
Том 69, Номер 3 Март 2024
ISSN 0016-7525

ГЕОХИМИЯ

Журнал публикует оригинальные работы по всем разделам 
геохимии, космохимии, термодинамики природных процессов, 
геохимии органического вещества, геохимии океана и экологии.



СОДЕРЖАНИЕ

Том 69, номер 3, 2024

Распределение редких элементов между минералами и расплавом: параметризация 
экспериментальных данных для оливина, пироксенов и полевых шпатов

А. В. Гирнис 227

Оценка возраста и условий метаморфизма высокобарных бластолитов Гонжинского блока 
Аргунского супертеррейна восточной части Центрально-Азиатского складчатого пояса

М. М. Фугзан, Т. И. Кирнозова, В. М. Козловский, Р. О. Овчинников, И. К. Козаков 241

Геохимия и условия формирования мезоархейских полосчатых железистых кварцитов (BIF-1) 
Костомукшского зеленокаменного пояса Карельского кратона 

А. И. Слабунов, Н. С. Нестерова, О. А. Максимов 252

Экспериментальное исследование устойчивости MoO2Cl2°(р-р) в гидротермальных растворах 
при 100-350 °С и давлении насыщенного пара

А. А. Якименко, А. Ю. Бычков 275

Дестинезит: физико-химическое и калориметрическое изучение

Ю. Д. Гриценко, Л. П. Огородова, М. Ф. Вигасина, Л. В. Мельчакова, 
Д. А. Ксенофонтов, С. К. Дедушенко 283

Лито-, минерало- и геохимическая специфика формирования нижнемэотических отложений 
природного заповедника “Казантипский”, Крым

А. И. Антошкина, Л. В. Леонова, О. В. Валяева, Ю. С. Симакова 293

Хроника Всероссийского ежегодного семинара по экспериментальной минералогии, петрологии 
и геохимии 2023 года

Е. В. Жаркова 310



ГЕОХИМИЯ, 2024, том 69, № 3, с. 227–240

227

УДК 550.4.02

РАСПРЕДЕЛЕНИЕ РЕДКИХ ЭЛЕМЕНТОВ МЕЖДУ МИНЕРАЛАМИ  
И РАСПЛАВОМ: ПАРАМЕТРИЗАЦИЯ ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНЫХ ДАННЫХ  

ДЛЯ ОЛИВИНА, ПИРОКСЕНОВ И ПОЛЕВЫХ ШПАТОВ
© 2024 г.       А. В. Гирнис

Институт геологии рудных месторождений, петрографии, минералогии и геохимии Российской Академии наук, 
Старомонетный пер., 35, Москва, 119017 Россия

e-mail: girnis@igem.ru
Поступила в редакцию 14.08.2023 г.

После доработки 02.11.2023 г.
Принята к публикации 15.11.2023 г.

Проведен анализ экспериментальных данных по распределению микроэлементов между минералами 
(оливином, ортопироксеном, клинопироксеном и полевыми шпатами) и силикатными расплавами. 
Использованные данные охватывают широкий интервал условий (от 1 атм до 10 ГПа и ~1000–2000 °C), 
а также составов расплавов (от ультраосновных до ультракислых) и минералов. Зависимости логариф-
мов коэффициентов распределения (lnDi) от условий и составов аппроксимированы линейными функ-
циями от 1/T, P/T (P – давление и T – абсолютная температура) и параметров состава минералов и 
расплава. Установлено также, что отношения Di /Dj для большого количества пар элементов не зависят 
от экспериментальных параметров и варьируют в узких пределах. Параметры зависимостей Di от усло-
вий и составов оценены минимизацией квадратичных отклонений модельных значений Di и Di /Dj от 
экспериментальных. Полученные зависимости позволяют рассчитывать Di для большого количества 
элементов с точностью примерно до множителя 1.2–2.0. Используя полученные оценки, в качестве 
примера рассматривается модель образования мафических расплавов базальтов срединно-океаниче-
ских хребтов при плавлении перидотитового источника и кристаллизации первичных магм в коровых 
условиях.
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ВВЕДЕНИЕ

Одно из главных условий для использования 
редких элементов в качестве индикаторов процес-
сов образования и  эволюции магм –  наличие на-
дежных данных по распределению элементов между 
минералами и расплавом. Поэтому уже более 50 лет 
исследование межфазового распределения элемен-
тов является одним из важнейших направлений 
экспериментальной петрологии. За эти годы на-
коплен огромный фактический материал, охваты-
вающий широкие области условий и составов фаз 
(см. обзоры Irving, 1978; Green, 1994; Wood, Blundy, 
2014; Jones, 2016). Большое количество информа-
ции предоставляет популярная база данных GERM 
(Geochemical Earth Reference Model; https://earthref.
org/GERM). Более полные компиляции экспери-
ментальных данных по распределению элементов 
между расплавом и  гранатом, амфиболом и  кли-
нопироксеном доступны в  библиотеке EarthChem 
(https://earthchem.org/) (Nielsen, Ustunisik, 2022a, 
2022b, 2022c). Несмотря на обилие эксперимен-

тальных работ, даже для наиболее распространен-
ных минералов и  традиционных индикаторных 
элементов существуют малоизученные области 
условий и  составов. Поэтому сохраняется потреб-
ность в построении теоретических и эмпирических 
зависимостей коэффициентов распределения от 
условий и  состава фаз. Обобщение накопленных 
данных позволяет также оценить достоверность 
результатов исследований и  выявить систематиче-
ские отклонения. Не удивительно, что новые моде-
ли продолжают появляться в литературе (Navrotsky, 
1978; Nielsen, 1988; Colson et al., 1988; Allan et al., 
2003; Bedard, 2005, 2006, 2023; и др.).

