.02 –0.43
Sr –0.94 0.86 0.93 0.84 0.94 0.67 0.88 0.96 0.81 0.02 0.02 –0.68 0.67
Zr –0.87 0.84 0.92 0.77 0.73 0.35 0.77 0.86 0.97 0.05 0.07 –0.53 0.86 0.85
LOI550 0.95 –0.88 –0.92 –0.86 –0.96 –0.75 –0.90 –0.94 –0.75 –0.05 –0.03 0.66 –0.63 –0.95 –0.81
Ba –0.64 0.67 0.70 0.61 0.46 0.02 0.51 0.55 0.72 0.19 0.17 –0.26 0.59 0.54 0.78 –0.53
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Между этой группой элементов отмечена вы-
сокая положительная корреляция (табл. 1). Как
правило, коэффициенты корреляции около 0.90.
Эти элементы расположены отдельным класте-
ром на диаграмме компонентного анализа. Они
несут основную нагрузку первой компоненты
(рис. 4).

Максимальные концентрации этой группы
элементов отмечены для алевритистых песков и
песчаных алевритов, слагающих слой 1 и про-
слои 3а, 3б, 3в, 3г в слое 3 (рис. 2). Эти элементы
отличаются по мобильности и входят в формулы
расчетов различных индексов и модулей, исполь-
зуемых при геохимических исследованиях. Для

Рис. 4. Диаграмма компонентного анализа породообразующих элементов: 1 – отложения прослоя 1а; 2 – отложения
слоя 1; 3 – алевритистые пески и песчаные алевриты слоя 3; 4 – массивные и слоистые алевриты слоя 2 и 3.
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оценки степени химического изменения пород
использованы индекс химического изменения
(CIA) и плагиоклазовый индекс изменения (PIA).
CIA и PIA варьируют в пределах 45–67 (среднее 57)
и 44–68 (среднее 58), соответственно (рис. 6, 7).
Наименьшие значения индексов имеют пески с
гравием, алевритистые пески и песчаные алеври-
ты. Для отложений слоя 3 характерны сильные
вариации индексов с пониженными значениями
в более грубозернистых осадках. Такое распре-
деление соответствует чередованием по разрезу
различно химически измененных осадков, что
может быть обусловлено различными фактора-
ми, включая седиментационные и климатиче-
ские процессы.

О тренде выветривания можно судить по диа-
грамме Al2O3−(CaO + Na2O)−K2O (Nesbitt, Yang,
1984). Для осадков оз. Малое, представляющих
различные литологические разности, линия
тренда субпараллельна стороне треугольника
(CaO + Na2O)−Al2O3 (рис. 6), указывая преиму-
щественную потерю CaO и Na2O по сравнению с
калием. Образцы на графике группируются бли-
же к плагиоклазовой области. Песчано-гравий-
ные разности, наименее измененные, занимают
положение вблизи линии плагиоклаз–калиевый
полевой шпат. По данным минералогического
анализа основные обломочные минералы пред-
ставлены плагиоклазами (60.3%), калиевыми по-
левыми шпатами (21.7%), пироксенами (11.4%),
кварцем (3.8%), амфиболами (1.7%), титаномаг-
нетитами (1%). Единично отмечены оливин, ру-
тил, турмалин, хромшпинель, ангидрит.

Плагиоклазовый индекс изменения имеет
близкие значения к CIA. Линия тренда измене-
ния субпараллельна стороне треугольника
CaO–(Al2O3−K2O). Расположение образцов на
диаграмме указывает на преимущественно анор-

титовый состав. Потеря CaO при выветривании
происходит быстрее Na2O. Отношение CaO/Na2O
в плагиоклазах составляет в среднем 4.34%.

Относительный размер зерен осадков оз. Ма-
лое оценен по отношению Al2O3/(CaO + Na2O).
Алюминий считается немобильным, в то время
как Ca и Na подвижные и выносится из продук-
тов выветривания. Исследование элементного
состава различных фракций делювия (Минюк,
Борходоев, 2016), моренных и гляцио-флювиаль-
ных отложений (Von Eynatten et al., 2012) показыва-
ет, что в более тонких, алеврито-глинистых фрак-
циях происходит обогащение глиноземом и потеря
Ca и Na. Поэтому, отношение Al2O3/(CaO + Na2O)
будет отражать с одной стороны, степень химиче-
ского изменения материала, с другой – его грану-
лометрический размер. Как гранулометрический
показатель это отношение будет справедливо при
условии детритового происхождения анализиру-
емых элементов.

Оксиды CaO и Na2O позитивно коррелируют-
ся между собой (r = 0.93). Коэффициенты корре-
ляции между Al2O3 и CaO равны – 0.90, Al2O3 и
Na2O – 0.95. Отношение Al2O3/(CaO + Na2O) для
отложений слоя 1а составляет 1.7–2.0 (среднее 1.8),
слоя 1 – 1.53–3.05 (среднее 2.23), слоя 2 – 2.41–
3.27 (среднее 2.81), слоя 3 – 1.75–4.17 (среднее
2.89). Минимальные значения характерны для
песков и гравия слоя 1а, наименее химически из-
мененных (рис. 7). Наблюдается значимая обрат-
ная корреляция отношения Al2O3/(CaO + Na2O) с
содержанием гранулометрической фракции раз-
мером >40 микрон. Коэффициент аппроксима-
ции составляет 0.60 (рис. 8).

Сильные вариации гранулометрического со-
става отмечены для отложений слоя 3. В слое,
кроме визуально видимых прослоев алеврити-

Рис. 6. Трехкомпонентные диаграммы, показывающие тренд выветривания. Усл. обозначения см. на рис. 4.
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стых песков и песчаных алевритов, по этому па-
раметру выделяется ряд пиков, соответствующих,
видимо, различным гранулометрическим разно-
стям, фиксирующих ритмичный процесс осадко-
накопления (рис. 7).

Содержание CaO в осадках оз. Малое состав-
ляет 1.68–8.73% (среднее 3.77%). Кальций может
входить в состав карбонатов и детритовых мине-
ралов. Для осадков оз. Малое наблюдается высокая
корреляция кальция со всеми детритовыми элемен-
тами – алюминием (r = 0.90), железом (r = 0.88), ти-
таном (r = 0.88), Zr (r = 0.73). По данным минера-
логического анализа максимальные содержания
CaO содержат плагиоклазы и клинопироксены.

Кальций коррелируется с магнитными пара-
метрами, включая магнитную восприимчивость
(r = 0.81), причем для озерных осадков многих
Курильских островов (Anderson et al., 2015).

Использования кальция (Ca/Ti) для оценки про-
дуктивности карбонатов (Frugone-Álvarez et al.,
2017) по осадкам оз. Малое будет не корректно.

SiO2

Содержание SiO2 варьирует в осадках от 55.24
до 87.56% (рис. 2). Основная масса кремнезема
сосредоточена в калиевых полевых шпатах (сред-

Рис. 7. Распределение отдельных параметров, геохимических индексов и отношений по разрезу. Серыми и светло-се-
рыми полосами обозначены уровни эоловой активности и лагунно-морские фации. Усл. обозначения см. на рис. 2.
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нее 70.60%), пироксенах (среднее 52.00%), пла-
гиоклазах (среднее 51.72%), амфиболах (среднее
49.07%).

Часть кремнезема имеет биогенное проис-
хождение. Минимальные значения SiO2 отмече-
ны для слоя 1 (среднее 61.3%). Отложения этого
слоя характеризуется низким содержанием диа-
томей, среди которых доминируют морские ви-
ды. Для слоя 3 средние значения SiO2 составля-
ют 77.3%. Минимальные концентрации кремне-
зема в этом слое свойственны алевритистым
пескам и песчаным алевритам. Повышенные со-
держания SiO2 в слое отражают накопление био-
генного опала, связанного с диатомеями. Кон-
центрации диатомей максимальны в осадках
слоев 2 и 3 (Lozhkin et al., 2017).

Для относительного содержания биогенного
кремнезема в озерных осадках часто использует-
ся отношение SiO2/TiO2 (Tanaka et al., 2007;
Brown, 2011; Melles et al., 2012; Minyuk et al., 2014;
Adamson et al., 2019). Содержание биогенного крем-
незема можно рассчитать по формуле: SiO2 (bio) =
= SiO2 (total) – хAl2O3, где x = SiO2/Al2O3 источника
сноса (Leinen et al., 1977; Bertrand et al., 2008). В
расчетах отношения SiO2/Al2O3 источника сноса
оз. Малое использованы геохимические данные
по отложениям прослоя 1а, представленные не-
сортированными песками с гравием (6 образцов).
Согласно классификационным диаграммам эти
отложения имеют базальтово-андезитовый со-
став. Средние концентрации SiO2 и Al2O3 для них
составляет 56.11 и 18.06%, соответственно. Содер-
жание биогенного кремнезема в осадках оз. Ма-
лое, рассчитанное по этой формуле, варьирует в
пределах 1–72% (среднее 35). Самые высокие зна-
чения биогенного кремнезема отмечены для слоя
3 с экстремальными в интервалах глубин 60–90,
215–225, 455–520 см, что указывает на высокую
биопродуктивность бассейна во время их накоп-
ления (рис. 6). Следует иметь в виду, что отноше-
ние SiO2/Al2O3 источников сноса не постоянная
величина и зависит от степени химического изме-
нения материала. В процессе выветривания по-
род происходит обогащение алюминием и потеря
кремния. Исследования элементного состава раз-
личных гранулометрических фракций делювия, по-
казывают, что самые высокие концентрации алю-
миния и низкие содержания кремнезема характер-
ны для тонких алеврито-глинистых фракций (Von
Eynatten et al., 2012; Минюк, Борходоев, 2016).
Это обстоятельство позволяет использовать от-
ношение SiO2/Al2O3 как индекс выветривания
(Ронов, Мигдисов, 1965; Ruxton B.P., 1968), а в от-
сутствии биогенного накопления как показатель
привноса силикластики в бассейн (Bessa et al., 2018)
или гранулометрического показателя (Minyuk et al.,
2014).

LOI

Потери при прокаливании измерялись после
прогревов до 550 и 1000°С. При 550°С происходит
выгорание органического углерода, при более
высоких температурах углерод освобождается из
карбонатов (Heiri et al., 2001). Разница при двух
температурах использована как показатель кар-
бонатов (LOIc).

LOI550 варьирует в пределах 4.98–25.28% (сред-
нее 17.2%), при чем для слоя 1 LOI550 в среднем со-
ставляет 10.86%, слоя 2 – 19.07%, слоя 3 – 19.83%.
Кривые распределения LOI550 и LOI1000 по разрезу
субпараллельны (r = 0.99). LOI550 коррелируется с
SiO2 (r = 0.95), Ni (r = 0.66), Fe/Mn (r = 0.49), CIA
(r = 0.75), PIA (r = 0.74). С другими элементами и
отношениями корреляция значимая обратная
или отсутствует (P2O5, Cr).

Минимальные значения LOIc отмечены для
отложений прослоя 1а и слоя 3, составляющие
1.65 и 1.78%, соответственно. Для отложений слоя
1 и слоя 2 LOI550 составляет 2.72 и 3.18%, соответ-
ственно (рис. 7). Сравнение величин LOI550 с содер-
жаниями органического углерода, приведенными в
работе (Lozhkin et al., 2017), показывает, что коэф-
фициент корреляции между ними равен 0.93.

Если ход кривой значений LOI550 согласуется с
другими кривыми элементного состава и связан с
литологией – более тонкие литологические раз-
ности показывают большие потери при прокали-
вании, то кривая LOIc отличается. Максималь-
ные значения этого параметра выявлены для
осадков слоя 1 (морские фации), представленны-
ми алевритистыми песками и песчаными алеври-
тами. Прослои с подобной литологией в слое 3 по
значениям LOIc не отличаются от тонких разно-
стей осадков. Видимо, высокие величины LOIc в
слое 1 связаны с генезисом осадков, а карбонаты
имеют морское происхождение и могут служить
признаком высокого состояния уровня моря.

P2O5

Распределение содержания фосфора по разре-
зу относительно равномерное и редко превышает
0.2% (рис. 2). Повышенные величины отмечены
на двух уровнях гл. 210–330 см и гл. 900–980 см.
Содержание фосфора в осадках верхнего уровня
составляет 0.11–0.76 (среднее 0.33). Фосфор пози-
тивно коррелирует с MnO (r = 0.74), Rb (r = 0.61),
Y (r = 0.47), нет корреляции с Fe2O3 (r = 0.06).