В недавней работе (Cung et al., 2023) рассмотрены 
разнообразные аспекты обработки и  аппроксима-
ции экспериментальных коэффициентов распреде-
ления редких элементов в системах гранат–расплав, 
клинопироксен–расплав и амфибол–расплав. Боль- 
шое внимание авторы уделяли зависимости коэф-
фициентов распределения от состава фаз и  согла-
сованию данных для разных элементов. Данное 
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исследование во многом перекликается с  работой 
(Cung et al., 2023), но, помимо иного набора фаз, 
особое внимание уделено использованию отноше-
ний коэффициентов распределения разнообраз-
ных элементов. Последнее обстоятельство было 
рассмотрено в  предыдущей работе, посвященной 
распределению элементов между оливином и  рас-
плавом (Гирнис, 2023). В данной статье применялся 
более строгий подход к обработке массива данных, 
была обновлена модель для оливина и  получены 
зависимости для пироксенов и  полевых шпатов. 
В  качестве примера приложения результатов рас-
сматривается обобщенная геохимическая модель 
образования и эволюции базальтовых магм средин-
но-океанических хребтов.

ПРИНЦИПЫ ОБРАБОТКИ ДАННЫХ
Анализ экспериментальных данных по распре-

делению элементов между минералами и  распла-
вами выявил следующие закономерности. (1) Ко-
эффициенты распределения элементов (Min–LDi = 
=  Ci(минерал)/Ci(расплав) в мас. %), как когерент-
ных (Di > 1), так и некогерентных (Di < 1) варьиру-
ют в широких пределах. (2) Существуют значимые 
корреляции Di с  термодинамическими условиями 
и  параметрами состава минералов и  расплава. (3) 
С большой вероятностью часть вариаций Di связа-
на с  методическими и  аналитическими проблема-
ми. (4) Отношения значений Di/Dj для многих пар 
элементов характеризуются удивительным посто-
янством и  не зависят от условий и  составов фаз. 
Постоянство отношений Di элементов одинако-
вой валентности (например, РЗЭ) не удивительно 
(напр., Philpotts, 1978) и  может быть выведено из 
анализа диаграмм зависимости коэффициентов 
распределения от ионного радиуса (диаграммы 
Онумы; Onuma et al., 1968). Но сходные соотноше-
ния наблюдаются и  для некоторых пар элементов 
разной валентности.

Эти закономерности иллюстрируются на приме-
ре распределения Hf и Ho между ортопироксеном 
и расплавом. На рис. 1а хорошо видно, что Opx–LDHo 
и  Opx–LDHf варьируют более чем на порядок, причем 
существует отчетливая зависимость обоих коэф-
фициентов от содержания Al в ортопироксене. Ри-
сунок 1б показывает прямую корреляцию Opx–LDHf 
и Opx–LDHo, причем отношение DHf/DHo не зависит от 
экспериментальных параметров.

Применялся следующий подход к  обработке 
экспериментальных данных. (1) Исходный массив 
включал все эксперименты. На первом этапе от-
брасывались только наиболее явные ошибочные 
данные (главным образом, очень высокие значе-
ния Di для сильно некогерентных элементов). (2) 
Эмпирические зависимости Di от температуры, 
давления и  параметров состава строились отдель-

но для каждого элемента. На этом этапе выявля-
лась основная часть выбросов, характеризующихся 
большими отклонениями от модели (обычно, не 
менее 3σ), но ординарными (близкими к средним) 
условиями и макрокомпонентными составами фаз. 
(3) Используя корреляционный анализ и бинарные 
диаграммы, выбирались пары элементов с практи-
чески постоянными отношениями коэффициен-
тов распределения. На парных Di–Dj диаграммах 
выбросы, связанные с аналитическими и экспери-
ментальными ошибками видны наиболее отчет-
ливо (рис.  1б). Такие эксперименты исключались 
в  том случае, если по остальным параметрам они 
не выходили за рамки основного массива точек. 
(4) Окончательная модель строилась на основании 
минимизации отклонения модельных значений Di 
от наблюдаемых и модельных значений отношений 
Di/Dj от постоянного (среднего) значения.

Ниже процедура разбирается более детально.

БАЗА ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНЫХ 
ДАННЫХ MELT

Имеющаяся экспериментальная информация 
по распределению элементов собрана в базе данных 
MELT (Гирнис, 2023), которая в настоящее время 
включает более 45000 экспериментов из ~2100 публи-
каций. Для данного исследования использовались 
анализы элементов-примесей в  минералах и  рас-
плавах из более 1000 публикаций 1960–2020-х  гг. 
(электронное приложение, табл. A1). Для унифи-
кации данных использовались следующие упро-
щения и  допущения. (1) Рассматривались только 
элементы, входящие в состав минерала в следовых 
количествах (<1 мас. %). (2) Предварительный ана-
лиз показал, что влиянием летучих компонентов 
(H2O и  CO2 в  первую очередь) можно пренебречь 
(Гирнис, 2023). Влияние летучих компонентов при 
умеренных концентрациях (<5 мас. %) невелико. 
Кроме того, существуют проблемы с количествен-
ным описанием влияния летучих компонентов. 
В  большинстве случаев концентрации летучих 
в  расплавах не определялись или оценивались из 
дефицита суммы анализов стекол. Поэтому коли-
чественная оценка влияния CO2 и H2O является за-
дачей будущих исследований. В данной работе все 
анализы расплавов приводили к сумам 100 мас. % 
следующих основных компонентов: SiO2, TiO2, 
Al2O3, FeO(общее), MnO, MgO, CaO, Na2O, K2O, 
Cr2O3 и P2O5. (3) Как и в предыдущей статье (Гир-
нис, 2023), влияние окислительно-восстановитель-
ного режима не рассматривалось. Для большин-
ства элементов отсутствуют значимые корреляции 
Di с  летучестью кислорода (fO2

), за исключением 
распределения V. Это касается даже таких эле-
ментов переменной валентности, как Cu, Mo или 
Eu. Нет сомнения, что fO2

 влияет на DEu (Drake, 1975 
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и др.), но в используемом массиве данных эта зави-
симость маскируется влиянием других параметров 
и  аналитическими ошибками. В  данном исследо-
вании V не рассматривался. Кроме того, все желе-
зо в расплаве и минералах рассчитывалось в виде 
FeO. (4) Давление ограничивалось значениями 
P ≤ 10  ГПа, чтобы исключить возможные эффек-
ты, связанные со структурными переходами в оли-
вине и пироксене. (5) Принималось, что значения 
Di не зависят от содержания элемента в фазах (вы-
полняется закон Генри).

В  рамках этих допущений были сформирова-
ны массивы данных, включающие полные составы 
фаз и термодинамические параметры. Включались 
составы фаз, определенные любым методом. Для 
некоторых элементов основное количество дан-
ных получено на электронном зонде (например, Ti, 
Mn, K, P), в то время как для большинства редких 
элементов основным методом является масс-спек-
трометрия с  индуктивно связанной плазмой и  ла-
зерным пробоотбором (LA ICP MS). Во многих ис-
следованиях приводится точность анализов, но эта 
информация не использовалась. В качестве основ-
ного критерия достоверности информации прини-
малось согласованность с данными других опытов.

Описание исходных массивов данных, включая 
список использованных источников, приведено 
в  электронном приложении (табл. A1). В  таблице 
приводятся статистические характеристики зна-
чений Di, а  также некоторых отношений, которые 
в пределах точности анализа можно считать посто-
янными. Кроме того, для каждого элемента приве-
дены интервалы экспериментальных условий и со-
держаний главных компонентов в  расплаве. Для 
большинства элементов и  фаз интервал составов 
расплавов чрезвычайно велик и охватывает все раз-
нообразие природных магм (рис. 2).

Давление в экспериментах варьирует от 1 атм до 
10 ГПа, а интервал температур для многих элементов 
превышает 1000 °C (рис. 2). Но надо иметь в виду, что 
в этих рамках эксперименты распределены крайне 
неравномерно. Cung et al. (2023) обратили внима-
ние на то, что средние составы экспериментальных 
расплавов для разных элементов могут существен-
но различаться; это необходимо учитывать при ис-
пользовании средних значений Di для геохимиче-
ских приложений. Отметим также, что присутствие 
экстремальных составов расплавов (например, 
SiO2 < 30 мас. %, Al2O3 до 38 мас. %, FeO, MgO и CaO  
30 мас. % и даже больше) связано с наличием экс-
периментов в  модельных системах, не имеющих 
близких аналогов среди природных составов. Для 
использования этой информации оптимальный 
подход заключается в построении моделей зависи-
мости Di от составов фаз и термодинамических ус-
ловий (Cung et al., 2023).

МАТЕМАТИЧЕСКАЯ МОДЕЛЬ

Для описания зависимости коэффициентов 
распределения от термодинамических параметров 
и  составов фаз предложены различные эмпириче-
ские и полуэмпирические уравнения (Bedard, 2005, 
2006; Cung et al., 2023 и др.). В настоящее время не 
существует общепринятой обоснованной модели. 
Весьма перспективной представляется теория де-

Рис. 1. Корреляция коэффициентов распределения 
элементов разной валентности на примере распре-
деления Ho и Hf между ортопироксеном и распла-
вом. Диаграммы показывают экспериментальные 
данные для разных температур, давлений и составов 
фаз (табл. A1, электронное приложение). (а) Корре-
ляция Opx-LDHf и Opx-LDHo с содержанием Al в пироксе-
не. (б) Прямая корреляция значений Opx-LDHf и Opx-LDHo 
с наклоном ~1.55. Два эксперимента, отмеченные 
крестиками, выбиваются из общей зависимости, 
хотя по обоим элементам не выходят за пределы 
интервалов значений, полученных в других опытах. 
Такие точки отбрасывались при обработке массивов 
данных, если в отношении остальных параметров 
они не выходили за пределы экспериментально из-
ученной области.
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формации кристаллической решетки (Nagasawa, 
1966; Blundy, Wood, 1994; и др.), которая очень хоро-
шо описывает зависимость Di от размера иона для 
однотипных элементов (одной валентности и рас-
положенных в  эквивалентных позициях). Но этот 
подход предполагает отсутствие явной зависимости 
от состава расплава. В то же время, распределение 
редких элементов между несмешивающимися си-
ликатными расплавами (Watson, 1976; Veksler et al., 
2006) свидетельствует о том, что такая зависимость 
существует. Необходимость учета влияния состава 
расплава на коэффициенты распределения редких 
элементов подчеркивалась в ряде эксперименталь-
ных работ (Miller et al., 2006; Schoneveld, O’Neill, 
2019).

В  данной статье не ставилась задача вывести 
“наилучшее” уравнение, а использовалась простая 
линейная зависимость:

lnDi = A(1/T) + B + C(P/T) +φ1(YMin) + φ2(YL),    (1)

где φ1(YMin) и  φ2(YL) –  функции параметров состава 
минерала и  расплава, соответственно. В  качестве 
параметров состава расплава использовались атом-
ные доли главных компонентов, т. е. отношения ко-
личества грамм-атомов элемента к сумме (Si + Ti +
+ Al + Fe + Mn + Mg + Ca + Na + K+Cr + P). Влияние  
второстепенных элементов (Ti, Mn, Cr, P) на Di не 
значительно (особенно в интервале природных со-
ставов) и  игнорировалось. Для описания влияния 
щелочей использовался параметр (Na + K)/Al. Со-
ставы минералов задавались следующими параме-
трами: оливин: Mg# = Mg/(Mg + Fe); ортопироксен: 
Al и Ca в формульных единицах при расчете на 6  ато- 
мов O и  Mg#; клинопироксен: Al, Na и  Ca в  фор-
мульных единицах и  Mg#; полевой шпат: XNa = 
= Na/(Na + K + Ca) и XK = K/(Na + K + Ca).

Значения Di полевых шпатов достаточно хорошо 
описываются едиными зависимостями для плагио-
клазов и K–Na полевых шпатов с учетом влияния 
XK.