В нижнем горизонте содержания P2O5 варьи-
руют в пределах 0.11–0.48 (среднее 0.17). Для это-
го горизонта фосфор позитивно коррелируется с
Fe2O3 (r = 0.60), MnO (r = 0.60), а также титаном
(r = 0.38), алюминием (r = 0.39) и, видимо, связан
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с вивианитом (  (PO4)2 8H2O), крупные стяже-
ния которого обнаружены вблизи этого уровня. 

Sr, Ba, Rb
В осадках оз. Малое содержание стронция и

бария варьирует в пределах 80–382 г/т (среднее
212) и 88–374 г/т (среднее 243), соответственно.
Концентрации Rb составляют 5–23 г/т.

Повышенные содержания Sr отмечены для от-
ложений слоя 1 (среднее = 296 г/т) с максималь-
ными величинами для основания разреза слоя 1а
(среднее = 339 г/т). Наиболее значимые коэффи-
циенты корреляции стронция наблюдаются с
Na2O (r = 0.96), CaO (r = 0.94), SiO2 (r = –0.94) и
LOI550 (r = –0.95).

Высокие концентрации бария характерны для
слоя 1 и прослоев песчаных алевритов и алеври-
тистых песков слоя 3. Барий положительно корре-
лируется почти со всеми элементами (табл.). Обрат-
ная корреляция отмечена лишь с SiO2 (r = –0.64),
LOI550, (r = –0.53), LOI1000 (r = –0.56) и индексами
выветривания, отсутствует корреляция с MnO
(r = 0.02) и P2O5 (r = 0.19). Rb позитивно коррели-
руется c K2O (r = 0.90) и Zr (r = 0.86).

Отношение Ba/Sr (Sr/Ba) используется как ин-
дикатор химического выветривания пород в источ-
никах сноса при исследованиях отложений различ-
ного генезиса, включая озерные (Goldberg et al.,
2000; Bokhorst et al., 2009; Babeesh et al., 2018).

В процессе выветривания происходит обога-
щение барием в тонких фракциях и потеря строн-
ция (Von Eynatten, 2013). Отмечается прямая за-
висимость концентраций стронция от солености
природной воды и современных осадков, что поз-
воляет использовать отношение Sr/Ba как инди-
катор солености палеобассейнов (Wei and Algeo,
2019; Li et al., 2019; Ameh, 2019). Значение Sr/Ba
составляет <0.2 для пресноводных фаций, 0.2–0.5

2
3Fe+ для солоноватоводных и >0.5 для морских фаций

(Wei and Algeo, 2019).
Отношение Sr/Ba для осадков озера Малое ва-

рьирует от 0.41 до 1.84 (рис. 7). Среднее значение
для слоя 1 составляет 1.0, для слоя 2 – 0.71, для
слоя 3 – 0.64. Высокие значения отношения
Sr/Ba в осадках слоя 1 согласуются с данными ди-
атомового анализа, согласно которым в слое до-
минируют морские неритические и сублитораль-
ные виды диатомей. В слое 3 основной фон со-
ставляют пресноводные виды с незначительным
участием солоноватоводных (Rhopalodia gibba,
Rhoicosphenia abbreviata) (Lozhkin et al., 2017).

Отношение Rb/Sr используется как индекс хи-
мического выветривания Goldberg et al., 2000;
Minyuk et al., 2014; Adamson et al., 2019). В осадках
озера отношение составляет 0.016–0.17 (среднее
0.09). Повышенные значения индекса показыва-
ют пески, алевритистые пески и песчаные алев-
риты, что согласуется с данными других показа-
телей выветривания.

Седиментационная интерпретация

Три фазы развития озера выделяются по ком-
плексу данных (Lohzkin et al., 2017).

Морская и лагунная фазы представлены отло-
жениям слоя 1 и 2. Экстраполированный возраст
завершения морской фазы по оз. Малое составля-
ет 6400 14С л. назад (7400 кал. лет) (Lozhkin et al.,
2017). Этот возраст согласуется с датировками мак-
симума морской трансгрессии на о. Кунашир –
6500–6300 14C л. назад (~7400–7200 кал. лет)
(Korotky et al., 2000), о. Ребун – 8000–6000 кал. лет
(Schmidt et al., 2019).

Самую раннюю подфазу трансгрессии в иссле-
дуемом разрезе представляют пески прослоя 1а,
которые выше по слою замещаются песчаными
алевритами и алевритистыми песками с низкими

Рис. 9. Результаты спектрального анализа распределения Al2O3/(CaO + Na2O) в осадках оз. Малое. Пунктирными ли-
ниями показаны доверительные интервалы.
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значениями показателя Al2O3/(CaO + Na2O), ука-
зывающего на относительную грубозернистость
материала. О морском генезисе в дополнение к
диатомовым реконструкциям свидетельствуют,
повышенные значения карбонатов, высокий ин-
декс солености Sr/Ba. Осадки формировались
вблизи источников сноса с поступлением в бас-
сейн слабо химически измененного материала.
Накопление биогенное кремнезема и органики
практически отсутствовали, но образовывались
сульфиды железа, как отмечено в осадках мор-
ских фаций оз. Пернатое (о. Парамушир) (Ми-
нюк и др., 2013).

Геохимические данные отложений слоя 3 от-
ражают условия осадконакопления пресноводно-
го бассейна после морской трансгрессии. В этом
бассейне доминировало биогенное осадконакоп-
ление, на что указывают высокие значения
SiO2/TiO2, SiO2bio. Более того, условия способ-
ствовали накоплению органики (показатели
LOI). Низкие значения MnO/Fe2O3 в алеврито-
глинистых интервалах указывают на восстано-
вительные условия.

Расположение озера в области развития голо-
ценовых дюн сказалось на составе осадков. Эоло-
вые процессы на Курильских островах активизи-
ровались во время похолоданий и регрессий моря
(Korotky et al., 2000; Razjigaeva et al., 2004; Разжи-
гаева, Ганзей, 2005). Прослои 3а, 3б, 3в и 3г, пред-
ставленные более грубозернистыми осадками,
могут отражать некоторые крупные события эо-
ловой деятельности. Эти прослои имеют четкие
геохимические признаки – слабо химически из-
мененный материал (низкие CIA, Rb/Sr), повы-
шенные содержания детритовых компонент,
включающих почти все породообразующие эле-
менты, кроме кремния и фосфора, низкие содер-
жания органики и биогенного кремнезема. Ана-
лиз распределения CIA, Al2O3/(Na2O + CaO) по
колонке свидетельствует о ритмичном поступле-
нии детритового материала в озеро (рис. 7). Мно-
гие ритмы имеют общие черты – постепенное
увеличение детритового материала, за которым
следует резкий спад, где усиливается биогенное
накопление. Визуально ритмичность не просмат-
ривается, поэтому геохимические данные имеют
важное значение при выявлении микротекстур.

Оценки продолжительности ритмов в слое 3
выполнена с использованием программы PAST
(version 3.25), включающая спектральный анализ
временных серий (Hammer et al., 2001). При по-
строении периодограмм Ломба использована
возрастная шкала, основанная на радиоуглерод-
ных датировках (Lozhkin et al., 2017). Спектраль-
ный анализ распределения Al2O3/(CaO + Na2O)
показывает наличие циклов с различной перио-
дичностью. Статистически значимые циклы име-
ют период 489–617 лет. Циклы с близкой перио-

дичностью (500–510 лет) установлены по содер-
жанию кальция в морской колонке, отобранной
вблизи побережья Бразилии (Arz et al., 2001), по
флуктуациям органического углерода в голоце-
новых осадках залива Максвелл (Южные Шет-
ландские острова, Атлантика) (Yoon et al., 2010) и
связываются с циркуляцией океанских водных
масс Атлантики. Циклы с периодичностью 590
лет, обусловленные солнечной активностью, вы-
делены по биогенному кремнезему в осадках озе-
ра Аролик на Аляске (Hu et al., 2003). Другие пики
спектров на периодограмме лежат ниже довери-
тельных интервалов.

Основываясь на малочисленных данных ра-
диоуглеродного датирования, построение воз-
растной модели и определение точного возраста
выявленных седиментационных событий затруд-
нено. Тем не менее, они коррелируются с собы-
тиями близкого возраста, установленными ранее
для Курильских островов. Прослои 3а, 3б, 3в и 3г
могут отражать похолодания и регрессии моря,
проходившие около 5.7, 4.5–4.7, 2.9–3.4 и 1.7–
1.3 тысяч лет назад на о. Кунашир (Korotky et al.,
2000; Razjigaeva et al., 2004; Разжигаева, Ганзей,
2005), а также холодные голоценовые события
Bond Атлантики (Bond et al., 1997). Данная интер-
претация согласуются с материалами по оз. Пер-
натое (о. Парамушир) (Минюк и др., 2013; Lozh-
kin et al., 2017).

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Геохимические характеристики осадков озера

Малое отражают различные условия осадкона-
копления, сменяющиеся от морских и лагунных
до обстановок пресноводного бассейна. Согласно
геохимическим данным, продукты эрозии и вы-
ветривания местных пород являлись источника-
ми материала, поступающего в осадочный бас-
сейн.

Морским фациям свойственны повышенные
значения карбонатов, высокий индекс солености
Sr/Ba, низкое содержание никеля, биогенного
кремнезема и органики.

Выявлена четкая связь элементного состава
отложений с гранулометрией. Более грубозерни-
стые разности осадков, не зависимо от генезиса,
менее химически измененные, на что указывают
индекс CIA, отношение Rb/Sr. Они обогащены
детритовыми компонентами, к которым для это-
го объекта относятся все элементы кроме SiO2 и
фосфора.

После регрессии моря около 6400 лет назад,
озерные фации доминируют в бассейне. Они от-
личаются резким преобладанием накопления
биогенного кремнезема и органики. Эоловая ак-
тивность, связанная с похолоданиями климата и
регрессиями моря привела к формированию гру-
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бозернистых прослоев в алевритовой толще, чет-
ко выраженных по геохимическим характеристи-
кам. Для пресноводных фаций наблюдается четкая
гранулометрическая ритмичность, прослеженная
по отношению Al2O3/(CaO + Na2O). Периодич-
ность ритмов составляет 489–617 лет.

Работа выполнена при финансовой поддержке
РФФИ (грант 19-05-00477). 
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В результате двухлетнего цикла наблюдений, проводимых в зоне разлома в районе магматического
массива Бештау (Кавказские Минеральные Воды), зарегистрированы аномальные сезонные коле-
бания плотности потока (эксхаляции) радона, характеризующиеся максимумами летом и миниму-
мами зимой. В теплый период года (с конца апреля по начало октября) значения плотности потока
радона колебались в диапазоне (4.5–23.8) Бк м–2 с–1, в то время как в холодный период (с ноября по
март) снижались до (0.04–0.17) Бк м–2 с–1. Выявлена тесная корреляция между плотностью потока
радона и температурой атмосферного воздуха (коэффициент корреляции Пирсона составляет 0.8).
Результаты моделирования переноса радона в горном массиве показывают, что сезонные колеба-
ния плотности потока радона в зоне разлома обусловлены инверсией направления конвективного
переноса радона в трещинных зонах горного массива. Летом конвективный поток радона направ-
лен из горного массива в атмосферу, а зимой, наоборот, из атмосферы в горный массив. В теплый
период скорость конвективного переноса колеблется от 5 до 28 м сут–1, а в холодный период от –2
до –4 м сут–1. Формирование сезонных радоновых аномалий в зонах тектонических нарушений
обусловлено, скорее всего, эффектом термоиндуцированной циркуляции атмосферного воздуха в
горном массиве, т.е. циркуляцией атмосферного воздуха в проницаемых зонах горного массива,
возникающей за счет перепада температур между горным массивом и атмосферой. Сезонные анома-
лии радона должны учитываться, как при составлении карт радонового риска, так и при применении
радона, как трассера природных процессов в геохимических и геофизических исследованиях.