Рис. 2. Составы экспериментальных расплавов на классификационной диаграмме Na2O+K2O–SiO2 и P–T параме-
тры экспериментов (на врезках), использованных при анализе коэффициентов распределения элементов между 
минералами и расплавом. Линиями показаны границы полей магматических пород (Le Bas et al., 1986): P – пикри-
ты, PB – пикробазальты, B – базальты, BA – андезибазальты, A – андезиты, D – дациты, R – риолиты, AB – щелоч-
ные базальты, TB – трахибазальты, BTA – трахиандезибазальты, TA – трахиандезиты, T – трахиты, F – фоидиты, 
PhT – фонотефриты, TPh – тефрофонолиты, Ph – фонолиты.
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Вследствие значительных корреляций между 
параметрами, вычисление всех коэффициентов 
уравнения (1) не целесообразно. Более того, мно-
гие параметры не оказывают значимого влияния на 
значения Di. Поэтому для каждого элемента пред-
варительно подбиралась модель с небольшим коли-
чеством параметров методом пошаговой регрессии. 
Помимо определения вида уравнения, предвари-
тельная модель использовалась для определения 
весовых множителей (см. ниже).

Постоянство значений Di/Dj для большого ко-
личества пар элементов можно использовать для 
согласования параметров модели, рассчитывая од-
новременно коэффициенты уравнений для всех 
элементов (или элементов, которые входят в отно-
шения). Процедура расчета состояла из следующих 
последовательных операций.

(1) После формирования исходной ма-
трицы и  отбраковки заведомо неправильных 
значений, для каждого элемента подбиралась 
оптимальная модель (уравнение 1), которая вклю-
чала от 0 до 4–6 параметров состава. Для каждо-
го элемента определялась остаточная дисперсия   
σ2

2

1

1x
n p

x xi i
exp

i
m

i

n( ) = −( )
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ствующего элемента, n –  количество использован-
ных экспериментов, а  p –  количество параметров 
в уравнении).

(2) На основании корреляционного анализа 
выбирались значения Di/Dj, которые можно считать 
постоянными. Анализ диаграмм Di–Dj (рис. 1б) по-
зволял выявить и  отбросить “сомнительные” экс-
перименты. Для отношений элементов рассчиты-
валась дисперсия отклонения модельного значения 
ln(Di/Dj) от среднего.

(3) Расчет окончательной модели проводился 
одновременно для всех элементов минимизацией 
следующей целевой функции:

Y D D w

D
D

p
xp

p
m

i

n

p

k

i
p

u

v

e
= ( ) −( )




+

+










== ∑∑ ln ln

ln

11

2

mm
u

v
q

r

uv uv
D
D

w−


























=∑∑ ln .
1

2     (2)

Суммирование в первом слагаемом производит-
ся по всем экспериментам (i меняется от 1 до n, где 
n –  число опытов для данного элемента), а во вто-
ром слагаемом суммируются квадраты отклонений 

расчетного значения логарифмов каждого ln D
D
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из выбранных отношений от среднего значения  
для всех экспериментов, в которых данное отноше-
ние определено (r –  количество экспериментов для 
данного отношения). Надстрочные индексы: exp –  

измеренное значение, m –  расчетное значение. wp 
и  wuv –  весовые множители, применение которых 
обусловлено двумя факторами. (1) Необходимость 
масштабирования, учитывающего большой интер-
вал значений Di (от ~10–5 до 102) и Di/Dj. В большой 
степени эта разница нивелируется при переходе 
к логарифмическим величинам, но и в этом случае 
измеренные значения различались более чем на 
порядок. (2) Использование весов позволяет до не-
которой степени учесть разную достоверность ис-
пользуемых данных. Эта задача заслуживает более 
подробного обсуждения.

Используемые массивы данных характеризуют-
ся значительной качественной и  количественной 
неоднородностью. (1) В  разных работах использу-
ются разные аналитические методы, обладающие 
разной точностью, во многих случаях неизвестной. 
(2) Помимо исследований, специально посвящен-
ных распределению определенного элемента, во 
многих случаях значения Di получены в  качестве 
“побочного продукта”. Достоверность таких дан-
ных может быть сомнительной. (3) Количество 
экспериментов для разных элементов варьиру-
ет от единичных измерений до нескольких тысяч 
(табл. A1). Использование всех имеющихся данных 
неизбежно приводит к тому, что выборки содержат 
измерения с низкой точностью и  систематически-
ми ошибками. Поэтому остаточная дисперсия не 
может полностью характеризовать достоверность 
результатов при одновременной оптимизации дан-
ных для разных элементов и отношений. В преды-
дущей работе (Гирнис, 2023) предполагалось, что 
количество измерений является благоприятным 
фактором, и весовой коэффициент был пропорци-
ональным корню из количества опытов. Но такое 
предположение не вполне оправдано. Очевидно, 
что в  публикациях, содержащих большое количе-
ство определений, также могут присутствовать си-
стематические ошибки. В  этом случае увеличение 
вклада исследований с  большим количеством из-
мерений может приводить к смещенным оценкам. 
Более важным представляется не число отдельных 
измерений, а  согласованность результатов, полу-
ченных разными авторами и  на разных приборах. 
Для оценки такой согласованности использовалась 
межгрупповая остаточная дисперсия (σ2

g) значений 
Di и  Di/Dj, которая рассчитывалась, как дисперсия 
средних отклонений от модельных значений для 
отдельных работ. Весовые множители рассчитыва-
лись для каждого элемента и отношения и включа-
ли полную и межгрупповую остаточную дисперсию: 
w = 1/(σ2 + σ2

g), вычисленную для предварительной 
модели, основанной на обработке данных отдельно 
по каждому элементу и отношению. Значения w ва-
рьировали в пределах примерно одного порядка.
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Полученные коэффициенты уравнений (1) для 

всех элементов представлены в  электронном при-
ложении (табл. A2). Коэффициенты распределения 
для базальта показаны на рис. 3. На этой диаграм-
ме элементы отсортированы в порядке возрастания 
значений Cpx–LDi. Интервал значений Cpx–LDi составля-
ет примерно 3 порядка –  от ~0.0003 для Ba и Cs до 
>1 для Zn, Ge, Ni и Sc. Коэффициенты распределе-
ния для ортопироксена и оливина возрастают при-
мерно в  той же последовательности, но значения, 
как правило, на один порядок ниже. Для большин-
ства элементов значения Fsp–LDi также ниже Cpx–LDi, 
но есть отклонения, связанные с обогащением по-
левых шпатов щелочными и  щелочноземельными 
элементами (Ba, Cs, Rb, Sr, Be), а также, в меньшей 
степени, Pb и Ga.

Как показывает табл. A2, наибольший эффект 
на коэффициенты распределения оказывают следу-
ющие параметры состава минералов и расплава: Ca 
и Al в расплаве для оливина; Al и Ca в ортопирок-
сене; Al, Ca и Na в клинопироксене; K в полевом 
шпате,  а также Al, Fe и Mg в расплаве для полевых 
шпатов. Зависимость от температуры и  давления 
устанавливается только для 20–30 % элементов. 
Большинство элементов не чувствительны к заме-
щению Fe2+↔Mg в  оливине и  пироксене, а  также 
к  вариациям щелочности расплавов. Более под-
робно характер полученных зависимостей здесь 
не рассматривается, поскольку все они являются 
чисто эмпирическими. Кроме того, значитель-
ные корреляции между измеренными значениями 
условий экспериментов и  параметрами составов 
приводят к тому, что полученные зависимости мо-

гут быть ложными (наведенными). Так, существует 
положительная корреляция между содержаниями 
Ca в  оливине и  расплаве, особенно при незначи-
тельных вариациях температуры и давления. С дру-
гой стороны, устанавливается зависимость Ol–LDi от 
XCa в расплаве для многих элементов, включая Ba, 
Nb, РЗЭ и др. (табл. А2). На самом деле, вполне ве-
роятно, что эта зависимость связана с  эффектом 
кальциевости оливина, который не учитывался 
при расчетах. Для проверки этого предположения 
надо провести опыты с  разными содержаниями 
Ca в  оливине при постоянных прочих условиях, 
включая содержание Ca в расплаве. Очевидно, это 
практически не достижимо. Важно также, что при 
микрозондовом анализе Ca в расплаве определяет-
ся точнее, чем в  оливине, поэтому использование 
в качестве независимого параметра содержания Ca 
в оливине вместо XCa в расплаве увеличивает ошиб-
ки аппроксимации.

В  табл. A2 приводятся стандартные отклоне-
ния модельных значений Di от эксперименталь-
ных, характеризующие точность воспроизведения 
экспериментальных измерений предложенными 
выражениями. Среднеквадратичные отклонения 
(1σ для значений lnDi почти никогда не превыша-
ют 1, а в большинстве случаев попадают в интервал 
0.2–0.7. Это означает, что модели аппроксимиру-
ют экспериментальные значения Di с  точностью 
до множителя 1.2–2.0. Учитывая, что для многих 
элементов значения Di << 0.01, ошибка в 2 раза не 
скажется существенно при геохимическом модели-
ровании.

Анализ диаграмм корреляции эксперименталь-
ных и  модельных значений Di выявил интересную 

Рис. 3. Рассчитанные коэффициенты распределения элементов для базальта при 1 атм и 1200 °C. Вертикальные 
отрезки соответствуют одному стандартному отклонению значений lnDi. Элементы отсортированы в порядке воз-
растания значений Cpx-LDi.
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особенность (рис.  4). При построении модели для 
одного элемента методом наименьших квадратов, 
точки на подобной диаграмме выстраиваются стро-
го вдоль линии 1:1. Расчет по использованной схеме 
с привлечением данных по отношениям элементов 
изменяет наклон зависимостей, так, что интервал 
расчетных значений становится несколько меньше 
интервала исходных экспериментальных данных. 
Этот эффект особенно заметен для распределения 
РЗЭ между оливином и расплавом и ортопироксе-
ном и  расплавом (рис.  4б). Подобный эффект от-
мечали и Cung et al. (2023). Интересно, что сходный 
результат будет получен при отбрасывании точек 
с максимальными и минимальными значениями Di, 
среди которых весьма вероятно находятся измере-
ния с высокими аналитическими ошибками. Мож-
но предположить, что использованная процедура 
расчета снижает до некоторой степени влияние ана-
литических и экспериментальных погрешностей.

Таблица A2 предназначена также для расче-
та Di для произвольного давления, температуры 
и  параметров состава расплава и  минералов. Для 
каждого коэффициента модели приводится также 
стандартное отклонение. Используя эти значения, 
в табл. A2 рассчитываются также точность оценки 
Di для произвольного состава и P–T условий на ос-
новании общей формулы стандартного отклонения 
произвольной функции F (x1…xk) при известных 
стандартных отклонениях аргументов (Bevington, 
Robinson, 2003):
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где σxi xj
 –  ковариация xi и xj.

В качестве одного из возможных критериев пра-
вильности модельных зависимостей значений Di от 
состава расплава логично использовать упоминав-
шиеся выше экспериментальные данные по рас-
пределению элементов между двумя несмешиваю-
щимися силикатными расплавами, поскольку оба 
расплава равновесны с  кристаллическими фазами 
одинакового состава. Результаты таких экспери-
ментов предоставляют уникальную возможность 
наблюдать “в чистом виде” влияние состава рас-
плава на коэффициенты распределения. Попытка 
провести сравнение экспериментальных и  расчет-
ных данных дала скорее отрицательный результат. 
К  сожалению, данные по распределению редких 
элементов между двумя силикатными расплавами 
пока очень ограничены, и  составы расплавов да-
леки от области, в  которой получены данные для 
равновесия расплавов с оливином и пироксенами. 
Тем не менее, для отдельных элементов наблюдает-
ся прямая корреляция между экспериментальными 
и расчетными значениями. Пример такой корреля-
ции для распределения Hf и Zr показан на рис. 5. 