Ключевые слова: радон, плотность потока радона, сезонные вариации радона, разломная зона, кон-
вективный транспорт
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ВВЕДЕНИЕ

Радон – благородный радиоактивный газ,
промежуточный член рядов радиоактивного рас-
пада урана и тория. Радон постоянно образуется в
горных породах и рыхлых отложениях за счет рас-
пада радия, и одновременно сам постоянно рас-
падается с образованием радиоактивных изото-
пов тяжелых металлов – полония, висмута и
свинца. Будучи химически инертным, радон лег-
ко мигрирует в порово-трещинном пространстве
пород и поступает к поверхности земли, однако,
расстояние, на которое этот газ может перено-
ситься отдельно от материнских изотопов радия,
ограничено его коротким периодом полураспада.
Существуют три природных изотопа радона –
219Rn (период полураспада 3.96 с, ряд распада
235U), 220Rn (период полураспада 55.6 с, ряд 232Th)

и 222Rn (период полураспада 3.8 дня, ряд 238U). В
данной статье рассматривается наиболее долго-
живущий изотоп 222Rn, дочерний продукт 226Ra,
представляющий наибольший интерес как зна-
чимый источник природного облучения населе-
ния, а также как трассер современных природных
процессов, протекающих в геологической среде.
К настоящему моменту известно большое коли-
чество исследований, посвященных изучению
поведения радона в земной коре в связи с различ-
ными геофизическими, геохимическими и гео-
экологическими задачами. В частности, аномаль-
ные концентрации радона в почве, грунтовых во-
дах, в зданиях широко используются во всем мире
в качестве признака современной активности
тектонических разломов (King, 1978; King et al.,
1996; Baubron et al., 2002; Hernández et al., 2004;
Рудаков, 2009; Papastefanou, 2010; Walia et al.,
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2010; Inan et al., 2012; Семинский, Бобров, 2013;
Семинский и др., 2014; Ciotoli et al., 2015; Drolet,
Martel, 2016; Neri et al., 2016; Moreno et al., 2018).
Предполагается, что изменения напряженно-де-
формируемого состояния земной коры, вызван-
ные высвобождением сейсмической энергии, мо-
гут привести к миграции коровых флюидов вверх
вдоль трещинных зон, изменяя тем самым геохи-
мические характеристики разломов (Annunziatel-
lis et al., 2008). Общепринято мнение, что радоно-
вые аномалии в зонах тектонических нарушений
являются результатом относительно быстрого
объемного переноса газов через разломы и тре-
щины из более глубоких пород, богатых радием
(Utkin, Yurkov, 2010). В некоторых исследованиях
предполагается даже возможность поступления
радона к поверхности за счет процессов мантий-
ной дегазации (Moreno et al., 2016). В этой связи,
радон рассматривается в качестве индикатора ак-
тивных разломов и окружающих их зон повы-
шенной трещиноватости, являющихся каналами
глубинной дегазации земной коры (King et al.,
1996; Baubron et al., 2002; Ciotoli et al., 2015).

В последние десятилетия, особенно с развити-
ем оборудования для непрерывных измерений,
все чаще стали появляться сообщения о регистра-
ции высокоамплитудных сезонных колебаний
концентрации подпочвенного радона и плотно-
сти потока радона в зонах активных тектониче-
ских нарушений (Рудаков, 2009; Inan et al., 2012;
Zmazek et al., 2002; Font et al., 2008; Moreno et al.,
2009; Moreno et al., 2016, Микляев и др., 2016). Ва-
риации характеризуются, как правило, аномаль-
но высокими уровнями радона летом и крайне
низкими зимой. Во всех исследованиях отмечает-
ся тесная корреляция между уровнями радона и
температурой атмосферного воздуха. Причины
аномальных вариаций радона в зонах разломов к
настоящему моменту до конца не ясны и объяс-
няются разными авторами по-разному. Очевид-
но, что сезонные колебания концентрации радо-
на в подпочвенном воздухе не могут быть объяс-
нены изменениями сейсмических напряжений,
поскольку сейсмическая и геодинамическая ак-
тивность не имеют выраженного сезонного цикла
с максимумами летом и минимумами зимой (су-
ществование гипотетических “геодеформацион-
ных волн сезонной периодичности”, предполага-
емых В.П. Рудаковым (2009), не подтверждается
сейсмическими данными). Большинство авторов
считают, что сезонные вариации радона могут
быть связаны с ухудшением проницаемости тре-
щинных зон в зимний период за счет насыщения
их влагой, что вызывает резкое снижение скоро-
сти миграции флюидов по разломам в приповерх-
ностной части земной коры (Zmazek et al., 2002;
Inan et al., 2012; Moreno et al., 2016). При этом кор-
реляция между концентрацией подпочвенного
радона и температурой воздуха считается вторич-

ной. Вместе с тем, в работах (Микляев и др., 2016;
Маренный и др., 2016) установлено, что в зоне ак-
тивного разлома в районе Байкальского рифта
снижение уровней эксхаляции радона зимой мо-
жет быть связано не столько с уменьшением ско-
рости, сколько с изменением направления кон-
вективного переноса радона. Было установлено,
что летом конвективный перенос радона направ-
лен из горного массива в атмосферу, а зимой, на-
оборот, из атмосферы в горный массив. Однако
причины подобной инверсии направления пере-
носа оставались неясными.

В литературе также описаны случаи регистра-
ции аналогичных сезонных радоновых аномалий
вне зон разломов (Arvela et al., 1994; Sundal et al.,
2008; Moreno et al., 2009; Perrier et al., 2009;
Schmidt, 2014). Подобные аномалии регистриро-
вались на склонах и были приурочены к выходам на
дневную поверхность слоев высоко проницаемых
образований различного генезиса. Например, ва-
лунно-галечниковых отложений (Arvela et al., 1994;
Sundal et al., 2008), грубообломочного материала
урановых отвалов (Schmidt, 2014) или пирокла-
стических отложений с развитой системой соеди-
няющихся пор и каналов (Moreno et al., 2009). В
отличие от активных тектонических нарушений,
где причины вертикального конвективного пере-
носа газов кажутся очевидными, возможность
формирования объемных восходящих газовых
потоков вне разломных зон требует особого обос-
нования. В этой связи, в работах (Sundal et al.,
2008; Schmidt, 2014) было выдвинуто предполо-
жение, что причиной формирования сезонных
радоновых аномалий является “термоиндуциро-
ванная” циркуляция атмосферного воздуха в
проницаемых областях горного массива, возни-
кающая за счет перепада температур между мас-
сивом и атмосферой (эффект “дымовой трубы” в
горном массиве). Этот эффект достаточно давно
и хорошо известен как один из ведущих факто-
ров, определяющих естественный воздухо- и теп-
лообмен в природных и искусственных подзем-
ных полостях, имеющих выходы, расположенные
на разных гипсометрических отметках (Лукин,
1965; Голод, Голод, 1974; Дегтярев, 2018). Термо-
индуцированная циркуляция атмосферного воз-
духа возможна в любых проницаемых областях –
пещерах, штольнях, слоях проницаемых отложе-
ний, зонах трещиновати и т.п. В общем виде, эф-
фект заключается в следующем. Летом, когда
температура горного массива ниже температуры
атмосферного воздуха, более холодный и плот-
ный воздух в проницаемых областях горного мас-
сива опускается вниз и разгружаться в атмосферу
у подножия склона, при этом создающееся в мас-
сиве разрежение компенсируется поступлением
воздуха в проницаемую зону в верней части скло-
на. Зимой, наоборот, воздух в недрах горного
массива более теплый, чем в окружающей атмо-
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сфере, в результате чего он разгружается в атмо-
сферу у вершины, при этом возникающее разре-
жение компенсируется затягиванием атмосфер-
ного воздуха в массив у подножия склонов. По
мере движения через проницаемые зоны, воздух
обогащается радоном за счет эманирования по-
род, что обуславливает формирование радоновых
аномалий в местах разгрузки воздушных потоков.
Таким образом, у подножия склонов формируют-
ся сезонные радоновые аномалии с максимумами
летом и минимумами зимой, а в верхней части
склонов наблюдаются сезонные аномалии обрат-
ного характера – с максимумами зимой и миниму-
мами летом. Для формирования сезонных радоно-
вых аномалий, обусловленных термоиндуцирован-
ной конвекцией, необходимы следующие условия:
1) наличие в горном массиве проницаемой среды
(система связанных между собой и не заполнен-
ных водой пустот); 2) наличие выходов проницае-
мой зоны на дневную поверхность на разных гип-
сометрических отметках; 3) перепад температур
между атмосферным воздухом и горным масси-
вом; 4) значимые концентрации радия в массиве.
Очевидно, что термоиндуцированная циркуляция
атмосферного воздуха может развиваться в зонах
трещиноватости, в том числе, связанных с текто-
ническими разломами, и быть причиной сезонных
вариаций радона, регистрируемых в таких зонах.
Данный механизм хорошо объясняет сезонную
смену направления конвективного переноса радо-
на, наблюдаемую нами ранее в зоне Байкальского
рифта (Микляев и др., 2016; Маренный и др., 2016).

Задачей данного исследования является орга-
низация мониторинговых исследований в зоне
радоновой аномалии, связанной с разломом, с
целью уточнения наших знаний о механизмах
формирования радоновых аномалий и о причинах
сезонных вариаций эксхаляции радона в зонах раз-
ломов. Для проведения исследований был выбран
район Кавказских Минеральных Вод, характеризу-
ющийся наиболее благоприятными условиями для
подобного рода исследований, а именно, современ-
ной сейсмической и геодинамической активно-
стью, повышенными концентрациями природных
радионуклидов в геологической среде, хорошей до-
ступностью и развитостью инфраструктуры. В зоне
разлома на склонах горы Бештау проводились пе-
риодические измерения плотности потока радона
(JRn) с поверхности почвы и температуры воздуха
с дискретностью близкой к ежемесячной. Изме-
рения проводились в период с июня 2017 г. по на-
стоящее время (май 2019 г.).

МАТЕРИАЛЫ И МЕТОДЫ

Геологические условия

Исследуемый район расположен в регионе
Кавказских Минеральных Вод (КМВ), в 100 км к

северу от Главного Кавказского хребта в пределах
Минераловодского поднятия. Характерной осо-
бенностью региона является группа отдельных
гор-“лакколитов” причудливой формы, которые
являются результатом внедрения кислых щелоч-
ных магм, произошедших в миоцене. Интрузии
приурочены к зоне пересечения широтного Пред-
кавказского краевого прогиба и меридионального
Транскавказского тектонического поднятия. Не-
значительные тектонические движения и гидро-
термальная активность в регионе продолжаются
и в настоящее время (Сазонов и др., 2009). Схема-
тическая геологическая карта района исследова-
ний приведена на рис. 1.

Горный массив Бештау – центральный и са-
мый крупный в группе “лакколитов” КМВ, абсо-
лютная высота главного пика составляет 1401 м.
Центральная часть массива представляет собой
сложный многофазный интрузив неогеновых
(миоценовых) щелочных гранит-порфиров, трахи-
тов и липаритов, которые в совокупности известны
как “бештауниты”. К магматическому массиву
примыкает возвышенная равнина, сложенная ме-
ловыми и палеогеновыми осадочными отложени-
ями – известняками, мергелями, песчаниками,
местами перекрытыми олигоцен-миоценовыми
глинами майкопской серии (рис. 1). По перифе-
рии массива в процессе внедрения магм осадоч-
ные отложения чехла местами были затянуты в
поднятие, опрокинуты и выведены на дневную
поверхность. В настоящее время меловые известня-
ки, мергели и песчаники слагают восточные скло-
ны горы. Магматические породы Бештау и продук-
ты их разрушения характеризуются высокой есте-
ственной радиоактивностью (Сидякин и др., 2016).
В зонах дробления массива преимущественно се-
веро-восточного простирания присутствуют жиль-
ные урановые руды с концентрациями урана от со-
тых долей процента до целых процентов. Наиболее
крупная система рудных жил “Скала” расположена
в юго-западной части массива (Машковцев и др.,
2010; Соколова и др., 2013).