Рис. 4. Корреляция экспериментальных и модель-
ных значений lnDi на примере (а) Cpx-LDCe и (б) Opx-LDGd. 
Отклонение зависимостей от идеального наклона 
1:1 связано с тем, что в моделях минимизируются 
отклонения не только lnDi, но и ln(Di/Dj). В результа-
те, отклонение для отдельного элемента может быть 
больше, чем при расчете зависимости для каждого 
элемента по отдельности, но при этом достигается 
лучшая согласованность результатов для разных эле-
ментов.

Но и в этом случае для некоторых точек не соблю-
дается соответствие направления фракциониро-
вания элементов –  экспериментальные значения 
могут быть  >1, а  расчетные <1. Отметим, что эти 
точки получены для кислых расплавов с высокими 
содержаниями F (Yang, van Hinsberg, 2019), что мо-
жет вносить свой вклад в наблюдаемое противоре-
чие. Но надо признать, что для большинства других 
элементов надежных данных еще меньше, а  соот-
ветствие экспериментальных и расчетных величин 
часто даже хуже. Поэтому, можно считать, что сам 
по себе рассмотренный критерий интересный и за-
служивает внимания, но имеющиеся в  настоящее 
время данные не достаточны для его широкого 
применения. Оптимальным было бы использова-
ние составов двух расплавов в  равновесии с  соот-
ветствующим минералом, но такие эксперименты 
на сегодняшний день попросту отсутствуют.
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ПРИЛОЖЕНИЕ: ОЦЕНКА 
ГЕОХИМИЧЕСКОГО РАЗНООБРАЗИЯ 

ИСТОЧНИКОВ MORB
Рассмотрим теперь пример приложения полу-

ченных зависимостей (табл. A2) к петролого-геохи-
мическим проблемам. Учитывая набор минералов 
и  элементов, в  качестве объекта разумно выбрать 
базальты срединно-океанических хребтов (MORB). 
Составы расплавов MORB в  отношении главных 
элементов характеризуются умеренными вариаци-
ями во всех океанах. Обобщение данных по соста-
вам стекол пород и  расплавных включений, про-
веденное Наумовым и  др. (2022), показывает, что 
вариации содержаний редких элементов могут пре-
вышать один порядок. Рассмотрим следующий во-
прос, в какой степени геохимическое разнообразие 
MORB может быть следствием вариаций условий 
выплавления и эволюции магм при постоянном со-
ставе источника?

Подчеркнем, что проведенное рассмотрение 
ни в коей мере не претендует на построение моде-
ли образования MORB. Предполагается, что такая 
модель в  общих чертах известна. Поскольку рас-
сматривается весь интервал вариаций содержаний 
редких элементов в MORB, необходимо учитывать 
разнообразие условий генерации и эволюции магм. 
Поэтому задаются широкие рамки возможных ва-

Рис. 5. Один из возможных способов проверки пра-
вильности полученных зависимостей Di от состава 
расплава – согласованность с экспериментальными 
данными по распределению элементов между двумя 
несмешивающимися силикатными расплавами. Ди-
аграмма показывает пример такого сравнения для 
распределения Zr и Hf (данные Honour et al., 2019; 
Schmidt et al., 2006; Yang, van Hinsberg, 2019). В це-
лом, наблюдается значимая корреляция между экс-
периментальными значениями и расчетными, полу-
ченными с использованием полученных выражений 
для Ol-LDZr и Ol-LDHf, но для некоторых экспериментов 
измеренные и расчетные значения принципиально 
различаются.

риаций модельных параметров, перекрывающие 
вероятные интервалы природных значений.

Рассматривается следующая обобщенная мо-
дель. Первичные магмы MORB образуются при ча-
стичном плавлении ультрамафического источника 
в  мантийных условиях при сохранении в  рестите 
оливина, ортопироксена и  клинопироксена. Пер-
вичный расплав перемещается в коровый очаг, где 
происходит частичная кристаллизация и  удаление 
оливина, клинопироксена и  плагиоклаза. Образу-
ются в разной степени дифференцированные рас-
плавы, которые доступны для исследования в виде 
расплавных включений в минералах и закалочных 
стекол вулканических пород (Наумов и др., 2022).

Для количественных оценок задаются широкие 
интервалы допустимых значений модельных пара-
метров, которые рассматриваются ниже. В качестве 
исходных мантийных расплавов использовались 
составы высокомагнезиальных стекол из базаль-
тов Атлантического океана (компиляция Presnall, 
Hoover, 1987). Из сводки этих авторов выбирались 
средние составы с  относительно низкими и  высо-
кими содержаниями MgO, и  предполагалось, что 
они служат естественными рамками составов ре-
альных магм (табл. 1). Параметры равновесия этих 
расплавов с  реститовой ассоциацией оценены на 
основании эмпирических зависимостей температу-
ры и давления одновременного насыщения распла-
ва оливином и ортопироксеном от состава расплава 
(Гирнис, 2003). Степень плавления (массовая доля 
расплава) варьировала от 0.05 до 0.15, а пропорции 
твердых фаз в рестите составляли: 0.1–0.3 ортопи-
роксен, 0.05–0.15 клинопироксен и 0.55–0.85 оли-
вин. Эти интервалы в  большой степени произ-
вольны и  не относятся к  какой-либо конкретной 
ситуации. Существует большое количество оценок 
степеней плавления и пропорций фаз в природных 
перидотитах –  источниках и реститах MORB. При-
нятые рамки достаточно широки для того, чтобы 
перекрыть области значений, основанных на при-
родных наблюдениях.

В  качестве дифференцированного расплава 
принимается средний состав MORB, оцененный 
в  работе Gale et al., 2013 (табл.  1). Составы стекол 
из базы данных Наумова и  др. (2022) могут соот-
ветствовать разным степеням дифференциации 
мантийного расплава, от глубинного первичного 
расплава, захваченного наиболее ранними зонами 
минералов, до дифференцированного остаточного 
расплава, представленного включениями в краевых 
зонах вкрапленников и  минералов основной мас-
сы, а также межзерновым стеклом. Поэтому в каче-
стве состава расплава в приповерхностной камере 
использовалась линейная комбинация первично-
го и  дифференцированного расплавов. Массовые 
доли минералов, удаленных в  ходе дифференциа-
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Таблица 1. Составы базальтовых расплавов (мас. %), использованные при моделировании образования и эволюции MORB

Компонент
Исходный мантийный расплав* Дифференцированный

расплав**Высокое давление Низкое давление

SiO2 47.14 49.21 50.5

TiO2 0.72 0.73 1.7

Al2O3 15.80 16.16 14.7

FeO(общ.) 9.00 9.00 10.4

MnO 0.1 0.10 0.2

MgO 13.80 11.11 7.6

CaO 11.40 11.46 11.4

Na2O 1.90 2.09 2.79

K2O 0.02 0.07 0.16

Cr2O3 0 0.00 0

P2O5 0.10 0.00 0.2

Сумма 99.98 99.93 99.65

P, ГПа*** 0.17 0.12 0.001

ToC*** 1400 1320 1200

*Средние составы примитивных стекол Срединно-Атлантического хребта (Presnall, Hoover, 1987);
**Средний состав MORB (Gale et al., 2013);
***Давление и температура равновесия исходных мантийных расплавов с оливином и ортопироксеном (Гирнис, 2003).

ции, менялись в следующих пределах: 0.02–0.18 оли-
вин, 0–0.06 клинопироксен и 0.01–0.1 плагиоклаз. 
Как и  ранее, рамки заданы произвольно и  доста-
точно широко, так, чтобы перекрыть вариации со-
ответствующих параметров в природных объектах. 
Составы минералов выбирались из эксперимен-
тов с близкими условиями и составами расплавов. 
Надо сказать, что составы минералов и расплавов, 
использовавшиеся в  моделировании, необходимы 
только для оценки коэффициентов распределения 
элементов и слабо влияют на результаты расчетов.

Возможны разные механизмы отделения рас-
плава от исходного материала и  приповерхност-
ной кристаллизации минералов –  от равновесных, 
когда расплав находится все время в  равновесии 
с  полной минеральной ассоциацией, до фракци-
онных, когда новообразованный расплав или кри-
сталлизующиеся минералы непрерывно удаляют-
ся и  накапливаются в  изолированном резервуаре. 
В  природных условиях реализуются, скорее всего, 
промежуточные варианты, поэтому составы рас-
плава рассчитывались, как линейные комбинации 
значений, полученных для крайних вариантов –  
равновесного и фракционного.

Содержания редких элементов в  источнике из-
начально считались неизвестными, расчеты про-
ведены для условных безразмерных концентраций 

Ci = 1, что эквивалентно нормализации составов 
расплавов к содержаниям в мантийном источнике.

Расчеты проводились методом Монте Карло, 
при условии случайных и  независимых вариаций 
рассматриваемых параметров в определенных выше 
пределах. Для каждого испытания определялся со-
став исходного расплава, как произвольная комби-
нация высоко- и  низко-барных составов (табл.  1), 
и состав конечного расплава, как смесь первичного 
и  дифференцированного расплавов (табл.  1). Для 
обоих расплавов рассчитывались коэффициенты 
распределения элементов и  случайным образом 
задавались пропорции фаз рестита (оливин и  два 
пироксена) и  фаз, кристаллизующихся в  припо-
верхностных условиях (оливина, клинопироксена 
и плагиоклаза). Далее, используя уравнения балан-
са, рассчитывались концентрации элементов в двух 
расплавах, полученных при равновесной и фракци-
онной кристаллизации исходного расплава. Окон-
чательный состав получался смешением в  случай-
ных пропорциях этих составов. Метод Монте Карло 
был выбран, учитывая большое количество пере-
менных параметров. В результате ~1000 испытаний 
выявляются устойчивые интервалы концентраций 
редких элементов в  расплавах, нормализованных 
к  составу источника (рис.  6). Для наиболее неко-
герентных элементов (W–Ce) нормализованные 
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содержания в расплаве варьируют от ~8 до 25. Ми-
нимальные и  максимальные значения постепенно 
снижаются от Ce до Lu до ~5 и 12, причем интервал 
также несколько сужается. Для более когерентных 
элементов (от P до Ni) снижение содержаний стано-
вится боле заметным (вплоть до 0.03–0.18 для Ni). 
По содержаниям Ge, Zn и Mn расплавы примерно 
соответствуют составу источника.

На рис. 6 приведены также содержания элемен-
тов, нормированные к содержанию гипотетическо-
го идеально некогерентного элемента, Z, для кото-
рого значения Min–LDZ равны 0 для всех минералов. 
На диаграмме выделяется группа максимально не-
когерентных элементов (от W до Pb) со значениями 
Di/DZ ~ 1, независимо от вариаций параметров мо-
дели. Эти элементы практически целиком находят-
ся в расплаве на всех стадиях процесса. Отношения 
содержаний этих элементов друг к другу в точности 
равны отношениям в  источнике. При увеличении 
степени когерентности нормализованные содержа-
ния постепенно снижаются, и  разница между раз-
личными вариантами модели также возрастает. Это 
означает, что даже из однородного источника можно 
получить расплавы с  переменными отношениями 
элементов, включая такие отношения, как Zr/Hf, 
Nd/Sm (выше, чем в источнике примерно в 1.2 раза).