С конца 1940-х до начала 1980-х годов в преде-
лах массива Бештау осуществлялась разработка
Бештаугорского уранового месторождения. Ура-
новый рудник был расположен в юго-западной и
южной части горы и состоял из 13 горизонтов
штолен и штреков с абсолютными отметками
устьев от 720 м до более 1200 м, соединенных дву-
мя вертикальными шахтами. С 1990-х годов по
настоящее время проведено несколько этапов ре-
абилитации территории. Устья штолен в боль-
шинстве случаев были погашены (разрушены
взрывом) или забетонированы, отвалы терраси-
рованы и покрыты защитным глинистым экра-
ном. Две штольни нижнего горизонта (№ 16 и
№ 32) были сохранены и используются до насто-
ящего времени в технических целях и для контро-
ля уровней радиации (Карпенко и др., 2009).
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Массив Бештау рассечен сложной системой
тектонических нарушений. Существует две ос-
новных системы разломов и трещин: меридио-
нальная, включающая Главный разлом Бештау и
диагональная, с которой связаны урановые руды.
Разломы имеют локальное распространение в
магматическом теле и практически не прослежи-
ваются в осадочном чехле, за исключением флек-
суры протягивающейся на некоторое расстояние
от Главного меридионального разлома Бештау.
По периферии массива в осадочной толще пред-
полагаются разломы кольцевого и полукольцево-
го типа.

Подземные воды в районе исследований пред-
ставлены грунтовыми, а также трещинными и
трещинно-шахтными водами. Питание подзем-
ных вод осуществляется за счет инфильтрации ат-
мосферных осадков, разгрузка – в родниках на
склонах горы, а также через устья штолен бывше-
го уранового рудника. Грунтовые воды приуроче-
ны к рыхлым делювиально-пролювиальным от-
ложениям, имеют спорадическое распростране-
ние преимущественно в ложбинах стока, оврагах

и балках, непосредственно на участках радоново-
го мониторинга не проявлены. Трещинные и тре-
щинно-шахтные воды, циркулируют в разломах и
трещинах магматических пород и характеризуют-
ся резко повышенными концентрациями радио-
нуклидов уранового ряда – урана, радия и радона.
Воды не имеют прямой гидравлической с водо-
носными горизонтами окружающего массив оса-
дочного чехла. Уровни трещинных вод в ходе экс-
плуатации уранового рудника были сдренирова-
ны до абсолютных отметок 720 м, в настоящее
время воды разгружаются на дневную поверх-
ность из штолен нижнего горизонта. Периодиче-
ски, главным образом, в июне в результате ливне-
вых дождей, уровни трещинных вод поднимают-
ся, что приводит к их разгрузке в трещинных
зонах и разрушенных устьях штолен на более вы-
соких абсолютных отметках, однако, уже к сере-
дине июля, как правило, уровни спадают до
прежних отметок.

Значительное содержание урана и радия в маг-
матических породах и рыхлых склоновых образо-
ваниях обусловливает высокие концентрации ра-

Рис. 1. Схематическая геологическая карта района исследований (по Соколовой и др., 2013). Условные обозначения:
1 – миоценовые кислые щелочные магматические породы – бештауниты; 2 – меловые и палеогеновые осадочные от-
ложения: известняки, мергели, песчаники; 3 – олигоцен-миоценовые глины (майкопская серия); 4 – разломы и зоны
трещиноватости; 5 – жилы урановых руд; 6 – не погашенные штольни; 7 – положение аномальной (A) фоновой (B)
измерительных площадок, а также профиля предварительных измерений.
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дона в подпочвенном воздухе и подземных водах
региона, а также в домах, расположенных в насе-
ленных пунктах, прилегающих к массиву Бештау.
Территория характеризуется высоким радоновым
потенциалом, это одна из наиболее радоноопас-
ных территорий в России (Lezhnin et al., 2011).

Схема измерений

Исследования сезонных вариаций скорости
эксхаляции радона проводились на западном
склоне Бештау, наименее затронутом техноген-
ной деятельностью в ходе разработки урановых
руд. В начале лета 2017 года на территории были
проведены предварительные исследования,
включающие измерения плотности потока радо-
на с поверхности грунта, объемной активности
радона в атмосферном воздухе на высоте 1 м от
поверхности, мощности дозы гамма-излучения, а
также отбор и анализ проб почв и горных пород
(Микляев и др., 2018). Исследования проводи-
лись по профилю, протягивающемуся вдоль за-
падного склона Бештау и пересекающему систе-
мы разломов северо-западного простирания.
Длина измерительного профиля составляла око-
ло 3.0 км с расстоянием между точками измере-
ния 50–100 м. По результатам предварительных
исследований была обнаружена локальная зона,
характеризующаяся аномально высокими значе-
ниями JRn, достигающими 16 Бк м–2 с–1. Получен-
ное значение в среднем в 20 раз превышает фоно-
вые уровни, определенные для данной части Бе-
штау (Микляев и др., 2018), в 200 раз превышает
допустимый уровень, рекомендуемый для участ-
ков застройки (Основные санитарные… 2010), и
почти в 500 раз – средний мировой показатель
(UNSCEAR, 2000). Аномальная зона расположе-
на в 500 м севернее Бештаугорского мужского мо-
настыря на кольцевой Бештаугорской дороге.
Координаты по GPS N 44.09234°; E 43.00884°, аб-
солютная отметка 850 м. Анализ геологических
данных показывает, что аномальные уровни экс-
халяции радона, скорее всего, связаны с одним из
тектонических нарушений диагональной систе-
мы (рис. 1). Более подробно результаты предва-
рительных исследований приведены в публика-
ции (Микляев и др., 2018). На участке, характери-
зующемся аномальным радоновым полем, была
оборудована площадка для мониторинговых из-
мерений JRn (т.н. “аномальная” площадка).

За пределами зоны разлома был выбран уча-
сток, где по результатам предварительных иссле-
дований, устойчиво регистрировались значения
JRn, соответствующие фоновым уровням, харак-
терным для данной территории (“фоновая” пло-
щадка). Фоновая площадка расположена в 300 м
южнее аномальной, на той же абсолютной отмет-
ке (850 м). Обе площадки расположены в преде-

лах массива магматических пород, перекрытых
рыхлыми склоновыми образованиями, представля-
ющими собой дресву с многочисленными обломка-
ми бештаунитов. Свойства приповерхностных рых-
лых образований на обеих площадках, такие как со-
держание радия, плотность, проницаемость и т.п.
очень близки (Микляев и др., 2018). На каждой
площадке дополнительно был проведен отбор
проб и измерено содержание в них естественных
радионуклидов (226Ra, 232Th, 40K), а также опреде-
лены физические свойства грунтов – плотность и
влажность. Расположение профиля предвари-
тельных измерений, а также аномальной и фоно-
вой площадок показано на рис. 1.

На каждой площадке в течение двух лет с июня
2017 по настоящее время (май 2019 года) прово-
дятся одновременные мониторинговые измере-
ния плотности потока радона в трех точках (рас-
стояние между точками 1.5–2.0 м). Среднее зна-
чение по трем точкам принимается в качестве
результата измерений на каждой площадке. Кро-
ме того, на высоте 1 м от поверхности земли с той
же регулярностью измеряется температура возду-
ха. Измерения на площадках проводятся с перио-
дичностью близкой к ежемесячной.

Используемые приборы и методы
Для измерения плотности потока радона с по-

верхности грунта применяется метод открытой
камеры с активированным углем. Измерения вы-
полняются с помощью измерительного монито-
рингового комплекса “Камера-01”, разработан-
ного научно-техническим центром “НИТОН”
(Россия). Принцип метода открытой камеры с ак-
тивированным углем (Tsapalov et al., 2016) заклю-
чается в поглощении радона, поступающего в те-
чение определенного времени с ограниченной
поверхности почвы, рабочим слоем активирован-
ного угля, расположенным в основании открытой
накопительной камеры. Поступление влаги и ра-
дона из окружающей атмосферы предотвращает-
ся с помощью защитного слоя угля, расположен-
ного в верхнем отверстии камеры. Накопитель-
ные камеры устанавливаются на поверхности
земли в специальных неглубоких лунках со сня-
тым дерном. Время экспозиции камер на поверх-
ности грунта составляет 4–8 ч. После экспозиции
уголь пересыпается в специальные герметичные
емкости и хранится в течение 3 ч для достижения
радиоактивного равновесия между радоном и его
короткоживущими продуктами распада. Во избе-
жание потерь радона за счет десорбции, темпера-
тура хранения угля соответствует температуре,
при которой проводилась экспозиция. Содержа-
ние 222Rn в активированном угле определяется по
активности β-излучающих дочерних продуктов
радона. Для измерений используется бета-радио-
метр на основе газоразрядного счетчика, входя-
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щий в комплект оборудования “Камера-01”. По-
грешность измерения активности радона в угле
не более 20% (2σ). Плотность потока радона с по-
верхности почвы рассчитывается как функция
активности накопленного в угле радона, площади
накопительной камеры и времени экспонирова-
ния камеры. При расчете также используется по-
правочный коэффициент, учитывающий влия-
ние влажности и температуры среды на сорбци-
онную способность угля. Метод позволяет
регистрировать значения активности радона в
диапазоне 3 × 10–3–1 × 102 Бк м–2 с–1 при темпе-
ратуре окружающего воздуха от –15 до +40°С и
относительной влажности воздуха до 95%. Общая
неопределенность результата измерений не пре-
вышает 40% в широком диапазоне температуры и
влажности окружающей среды, характерном для
полевых условий (Tsapalov et al., 2016).

Измерения содержания радионуклидов при-
родного происхождения (226Ra, 232Th и 40К) в об-
разцах почв, рыхлых образований и горных пород
проводились методом γ-спектрометрии. Образцы
почв и поверхностных пород отбирались с глубин
до 0.5 м. Пробы высушивали, измельчали до од-
нородности, выдерживали на открытом воздухе
для удаления свободного радона и проводили
предварительные измерения. Затем контейнеры
герметизировались и хранились в течение одного
месяца, для достижения радиоактивного равно-
весия между 226Ra и его короткоживущими продук-
тами распада. По истечении этого срока проводи-
лись повторные измерения. Полученные результа-
ты использовались для расчета коэффициента
эманирования (E) для каждого образца по следую-
щей формуле:

где  – результат предварительного измерения
содержания радия при отсутствии радиоактивно-
го равновесия с дочерними продуктами (первое
измерение), CRa – истинное содержание радия в
образце (повторное измерение в условиях радио-
активного равновесия с дочерними продуктами).

Измерения проводились с помощью гамма-
спектрометрического комплекса на основе по-
лупроводникового детектора из высокочистого
германия (фирма Ortec), оснащенного свинцо-
вой защитой с медным напылением. Относи-
тельная эффективность детектора составляет 25%.
Активность 226Ra определялась по средней ак-
тивности трех отдельных пиков дочерних нукли-
дов: 214Pb по линии 295 и 352 кэВ и 214Bi по линии
609 кэВ. Активность 232Th была определена по
228Ac по линии 911 кэВ. 40K определяли по линии
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1461 кэВ. Погрешность измерений составляет не
более 15% (2σ).

Температура воздуха измерялась с помощью
цифрового прибора X-Line AeroTemp. Диапазон
измерения температуры от –10 до +45°С, разре-
шение 0.2°С, точность ±2°С.

Другие метеорологические параметры для ана-
лиза корреляций с временными вариациями
плотности потока радона были взяты по данным
ближайшей метеостанции Минеральные Воды,
расположенной в 14 км от измерительного участ-
ка (информация предоставлена сайтом “Расписа-
ние Погоды”, rp5.ru). Сопоставление измеренной
температуры воздуха в зоне радоновой аномалии
на склоне горы Бештау с данными метеостанции
(рис. 2) показывают некоторое расхождение, обу-
словленное высотной поясностью (абсолютная
высота метеостанции и участка наблюдений со-
ставляют около 300 и 850 м соответственно).

Однако в целом динамика изменения темпера-
туры в обеих точках схожая, что оправдывает ис-
пользование метеорологических данных, полу-
ченных на метеостанции Минеральные Воды для
целей нашей работы.

Математическое моделирование переноса радона
Для оценки направления и скорости конвек-

тивного переноса радона в горном массиве в рай-
оне радоновой аномалии, было проведено моде-
лирование переноса радона в геологической сре-
де. Использовалась одномерная математическая
модель переноса радона в пористой среде при
стационарных условиях (параметры модели не
изменяются во времени). Известно, что для одно-
родной полубесконечной пористой среды стаци-
онарный диффузионно-конвективный перенос
радона только в вертикальном направлении опи-
сывается уравнением (Яковлева, 2002):

(1)

где С(z) – концентрация радона в почвенном газе,
Бк м–3; De – эффективный коэффициент диффу-
зии радона, м2 с–1; v – скорость вертикального
конвективного переноса радона в грунтах, м с–1;
λ – константа распада 222Rn, с–1; ε – пористость
(пустотность) массива, доли ед.; С∞ – ожидаемая
концентрация радона в объеме массива в состоя-
нии векового равновесия с радием, Бк м–3.

Ожидаемая концентрация радона в объеме
массива C∞ может быть найдена с помощью вы-
ражения:

(2)
где CRa – содержание радия в массиве, Бк кг–1; Е –
коэффициент эманирования, доли ед.; ρ – плот-
ность грунта, кг м–3.

( ) ( ) ( )
2

2      0,
e e e

C z C z CC z
D z D Dz

∞∂ ∂ λ+ − + =
∂ ε∂

v

Ra  ,C C E∞ = ρ
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Решение уравнения (1) с учетом граничных
условий C (0) = 0 и C (∞) = C∞ позволяет полу-
чить следующее соотношение для расчета плот-
ности потока радона (JRn, Бк м–2 с–1) с поверхно-
сти почвы (Яковлева, 2002):

(3)

Если перенос радона происходит с преоблада-
нием диффузии (v = 0) и почва сухая, то выраже-
ние (3) преобразуется в простое соотношение,
аналогичное известному уравнению, приведен-
ному в (UNSCEAR, 2000):

(4)

где L – диффузионная длина 222Rn, м. .
Остальные обозначения в формулах (3) и (4)

соответствуют формулам (1) и (2).
В модели приняты следующие допущения:

1) реальный горный массив аппроксимируется
сплошным однородным изотропным полупро-
странством с заданными эффективными пара-
метрами; 2) перенос радона предполагается толь-
ко по вертикальной оси; 3) концентрация радона
в атмосфере принята равной нулю (первое гра-
ничное условие); 4) концентрация радона на пре-
дельной глубине (C∞) принята соответствующей
состоянию векового равновесия радона с радием,
содержащимся в горных породах (второе гранич-
ное условие). Перечисленные допущения, разу-
меется, не в полной мере соответствуют реаль-
ным условиям: 1) горный массив является неод-
нородной дискретной средой, состоящей из
слабопроницаемых блоков и трещин; 2) перенос

2

Rn     .
2 2e

e e e

J D C
D D D∞

   λ = + + 
   

v v

Rn Ra        ,J C E L= ρλ

     eL D= λ

радона происходит в трехмерном пространстве;
3) концентрация радона в приземном воздухе,
особенно в зоне радоновой аномалии, отлична от
нуля, а в отдельные периоды может достигать
4000 Бк м–3 (Микляев и др., 2018), однако, в ос-
новном концентрация радона в атмосфере в 100–
1000 раз ниже, чем в горном массиве, что делает
данное допущение отчасти оправданным; 4) кон-
центрация радия, на основе которой рассчитыва-
ется значение (C∞), непосредственно определена
только для пород, выходящих на дневную поверх-
ность, в то время как в глубине массива, в зоне за-
легания урановых руд, концентрация радия и, со-
ответственно, радона может быть значительно
выше. Перечисленные допущения не позволяют
использовать модель для количественного про-
гноза плотности потока радона с поверхности
почвы в аномальных зонах. Тем не менее, для гру-
бой оценки, прежде всего, направления конвек-
тивного переноса радона в реальной зоне разлома
предлагаемая модель вполне пригодна.

Цель первого этапа моделирования заключа-
лась в оценке эффективного коэффициента диф-
фузии радона в грунтах (De) в соответствии с фор-
мулой (4). Для этого были использованы резуль-
таты мониторинга на фоновой площадке, где есть
все основания предполагать преобладание диф-
фузионного механизма переноса радона. Исполь-
зовались средние значения плотности потока радо-
на и свойств грунтов (плотности, концентрации ра-
дия, коэффициента эманирования), полученные по
результатам непосредственных измерений.

Конечной целью моделирования была оценка
направления и скорости конвективного переноса
радона на аномальной площадке в соответствии с
формулой (3). Входные данные – показатели

Рис. 2. Сопоставление температуры воздуха на метеостанции Минеральные Воды (1) и в точке наблюдений на горе Бе-
штау (2).
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свойств грунтов, входящих в формулу (кроме De),
а также среднее значение плотности потока радо-
на с поверхности почвы были приняты по результа-
там непосредственных измерений на площадке.
Значение эффективного коэффициента диффузии
радона принималось по результатам расчета на фо-
новой площадке, что допустимо, учитывая близкие
свойства грунтов на обеих площадках. Значения
скорости конвективного переноса радона в гео-
логической среде (переменной v) выбирались для
каждого сеанса измерений таким образом, чтобы
рассчитанные значения плотности потока радона
не отличались от фактически измеренных более
чем на 10%.

РЕЗУЛЬТАТЫ И ОБСУЖДЕНИЕ
Результаты мониторинговых измерений плот-

ности потока радона на аномальной и фоновой
площадке приведены в табл. 1 и на рис. 3. Как
видно из приведенных данных, на фоновой пло-
щадке JRn в сезонном цикле практически не меня-
ется. В то же время на аномальной площадке за-
регистрированы чрезвычайно значительные по
амплитуде сезонные колебания плотности потока
радона. Летом регистрируются аномально высо-
кие значения, превышающие фон в десятки раз,
осенью происходит резкое и очень существенное
снижение JRn, и в течение зимы скорость эксхаля-
ции радона остается аномально низкой, в 4–5 раз
ниже фоновых уровней. Весной плотность пото-
ка радона вновь резко увеличивается.

Аномальные сезонные колебания JRn в зоне
разлома устойчиво повторяются в течение двух
лет. Осеннее снижение и весенний рост плотно-
сти потока радона приурочены к моментам, когда
температура атмосферного воздуха становится,
соответственно, ниже или выше температуры
горного массива (пунктирные вертикальные ли-
нии на рис. 3). Значение температуры горного
массива (11.5°С) принято по результатам много-
летних температурных замеров в урановых
штольнях, расположенных на тех же гипсометри-
ческих отметках.

Сравнение сезонной динамики плотности по-
тока радона в зоне разлома с колебаниями метео-

рологических параметров показывает, прежде
всего, тесную связь между JRn и температурой воз-
духа (Тв), измеренной непосредственно в точке
мониторинга. Зависимость плотности потока ра-
дона от температуры представлена на рис. 4. Как
видно из рисунка эта зависимость носит резко не-
линейный характер и может быть аппроксимиро-
вана экспоненциальной функцией вида:

(5)

Коэффициент детерминации R2 = 0.89. Коэф-
фициент корреляции Пирсона между lg (JRn) и Тв
равен 0.95, коэффициент корреляции между JRn и
Тв составляет 0.80 (уровень значимости α = 0.005),
что свидетельствует о весьма тесной связи между
этими величинами.

На рис. 5 приведены временные ряды темпера-
туры атмосферного воздуха, наблюдаемой плот-
ности потока радона и модельной плотности по-
тока радона – теоретической функции темпера-
туры, рассчитанной по формуле (5). Как видно из
рисунка, измеренные и теоретические значения
JRn очень хорошо согласуются друг с другом. Это
подтверждает ведущую роль температуры возду-
ха, как фактора, обуславливающего сезонные ко-
лебания JRn в зоне разлома.

Столь тесных корреляций между сезонными
вариациями плотности потока радона и другими
метеофакторами, такими как атмосферное давле-
ние (Ра), скорость ветра (Vw) и сумма осадков за 5
дней, предшествующих дате проведения измере-
ний (ϕ), не обнаруживается. Считается, что коле-
бания атмосферного давления и скорости ветра
могут влиять на условия переноса радона в масси-
ве горных пород, и соответственно величину JRn.
Так, увеличение атмосферного давления меняет
интенсивность вентиляции зон трещиноватости,
снижая конвективный поток радона, особенно
при резком и значительном росте давления (Sun-
dal et al., 2008, Нивин, 2018, Фирстов и др., 2007).
Ветер также в определенных условиях может су-
щественно влиять на конвективные потоки газов в
горном массиве, что четко установлено в районах с
постоянными сильными ветрами (Arvela et al.,
1994). Однако эти факторы вызывают, как прави-

в0.2385 
Rn 0.043 .TJ e=

Таблица 1. Средние значения, дисперсия и диапазон варьирования плотности потока радона на измерительных
площадках в разные сезоны (Среднее ± СО (Mин–Mакс))

Измерительная площадка
Плотность потока радона, Бк м–2 с–1

лето зима среднее за год

Аномальная 10.1 ± 7.0
(4.5–23.8)

0.09 ± 0.04
(0.04–0.17)

5.6 ± 7.6
(0.04–23.8)

Фоновая 0.42 ± 0.09
(0.31–0.60)

0.37 ± 0.12
(0.15–0.50)

0.38 ± 0.10
(0.15–0.60)
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ло, более высокочастотные и относительно мало-
амплитудные вариации радона, которые, очевид-
но, не могут быть зафиксированы в ходе измере-
ний с дискретностью около одного раза в месяц,
выполняемых в рамках данного исследования.
Нами обнаружена лишь очень слабая обратная
корреляция между JRn и Vw (коэффициент корре-
ляции Пирсона –0.34), а также между JRn и Ра (ко-
эффициент корреляции Пирсона –0.22). Провер-
ка значимости коэффициентов корреляции с по-

мощью t-критерия Стьюдента показала, что
корреляция между плотностью потока радона и
скоростью ветра значима только при α = 0.1. Кор-
реляция между плотностью потока радона и ат-
мосферным давлением даже при α = 0.1 не явля-
ется значимой. Скорость ветра и атмосферное
давление действительно проявляют слабый се-
зонный тренд с некоторым увеличением в холод-
ный период и снижением летом (рис. 3), однако,
выявленные слабые корреляции с плотностью

Рис. 3. Временные вариации: плотности потока радона на аномальной площадке (1) и на фоновой площадке (2), тем-
пературы атмосферного воздуха (3) и воздуха в недрах горного массива (4), а также других метеорологических пара-
метров в зоне разлома на западном склоне массива Бештау.
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потока радона, скорее всего, не являются след-
ствием прямых причинно-следственных связей.

Влияние атмосферных осадков на эксхаляцию
радона обычно связывают с водонасыщением пор
и трещин и, соответственно, снижением интен-
сивности переноса радона в среде. Как упомина-
лось выше, многие авторы (Zmazek et al., 2002; In-
an et al., 2012; Moreno et al., 2016) считают осадки
основным фактором, ответственным за аномаль-
ные сезонные вариации радона, обнаруженные в
зонах разломов. Однако полученные нами дан-
ные свидетельствуют об отсутствии корреляции
между JRn и ϕ. Коэффициент корреляции Пирсо-
на равен 0.15. Проверка значимости коэффици-
ента корреляции с помощью t-критерия Стьюдента
показала, что корреляция не является значимой да-
же при α = 0.1. Анализ данных, приведенных в лите-
ратуре, показывает, что отрицательные корреляци-
онные связи между аномальными сезонными ко-
лебаниями радона и количеством осадков

зарегистрированы в основном в Средиземномо-
рье (Испания, Словения, Турция), где жаркое су-
хое лето сменяется влажной дождливой зимой
(Zmazek et al., 2002; Inan et al., 2012; Moreno et al.,
2016). В регионах, где осадки не проявляют четко-
го сезонного хода, а зимой, к тому же выпадает
снег (Норвегия, Финляндия, Байкал, Северный
Кавказ), совершенно аналогичные сезонные ко-
лебания радона не проявляют корреляции с коли-
чеством осадков (Arvela et al., 1994; Sundal et al.,
2008; Маренный и др., 2016). Это свидетельствует
о том, что наблюдаемые в некоторых случаях кор-
реляции между JRn и ϕ, по-видимому, являются
“кажущимися”, не обусловленными прямой при-
чинно-следственной связью. По нашему мне-
нию, роль атмосферных осадков, как фактора,
влияющего на эксхаляцию радона, в условиях хо-
рошо дренированных трещиноватых горных мас-
сивов, особенно в зонах тектонических наруше-
ний, несколько преувеличена. Существенное ухуд-
шение транспортных свойств среды, связанное с
водонасыщением пор и трещин после дождей, не-
сомненно, приводит к снижению эксхаляции радо-
на в тонкопористых рыхлых отложениях, что дока-
зано многочисленными экспериментальными ис-
следованиями, например, (Winkler et al., 2001;
Szabó et al., 2013; Jüriado et al., 2014; Маренный
и др., 2016). Однако, механический перенос по-
добных представлений на горные массивы, пред-
ставляющие собой дискретную среду, состоящую
из практически непроницаемых блоков и рас-
крытых трещин, простирающихся на значитель-
ную глубину, очевидно, неправомерен. В таких
условиях влага надолго не задерживается в тре-
щинах т.к. происходит быстрая “провальная
фильтрация” выпавших осадков. Иными слова-
ми, в хорошо проницаемых скальных массивах
при достаточно глубоком залегании подземных
вод существенного насыщения трещин водой в

Рис. 4. Зависимость плотности потока радона (JRn) от
температуры воздуха (Тв) в зоне разлома.
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результате выпадения атмосферных осадков не
происходит, и этот фактор слабо влияет на пере-
нос радона. Данное предположение подтвержда-
ется результатами, полученными для хорошо
проницаемого массива, например, в работе (Sun-
dal et al., 2008), где, отсутствие связи концентра-
ции подпочвенного радона с атмосферными
осадками убедительно подтверждено непрерыв-
ными измерениями данных параметров в течение
года.

Таким образом, проведенный анализ показы-
вает, что фактором, наиболее существенно влия-
ющим на сезонную динамику JRn, является тем-
пература воздуха, связь с остальными метеопара-
метрами, такими как, атмосферное давление,
скорость ветра и количество осадков, значитель-
но слабее, либо совсем отсутствует.

Результаты моделирования показали, что на
фоновой площадке перенос радона может быть
удовлетворительно описан диффузионной моде-
лью, без привлечения конвективного транспорта
(v = 0). При этом полученные расчетные значения
коэффициента диффузии радона близки к верх-
ней границе типичного диапазона De для почв и
грунтов (UNSCEAR, 2000). Значение коэффици-
ента диффузии радона, полученное по результа-
там расчетов, а также средние значения показате-
лей свойств приповерхностных рыхлых образова-
ний на измерительных площадках, используемые
в расчетах, приведены в таблице 2.

На аномальной площадке перенос радона не
может быть описан диффузионной моделью. Для
получения удовлетворительного совпадения ре-
зультатов расчета с экспериментальными данны-
ми, необходимо использование диффузионно-
конвективной модели переноса (см. формулу (3)).
Результаты расчета скорости конвективного пе-
реноса радона на аномальной площадке показа-
ны на рис. 6. Также на рис. 6 показаны значения
разницы температур между массивом горных по-
род и атмосферным воздухом (ΔT = Tг – Tв).

Как видно из рисунка, скорость конвективно-
го переноса радона подвержена весьма суще-
ственным вариациям. Наблюдается тесная отри-
цательная корреляция между скоростью конвек-
тивного переноса и разностью температур между
горным массивом и атмосферой (коэффициент
корреляции Пирсона –0.85 при α = 0.005). Летом на
аномальной площадке получены чрезвычайно вы-
сокие положительные значения скорости конвек-
тивного переноса радона, достигающие 28.0 м сут–1,
зимой же скорость конвективного переноса радо-
на принимает отрицательные значения, достига-
ющие –4.0 м сут–1, т.е. атмосферный воздух затя-
гивается в горный массив. Инверсии направле-
ния конвективного переноса радона четко
приурочены к моментам инверсии разности тем-
ператур (рис. 6).

Обращает на себя внимание существенная (в
7 раз) разница между абсолютными величинами

Рис. 6. Скорость конвективного переноса радона (1) на аномальной площадке и разница температур между горным
массивом и атмосферой (2).
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Таблица 2. Средние значения показателей свойств приповерхностных рыхлых образований на измерительных
площадках

Литологический тип , Бк кг–1 E, доли ед. ρ, кг м–3 , кБк м–3 , м2 с–1

Дресва, обломки бештаунитов 210 0.25 1900 75 1.2 × 10–5

RaC C∞ eD
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скорости конвективного переноса радона летом и
зимой. Отчасти это может быть связано с более
концентрированной разгрузкой воздушных пото-
ков в летний период, обусловленной естествен-
ными причинами. В то же время, расчетная ско-
рость переноса радона в летний период может
быть завышена в связи с возможным неполным
соответствием принятой модели реальным усло-
виям. В используемой модели концентрация ра-
дона на предельной глубине (C∞) в соответствии с
условием векового равновесия радона с радием,
принималась равной 75 кБк м–3 (табл. 2). Однако
исследуемый разлом может пересекать горные
выработки бывшего Бештаугорского уранового
рудника, где концентрация радона обусловлена
поступлением радона из урановых руд и может
быть существенно выше. Наши измерения в од-
ной из заброшенных штолен показали, что кон-
центрация радона в рудничном воздухе в боль-
шинстве случаев составляет (60–80) кБк м–3, что со-
ответствует расчетному значению, однако в
отдельных зонах может достигать (300–500) кБк м–3.
В летний период возможно поступление в раз-
ломную зону воздуха, обогащенного радоном, из
рудничного пространства, что может приводить к
завышению расчетной скорости переноса радо-
на, полученной по формуле (4), по сравнению с
реальными значениями.

Несмотря на, возможно, завышенные значе-
ния скорости переноса в летний период, модели-
рование убедительно показало, что сезонные ко-
лебания плотности потока радона в зоне разлома
связаны с изменением направления конвектив-
ного потока воздуха в горном массиве. Смена на-
правления переноса радона, в свою очередь, свя-
зано с инверсией перепада температур между гор-
ным массивом и атмосферой, что и обуславливает
наблюдаемую тесную нелинейную связь плотно-
сти потока радона с температурой воздуха.

Сезонная динамика JRn устойчиво повторяется
на исследуемом участке в течение двух лет. Как
упоминалось выше, аналогичные колебания JRn в
разломной зоне, связанные с изменением на-
правления переноса, были зафиксированы нами
ранее в районе Байкальского рифта, существенно
отличающимся от региона Кавказских Мине-
ральных Вод тектоническими, геологическими и
климатическими условиями (Микляев и др.,
2016). То есть, отмеченные аномальные сезонные
колебания JRn, связанные с инверсией направле-
ния конвективного переноса радона, судя по все-
му, распространены достаточно широко, и не яв-
ляются случайной особенностью какого-то одно-
го годового цикла, отдельного тектонического
нарушения, или определенного региона.

Наблюдаемые явления могут быть удовлетво-
рительно объяснены механизмом термоиндуци-
рованной циркуляции атмосферного воздуха в

горном массиве (эффектом “дымовой трубы”).
Как было описано выше, в горном массиве за счет
перепада температур с окружающей атмосферой
создается градиент давления, и воздух в зонах по-
вышенной трещиноватости движется зимой
вверх от подножия к вершине, а летом вниз от
вершины к подножию. В результате, в верхней ча-
сти склонов зимой теплый воздух разгружается из
проницаемых зон в атмосферу, а летом атмосфер-
ный воздух затягивается в горный массив. У под-
ножия склонов, наоборот, зимой атмосферный
воздух затягивается в горный массив, а летом
нисходящие потоки холодного воздуха разгружа-
ются в атмосферу. В местах разгрузки конвектив-
ных потоков воздуха формируются сезонные ра-
доновые аномалии. Рассматриваемая в данной
работе радоновая аномалия на склоне горы Бе-
штау (как и большинство других сезонных радо-
новых аномалий в зонах разломов, описанных в
литературе) расположена в нижней части склона,
что объясняет наблюдаемую динамику переноса
конвективных потоков воздуха и плотности пото-
ка радона с максимумами летом и минимумами
зимой.

Необходимо отметить, что имеющиеся данные
(результаты измерений с периодом близким к
1 разу в месяц) позволяют составить лишь весьма
общую схему переноса радона за счет термоинду-
цированной конвекции, которая в целом объяс-
няет только сезонную динамику плотности пото-
ка радона. В реальности существует множество
дополнительных факторов, которые могут ло-
кально, но, по-видимому, существенно влиять на
скорость и направление переноса воздушных пото-
ков и, соответственно, модулировать JRn в аномаль-
ных зонах, а, в некоторых случаях, возможно, и по-
ложение радоновых аномалий в пространстве. Это
и неравномерность нагрева/охлаждения горного
массива, например, за счет разной экспозиции
склонов или неоднородности теплофизических
свойств пород, и неоднородность проницаемости
трещин, обусловленная, например, колебаниями
уровней подземных вод, конденсацией влаги на
стенках трещин, сейсмическими деформациями,
и внешние факторы – ветровая нагрузка, темпе-
ратурные инверсии в атмосфере и т.п. Несмотря
на то, что в сезонном цикле влияние этих факто-
ров нами не выявлено, они могут оказывать, и,
скорее всего, оказывают влияние на более высо-
кочастотные вариации плотности потока радона
в аномальных зонах.

Предлагаемая схема предполагает существова-
ние в верхней части горных массивов радоновых
аномалий с максимумами зимой и минимумами
летом. Однако такой тип аномалий регистрирует-
ся значительно реже, по-видимому, в связи с тем,
что их поиск существенно затруднен, т.к. требует
проведения исследований зимой и к тому же в
верхней труднодоступной части массива, харак-
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теризующейся крутыми уклонами и отсутствием
какой-либо инфраструктуры. В этой связи в рай-
оне массива Бештау подобные аномалии пока не
были обнаружены, однако работы в этом направ-
лении ведутся.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

По результатам двухлетних наблюдений в рай-
оне массива Бештау в зоне тектонического нару-
шения выявлены устойчиво повторяющиеся ано-
мально высокие сезонные колебания плотности
потока радона с максимумами летом и миниму-
мами зимой. Значения JRn в аномальной зоне ва-
рьировали в пределах четырех порядков от 0.04 до
23.8 Бк м–2 с–1, в то время как на соседней пло-
щадке, расположенной вне разлома, JRn в течение
всего периода наблюдений колебалась в диапазо-
не 0.15–0.6 Бк м–2 с–1 не обнаруживая выражен-
ного сезонного хода. Сравнение сезонных вариа-
ций плотности потока радона в разломной зоне с
колебаниями метеорологических параметров по-
казывает наличие весьма тесной корреляции с
температурой атмосферного воздуха, в то время
как с другими метеопараметрами, такими как
скорость ветра, атмосферное давление и количе-
ство осадков, корреляционные связи очень сла-
бые или вообще отсутствуют. Результаты модели-
рования свидетельствуют о том, что причиной
аномальных колебаний JRn является изменение
направления конвективных воздушных потоков,
переносящих радон в массиве. Летом конвектив-
ный перенос радона направлен из горного масси-
ва в атмосферу, а зимой – из атмосферы в горный
массив. Смена направления конвективного пото-
ка воздуха в трещинной зоне, сопровождающаяся
резким ростом или падением плотности потока
радона, происходит в моменты, когда температу-
ра воздуха становится, соответственно, выше или
ниже температуры горного массива. Полученные
результаты позволяют предполагать, что обнару-
женная сезонная радоновая аномалия обусловле-
на термоиндуцированной циркуляцией атмо-
сферного воздуха в зоне разлома, возникающей
за счет перепада температур между массивом и ат-
мосферой. Это процесс вызывает формирование
в горном массиве конвективных воздушных по-
токов, направленных летом вниз – от вершины к
основанию склонов, а зимой вверх – от основа-
ния к вершине, что и приводит к наблюдаемым
сезонным вариациям радона.

Термоиндуцированную циркуляцию атмо-
сферного воздуха в горных массивах, по-видимо-
му, следует рассматривать как основной процесс,
вызывающий аномальные сезонные колебания
уровней радона в проницаемых зонах земной ко-
ры, как в зонах тектонических нарушений, так и
вне этих зон. Сезонные радоновые аномалии не-

обходимо учитывать при оценке потенциальной
радоноопасности территорий и составлении карт
радонового риска, т.к. выводы, основанные толь-
ко на единичных измерениях плотности потока
радона в таких зонах, могут быть неверными, осо-
бенно если измерения проводились в период, ха-
рактеризующийся низкими уровнями радона.
Также при использовании радона как индикатора
сейсмических напряжений в земной коре, следу-
ет иметь в виду, что данный тип радоновых ано-
малий обусловлен преимущественно приповерх-
ностными процессами и может маскировать сиг-
налы, отражающие изменения напряженно-
деформированное состояние глубинных зон зем-
ной коры. Наконец, полученные результаты со-
здают предпосылки для использования радона
как трассера процессов воздухообмена в природ-
ных и искусственных подземных полостях.

В дальнейшем, для составления более деталь-
ного представления о закономерностях переноса
радона за счет термоиндуцированной циркуля-
ции атмосферного воздуха, предполагается со-
средоточить усилия на организации непрерывно-
го радонового мониторинга в зонах разломов.
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сотрудникам кафедры Строительства Инженер-
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ВВЕДЕНИЕ
Сера имеет четыре стабильных изотопа 32S, 33S,

34S и 36S с распространенностью 95.04, 0.75, 4.20 и
0.015%, соответственно. Соотношения всех четы-
рех изотопов 33S/32S, 34S/32S, 36S/32S представляет
особый интерес при изучении метеоритного ве-
щества, а так же сульфидов из древних осадочных
пород. В частности, речь идет об изотопной ано-
малии серы (Δ33S и Δ36S) в осадочных породах
старше, чем 2.5 млрд лет. Данная аномалия за-
ключается в избыточном содержании изотопа 33S
и 36S в сульфидных минералах. Обнаружение изо-
топных аномалий серы явилось свидетельством
глобальных изменений в геохимическом цикле
серы на рубеже архея и протерозоя, что связыва-
ют с эволюцией газового состава атмосферы и
фотохимическими процессами в атмосфере на
ранних этапах развития Земли (Farquhar et al.,
2000; Pavlov, Kasting, 2002; Lyons, 2007).

Понимание причин возникновения изотоп-
ной аномалии в архейских породах во многом ос-
новано на результатах экспериментальных иссле-
дований по выяснению возможных механизмов и
специфических условий, которые приводят к
формированию аномального изотопного состава
серы. Основная часть экспериментальных работ
связана с изучением фракционирования изото-
пов серы в процессе фотолиза SO2, как одного из
возможных источников возникновения аномаль-

ного изотопного состава серы. Эксперименты
проводились при различных условиях с последу-
ющим исследованием закономерностей распре-
деления изотопов серы (δ33S, δ34S, δ36S) и магни-
туд изотопных аномалий (Δ33S, Δ36S) в продуктах
фотохимических реакций (Farquhar et al, 2001; Mas-
terson et al., 2011; Ono et al., 2013; Whitehill et al., 2015;
Endo et al., 2019). Продуктами фотолиза SO2 явля-
ются: восстановленная форма серы – элементар-
ная сера (S0) и окисленная форма – SO3 (Устинов
и др., 1988). При взаимодействии SO3 с парами
воды образуется серная кислота H2SO4.

Обычно анализ δ34S, δ33S и δ36S выполняют с
использованием метода фторирования сульфи-
дов (Hu et al., 2003; Ono et al., 2006, Franz et al.,
2013). Для этого поэтапно проводят восстановле-
ние серы сульфатных образцов ( ) до серово-
дорода (H2S) с последующим преобразованием
H2S в сульфид серебра (Ag2S) (Ueno et al., 2008;
Ono et al., 2009). Полученный образец сульфида
серебра Ag2S фторируют для конвертирования серы
в форму SF6 и дальнейшего измерения изотопных
отношений серы на масс-спектрометре (Ono et al.,
2009; Masterson et al., 2011; Penniston-Dorland et al.,
2012; Geng et al., 2017). Проблема заключается в
том, что при проведении фотохимических экспе-
риментов количественный выход продуктов ре-
акций (H2SO4) зачастую критично низкий. По-

2
4SO −

КРАТКИЕ СООБЩЕНИЯ
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этому возникает необходимость в простом и на-
дежном методе для подготовки микрообразцов
серной кислоты к масс-спектрометрическому из-
мерению отношений четырех стабильных изото-
пов серы (32S, 33S, 34S и 36S).

В работах последних лет процедура восстанов-
ления  до H2S осуществляют с помощью ре-
актива Тода. Это смесь иодистоводородной кис-
лоты (HI) с фосфорноватистой кислотой (H3PO2)
(Franz et al., 2013; Arnold et al., 2014; Guo ZhaoBing
et al., 2014) или гипофосфитом натрия (NaH2PO2)
(Geng et al., 2017). Стоимость данных реактивов
довольно высока, кроме того сама процедура вос-
становления может занимать от 4 часов до недели.

В некоторых работах (Hong et al., 2000; Man-
deville et al., 2009; Hammerly et al., 2017) упомина-
ется метод восстановления сульфатов с помощью
реактива Киба – раствора хлористого олова(II)
(SnCl2) с фосфорной кислотой (H3PO4). Его гото-
вят путем нагревания (280°C) смеси из 20-80 г чи-
стого SnCl2 и 200 мл дегидратированной ортофос-
форной кислоты в потоке N2 или CO2. Реакция
идет с бурным выделением газообразного HCl.
Полученный реактив Киба может храниться в эк-
сикаторе над CaCl2 несколько месяцев (Kiba et al.,
1955).

Сасаки с соавторами успешно использовали
реактив Киба применительно к изотопному ана-
лизу δ34S серы. Было показано, что данный метод
может работать наряду с реактивом Тода и превос-
ходит его по таким параметрам, как экспрессность
и количество восстановительного реактива, необ-
ходимого для одной реакции (Sasaki et al., 1979).

Основным недостатком классического вари-
анта процедуры восстановления сульфатов с при-
менением реактива Киба является то, что метод
рассчитан на использование довольно большого
объема образцов (0.5–10 г) и, соответственно,
восстановительного реактива (50–100 мл). Это

2
4SO −

является серьезным ограничением в применении
данного метода для работы с микрообразцами, в
том числе с микроколичествами серной кислоты.

В данной работе метод восстановления суль-
фатов, с использованием реактива Киба, адапти-
рован для подготовки микроколичеств природных
сульфатов и образцов серной кислоты к изотопно-
му (δ34S, δ33S и δ36S) анализу серы. В качестве проду-
вочного газа использовался гелий, т.к. он содержит
меньшее количество кислорода, который может
негативно сказаться на выходе продукта. Показа-
но, что метод успешно применим для подготовки
образцов сульфатов и серной кислоты с содержа-
нием серы от 0.1 до 3.5 мг для изотопного анализа
серы δ34S, δ33S и δ36S.

ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНАЯ ЧАСТЬ
Аппаратура и материалы

Для подготовки образцов к изотопному анали-
зу серы и приготовления реактива Киба была ис-
пользована установка, изображенная на рисунке 1.
Она состоит из реакционной камеры (1), камеры
очистки газа (2), камеры осаждения сульфида се-
ребра (3). В качестве камер были использованы
сменные пробирки объемом 10 мл из термостой-
кого стекла. Камеры соединены между собой те-
флоновыми трубками с внешним диаметров 4 мм.
Для уплотнения соединений были использованы
тефлоновые переходники и витоновые кольца.
Вся система находится под постоянной продув-
кой гелием. Предварительные опыты показали,
что гелий, в качестве продувочного газа, обеспе-
чивает наиболее полный выход продукта реакции
(Ag2S), в сравнении с аргоном. Гелий поступает в
реакционную камеру через капилляр с внешним
диаметром 1.6 мм, поток 1 см3 Для выхода гелия, во
избежание подсоса кислорода из атмосферы, ис-
пользован капилляр с внешним диаметром 1.6 мм.

Для нагрева реакционной камеры (280°C) ис-
пользована трубчатая печь.

Реактив Киба
Для приготовления реактива Киба в реакцион-

ную камеру 1 наливают 10 мл ортофосфорной кис-
лоты (H3PO4) и продувают гелием (30 см3 мин–1) в
течение 5 минут для удаления воздуха из камеры.
Затем на камеру надвигают трубчатый нагрева-
тель (280°C) и прогревают H3PO4 в течение 30 ми-
нут для обезвоживания кислоты. После этого да-
ют кислоте остыть до комнатной температуры и
добавляют к ней 1 г хлорида олова (SnCl2 ⋅ 2H2O).
В камеру очистки газа (2) наливают 5 мл биди-
стиллированной воды. Камеры (1) и (2) последо-
вательно подсоединяют к линии продувки гели-
ем. При потоке гелия 10 см3 мин–1 достаточно
10 минут, чтобы вытеснить воздух из камер. Для

Рис. 1. Схема установки для подготовки проб сульфа-
тов к изотопному анализу серы.

He

He

1 2 3

H2O AgNO3t = 280�C

H2S + He + HCl H2S + He



ГЕОХИМИЯ  том 66  № 4  2021

ПРИМЕНЕНИЕ МЕТОДА ВОССТАНОВЛЕНИЯ СЕРЫ РЕАКТИВОМ КИБА 381

получения реактива Киба производят нагрев ре-
акционной камеры (280°C). Процесс образова-
ния реактива Киба сопровождается выделением
хлороводорода (HCl). Для его поглощения слу-
жит камера (2), заполненная бидистиллированной
водой. После того как закончится выделение хлоро-
водорода (HCl) нагрев реакционной камеры про-
должается еще в течение 30 минут. Готовый реактив
охлаждают в токе гелия. Реактив хранят в закрытой
стеклянной емкости в атмосфере гелия.

Процедура подготовки образцов сульфата
к изотопному анализу серы

В реакционную камеру (1) помещают образец,
добавляют 1 мл реактива Киба, перемешивают. В
камеру (2) наливают 5 мл бидистиллированной
воды, в камеру (3) – 10 мл 0.1 M раствора нитрата
серебра (AgNO3). Камеры подсоединяют к линии
и всю систему продувают гелием в течение 10 ми-
нут (поток гелия 10 см3 мин–1).

После этого реакционную камеру нагревают
(280 °C). Происходит восстановление серы суль-
фата до сероводорода по реакции (1):

(1)

Образовавшийся в реакционной камере серово-
дород с потоком гелия (поток гелия 6 см3 мин–1) по-
ступает сначала в камеру очистки (2) для удаления
HCl из газовой смеси. Сероводород плохо раство-
рим в воде, кроме того HCl создает рН < 5 (Алек-
сеев, 1972). В этих условиях подавляется диссоци-
ация сероводорода, поэтому H2S будет находить-
ся в молекулярной форме и вместе с потоком
гелия перейдет в камеру осаждения сульфида се-
ребра (3). Полноту фиксации сероводорода в рас-
творе AgNO3 контролировали с помощью филь-
тровальной бумаги смоченной раствором уксус-
нокислого свинца. Образование Ag2S идет по
реакции (2):

(2)

Продолжительность реакции определялась экс-
периментально, по массовому выходу сульфида
серебра из раствора серной кислоты известной
концентрации (данные экспериментов представ-
лены в разделе “Правильность и воспроизводи-
мость метода для образцов H2SO4”). Установлено,
что ~20 минут достаточно для завершения реак-
ции. Вся процедура от начала нагрева до получе-
ния Ag2S занимает 30–40 минут.

Полученный образец сульфида серебра (Ag2S)
промывают бидистиллированной водой 3 раза,
затем просушивают при 85–90°C.

Для проведения изотопного анализа серы, по-
лученный порошок сульфида серебра был сплав-
лен в небольшую таблетку. Это сделано для более

2 4 4
2 24Sn SO 10H 4Sn H S 4H O.+ − + ++ + → + ↑ +

+ = ↓ +3 2 2 3AgNO H S Ag S HNO .

удобной дальнейшей работы с образцами при
проведении изотопного анализа с использовани-
ем метода лазерной абляции (Ignatiev et al., 2018,
2019).

Плавление полученного порошка Ag2S осу-
ществлялось в проточном реакторе. Реактор
представляет собой кварцевую трубку (наружный
диаметр – 10 мм, внутренний диаметр – 8 мм).
Один конец трубки подсоединен к системе пода-
чи гелия (поток гелия 30 см3 мин–1), другой конец
остается открытым на атмосферу. Для нагрева ре-
актора использовали трубчатую печь. Плавление
образцов Ag2S производили в атмосфере гелия
при 800°C. Для этого образец Ag2S, помещенный
в кварцевый прободержатель, вносят в холодную
зону реактора на 30 с для продувки образца гели-
ем и затем продвигают в зону плавления на 1 ми-
нуту. Сплавленный образец Ag2S используют для
дальнейшего изотопного анализа.

Изотопный анализ
Изотопный анализ серы был выполнен в лабо-

ратории стабильных изотопов ДВГИ ДВО РАН с
применением локального лазерного метода (Ig-
natiev et al., 2018, 2019). Измерение изотопных от-
ношений серы проводилось на изотопном масс-
спектрометре MAT 253 в форме SF6. Результаты
изотопных анализов представлены в общеприня-
том виде и выражены в промилле (‰) относи-
тельно V-CDT: δXS = [(XRобр/XRст) – 1] × 1000, где
XR = XS/32S (X = 33, 34, 36). Измерение изотопных
отношений в образцах выполнено относительно
лабораторного стандартного газа SF6, калибро-
ванного относительно международных стандар-
тов IAEA-S-1, IAEA-S-2, IAEA-S-3 и NBS-123.
Воспроизводимость результатов (1σ) в повторных
анализах международного стандарта IAEA-S-1
была 0.15‰, 0.02‰ и 0.3‰ для δ34S, Δ33S и Δ36S,
соответственно.

Величина отклонения от масс-зависимого
изотопного фракционирования обозначена, как
Δ и представлена в следующей форме:

Δ33S = δ33S – [(δ34S + 1)0.515 – 1],
Δ36S = δ36S – [(δ34S + 1)1.90 – 1].

РЕЗУЛЬТАТЫ И ИХ ОБСУЖДЕНИЕ
Надежность и применимость предложенного

метода подготовки проб сульфатов к изотопному
анализу (δ34S, δ33S и δ36S) были установлены в се-
рии тестов, используя природные образцы суль-
фатов с известным изотопным составом, а также
образцы коммерческой серной кислоты. Досто-
верность полученных результатов оценена путем
сопоставления данных изотопного анализа, по-
лученных разными методами. Также измерение
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изотопных отношений в образцах выполнено от-
носительно лабораторного стандартного BaSO4,
калиброванного относительно международного
стандарта NBS 127.

Воспроизводимость метода для образцов BaSO4

Воспроизводимость результатов была прове-
рена прежде всего для δ34S величин на образцах
природного сульфата и на образцах BaSO4 полу-
ченных путем осаждения серы из раствора ком-
мерческой серной кислоты. Образцы природного
сульфата бария, обозначенные как BaSO4-1,
BaSO4-2 и BaSO4-3, были проанализирован нами
ранее, применяя классический метод окисления

сульфатов окисью меди до SO2 при 1250°С в ваку-
уме с последующим измерением δ34S на масс-
спектрометре с двойной системой напуска. Зна-
чения δ34S, полученные классическим методом,
составляли 7.4 ± 0.2, 25.4 ± 0.2, 11.5 ± 0.2‰ для
BaSO4-1, BaSO4-2 и BaSO4-3, соответственно. Об-
разец осажденного сульфата бария (обозначен-
ный как BaSO4), также был проанализирован,
используя классический метод, полученное зна-
чение δ34S = 10.65 ± 0.2‰. Навеска образцов со-
ставляла 5 мг.

В табл. 1 представлены результаты изотопного
анализа δ34S для этих образцов, полученные с ис-
пользованием методики восстановления сульфа-
тов до Ag2S, предложенной в данной работе. На-
веска образцов ~1 мг. Воспроизводимость δ34S для
образцов, в среднем, составила 0.3‰ (1σ). Значе-
ния δ34S, полученные классическим и предложен-
ным методом, согласуются в пределах ошибки.
Достигнутая в нашем методе воспроизводимость
анализов вполне удовлетворительная, что следует
из сравнения с опубликованными данными
(Arnold et al., 2014), полученными, с использова-
нием реактива Тода и методом восстановления
смесью иодистоводородной кислоты (HI) и гипо-
фосфитом натрия (NaH2PO2) (Geng et al., 2017).

Полученные нами данные показывают, что
процедура восстановления серы по предложен-
ному методу не приводит к фракционированию
изотопов серы, на что указывает совпадение изо-
топного состава серы δ34S (в пределах ошибки)
для образцов, анализируемых разными методами
(табл. 1).

Правильность и воспроизводимость метода
для образцов H2SO4

Чтобы проверить возможность использования
метода для подготовки проб серной кислоты к
изотопному анализу серы, были приготовлены
разные растворы H2SO4 с относительно высокой
концентрацией (1 М) и низкой (0.05 M). В серии
экспериментов была сделана оценка выхода про-
дукта реакции Ag2S в процессе восстановления
серы из образцов объемом 0.1 мл. Выход продукта
реакции Ag2S был более 97% (табл. 2). Это свиде-
тельствует о достаточно полном конвертирова-
нии сульфатной серы в сульфид, что позволяет
избежать изотопного фракционирования серы. В
табл. 2 приведены результаты δ34S для образцов
серной кислоты с высокой и низкой концентра-
цией. Ярко выраженной зависимости значений
δ34S от содержания серы в образцах не обнаруже-
но. Точность определения δ34S для 1 M раствора
составила 0.4‰, для 0.05 M раствора 0.5‰.

Правильность результатов анализа δ34S была
проверена путем сравнения δ34S с соответствую-

Таблица 1. Изотопные данные δ34S образцов природ-
ного сульфата (BaSO4-1, BaSO4-2, BaSO4-3) и сульфата
осажденного из раствора коммерческой серной кисло-
ты (BaSO4), полученные классическим и предложен-
ным методами. Навеска образов 1 мг

Образец
δ34S, ‰

классический метод предложенный метод

BaSO4-1 7.4 ± 0.2 7.1 ± 0.3 (n = 3)
BaSO4-2 25.4 ± 0.2 25.7 ± 0.3 (n = 3)
BaSO4-3 11.5 ± 0.2 11.5 ± 0.4 (n = 2)
BaSO4 10.6 ± 0.2 10.8 ± 0.2 (n = 3)

Таблица 2. Выход продукта Ag2S и изотопный состав
δ34S для образцов H2SO4 с концентрацией (1 М) и
(0.05 M) и объемом 1 и 0.1 мл соответственно

Концентрация H2SO4 
в образце, моль/литр

Выход продукта 
Ag2S (%) δ34S ,‰

1 96 9.9
» 95 10.7
» 97 10.1
» 99 10.0
» 95 10.6
» 98 10.8
» 95 10.4
» 96 10.0
» 92 9.8
» 98 11.0

Среднее значение 96 ± 2 10.3 ± 0.4
0.05 95 11.0

» 97 11.2
» 98 10.6
» 98 10.0
» 98 11.5
» 99 10.2
» 98 11.1

Среднее значение 98 ± 1 10.8 ± 0.5
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щими результатами, полученными с помощью
применения традиционного метода конвертиро-
вания H2SO4 в сульфат бария BaSO4. Анализы
изотопного состава серы в полученных образцах
BaSO4 были проведены тремя методами: (1) клас-
сическим методом окисления сульфатов окисью
меди до SO2 в вакууме с последующим измерени-
ем δ34S на масс-спектрометре с двойной системой
напуска, (2) по стандартному протоколу с приме-
нением элементного анализатора Thermo Scientif-
ic FlashEA 1112, соединенного с масс-спектромет-
ром, в режиме непрерывного потока гелия и (3)
методом восстановления BaSO4 до H2S и последу-
ющим превращением H2S в Ag2S, по предложен-
ной нами методике. Результаты анализов пред-
ставлены в табл. 3.

Мультиизотопный анализ микрообразцов 
серной кислоты

Применимость метода к изотопному анализу
малораспространенных изотопов серы 33S и 36S
была установлена в серии тестов, используя об-
разцы раствора с низкой концентрацией H2SO4
(0.05 M). Это обусловлено тем, что растворы образ-
цов H2SO4, представляющих интерес в фотохими-
ческих экспериментах, имеют довольно низкие
концентрации H2SO4. В табл. 4 суммированы ре-
зультаты определения δ34S значений и величины
эффектов масс-независимого фракционирова-
ния изотопов 33S и 36S (∆33S и ∆36S). Для δ34S ана-
лизов получены практически такие же данные,
как в предыдущих тестах. Результаты определе-
ний ∆33S и ∆36S показали значения близкие к ну-
лю, что свидетельствует об отсутствии изотопной
аномалии серы в данных образцах. Это ожидаемый
результат, поскольку распределение изотопов в
обычных химических процессах должно подчи-
няться закону масс-зависимого фракционирова-
ния. Отметим, что значимой величиной для ∆33S и
∆36S являются значения больше чем 0.1 и 1.5‰, со-
ответственно, чтобы можно было рассматривать их
как наличие масс-независимого эффекта. Полу-
ченные значения ∆33S и ∆36S воспроизводятся в
пределах ±0.027 и ±0.38‰ (табл. 4), что не выхо-
дит за рамки той точности, которую может обес-

печить метод фторирования проб с лазерной аб-
ляцией (Ignatiev et al., 2018).

Из этого следует, что предложенная процедура
конвертирования микрообразцов сульфатной се-
ры в сульфид не вносит дополнительной ошибки
в конечный результат, а так же обеспечивает по-
лучение чистых проб Ag2S без примесных соеди-
нений, способных давать вклад в изотопное отно-
шение серы 33S и 36S при масс-спектрометрических
измерениях. Предложенный метод позволяет полу-
чать реальные результаты определения соотноше-
ний малораспространенных изотопов серы для
исследования масс-независимых эффектов.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Предложена адаптация метода восстановле-
ния сульфатной серы в сульфид с помощью ре-
актива Киба для изотопного анализа серы. Ме-
тод применим для подготовки проб с низким со-
держанием сульфатной серы и пригоден для
работы с образцами сульфатной серы, как в
твердой (BaSO4), так и в жидкой фазе (H2SO4).
В серии тестов продемонстрирована надежность
и достоверность результатов определения изотоп-
ных соотношений серы, включая малораспростра-
ненные изотопы 33S и 36S. Возможность использо-
вать одноразовые реакторы исключает наличие
эффекта “памяти”. Метод способен обеспечить
хороший уровень воспроизводимости результа-
тов δ34S, ∆33S и ∆36S для образцов, как с низким,
так и с высоким содержанием сульфатной серы.

Таблица 3. Значения δ34S для BaSO4, полученные различными методами

Вес BaSO4, мг
δ34S, ‰

классический метод элементный анализатор предложенный метод

5 10.65 ± 0.2 – –
0.5 – 10.7 ± 0.3 –
2 – – 10.9 ± 0.2 (n = 4)
0.5 – – 10.8 ± 0.4 (n = 4)

Таблица 4. Изотопные данные для микроообразцов
0.05 M H2SO4. (0.1 мл)

№ δ34S, ‰ CDT Δ33S, ‰ Δ36S, ‰

1 11.0 –0.002 –0.86
2 11.2 –0.038 –0.57
3 10.6 –0.013 –0.86
4 10.0 0.005 –0.86
5 11.5 0.019 –0.66
6 10.2 –0.003 –0.95
7 11.0 –0.061 0.16
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Для образцов в твердой фазе воспроизводимость
δ34S составила ±0.2‰ для чистого BaSO4. Для об-
разцов серной кислоты воспроизводимость со-
ставила 0.4 и 0.5‰ для растворов с концентраци-
ей 1 и 0.05 M соответственно.

Достигнутый уровень воспроизводимости
±0.027‰ и ±0.38‰ для ∆33S и ∆36S, соответ-
ственно, является достаточным для изучения эф-
фектов масс-независимого фракционирования
серы в фотохимических экспериментах и иссле-
дования изотопных аномалий в природных ар-
хейских образцах. Т.е. предложенная адаптация
метода, по все видимости, не влияет на воспроиз-
водимость результатов мультиизотопного анали-
за серы. Достоинством метода является экспресс-
ность, простота и малозатратность пробоподго-
товки сульфатов к мультиизотопному анализу
серы. Предложенная система восстановления
сульфатной серы в сульфид является простой в
исполнении с использованием доступных и недо-
рогих составных частей для установки.

Исследования выполнены при финансовой под-
держке РФФИ (грант 18-05-00102).
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