Реальный состав источника вычисляется, как 
частное от деления концентраций в природном со-

ставе расплава MORB на полученные выше нор-
мированные модельные концентрации. При этом, 
поскольку был определен интервал возможных 
значений нормированных концентраций, для каж-
дого конкретного состава расплава вычисляется ин-
тервал возможных составов источника. В  качестве 
природных составов используются концентрации 
элементов в  расплавных включениях и  закалоч-
ных стеках пород из работы Наумова и  др. (2022). 
Поскольку среди опубликованных анализов могут 
присутствовать экзотические составы, образование 
которых может выходить за рамки модели, а также 
ошибочные данные, был использован не весь ин-
тервал, а только часть, включающая примерно 90 % 
составов. Составы источников рассчитывались для 
крайних составов природных расплавов –  с  мини-
мальным и  максимальным содержанием некоге-
рентных элементов. Для каждого из этих составов 
получен интервал концентраций элементов в источ-
нике, связанный с  влиянием вариаций коэффи-
циентов распределения и  пропорций твердых фаз 
в  рестите и  смеси кристаллизующихся минералов. 
Рассчитанные составы источников, нормализо-
ванные теперь уже к примитивной мантии (Palme, 
O’Neill, 2014), показаны на рис.  7. Интервалы, со-
ответствующие модельным вариациям, рассчи-
тывались для наиболее и  наименее обогащенных 
составов природных стекол. Как видно на рис.  7, 
интервал составов источников природных составов 

Рис. 6. Вариации содержаний редких элементов в модельных расплавах MORB, нормализованные к содержаниям 
в источнике. Показаны составы расплавов (верхняя область), рассчитанные для широких интервалов условий вы-
плавления в мантии и кристаллизации расплавов в коровых условиях при участии переменных количеств оливина, 
ортопироксена, клинопироксена и плагиоклаза (см. текст), используя коэффициенты распределения элементов из 
табл. A2. Нижняя область показывает концентрации, нормализованные к содержанию идеально некогерентного эле-
мента Z, для которого коэффициенты распределения для всех минералов приближаются к 0.
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значительно больше, чем модельные интервалы, 
обусловленные вариациями условий выплавления 
и  кристаллизации. Особенно значительно расхож-
дение интервалов составов источников наиболее 
и наименее обедненных расплавов в области сильно 
некогерентных элементов. Это означает, что источ-
ники магм, различающихся по степени обеднения 
(таких, как N-MORB и  E-MORB), не могли быть 
идентичными, и  вариации параметров выплавле-
ния и  дифференциации расплавов могут объяс-
нить только часть наблюдаемых вариаций природ-
ных магм. Необходимо существование источников, 
сильно обедненных некогерентными элементами 
и  источников, близких к  примитивной мантии. 
На рис.  7 показан также состав деплетированной 
мантии по оценке (Salters, Stracke, 2004). Этот со-
став хорошо согласуется с обедненными составами 
MORB, но, очевидно, среди источников магм долж-
ны присутствовать и  более обедненные составы. 
Отметим, что геохимические и  изотопные данные 
для базальтов и перидотитов предполагают наличие 
источников более деплетированных, чем обеднен-
ная мантия, из которой образуются магмы N-MORB 
(Michael, Graham, 2015; Warren et al., 2009; Stracke et 
al., 2019). Что касается менее обедненных составов, 
то существование резервуара, соответствующего по 
составу примитивной мантии (рис. 7), не обязатель-
но. Возможно смешение деплетированного источ-
ника с обогащенным материалом.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

В  заключительном разделе обсудим вопрос, 
с которого, казалось, было бы логично начинать –  
нужно ли вообще подобное исследование? Вопрос 
законный. Существуют уже несколько моделей, 
аппроксимирующих экспериментальные данные 
для распределения редких элементов между мине-
ралами и  расплавом. Многие исследователи пред-
почитают целенаправленный выбор эксперимен-
тов с  параметрами, близкими к  рассматриваемым 
проблемам. Такой подход достаточно распростра-
нен, поскольку в  интернете имеются базы данных 
по распределению элементов (https://earthref.org/
GERM, https://earthchem.org/). Поэтому вероят-
ность того, что предложенные в  данной работе 
уравнения будут широко использоваться геохи-
мическим сообществом, не велика. Но надо иметь 
в виду следующее. Нет оснований рассчитывать на 
то, что в ближайшее время появится “окончатель-
ная” расчетная модель, хотя бы для наиболее ин-
формативных редких элементов. Судя по динамике 
появления публикаций по распределению элемен-
тов, накопление новых экспериментальных данных 
будет продолжаться в ближайшие годы с увеличи-
вающейся скоростью. В  такой ситуации важной 
проблемой становится разработка универсального 
подхода к обработке и обобщению данных. Данную 
работу можно считать промежуточной ступенью 

Рис. 7. Составы источников базальтов срединно-океанических хребтов, рассчитанные для вариаций нормализован-
ных составов, показанных на рис. 5. Верхнее и нижнее серые поля соответствуют наиболее и наименее обогащенным 
составам расплавных включений и стекол пород (Наумов и др., 2022) соответственно. Жирная линия в центральной 
части – состав обедненной мантии по (Salters, Stracke, 2004). Все составы нормализованы к содержаниям в примитив-
ной мантии (Palme, O’Neill, 2014).
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в решении общей задачи описания поведения эле-
ментов в  магматических процессах. Рассмотрены 
некоторые аспекты этой проблемы, в  частности, 
возможность совместной обработки неоднород-
ного по точности и достоверности материала. По-
казано, что большое значение имеет постоянство 
отношений коэффициентов распределения ряда 
элементов, и  предложен простой алгоритм учета 
этого обстоятельства.

Анализ имеющегося экспериментального ма-
териала выявил несколько проблем. (1) Несмотря 
на обилие фактического материала, для некоторых 
элементов данных пока нет или имеются только 
единичные измерения. Помимо экзотических эле-
ментов (инертные газы, редкие металлы), сравни-
тельно малоисследованными остается распреде-
ление B, In, Pb, Sn, W для оливина; B, Be, Ge, Mo, 
Pb, Sn, Zr для ортопироксена; B, Be, Cd, Cs, In, Sn 
для клинопироксена; B, Be, Cd, Cu, Ge, In, Mo, Ni, 
Sn, W для полевых шпатов. Отсутствуют данные для 
Hg. (2) Необходимо учитывать влияние окисли-
тельно-восстановительного режима, что важно не 
только для элементов переменной валентности (V, 
Eu, Ce и пр.), но и, возможно, для других элементов 
из-за влияния степени окисления железа в распла-
ве и минералах. (3) В данной статье игнорировались 
летучие компоненты, но при их высоком содержа-
нии это может приводить к ошибкам. В частности, 
для некоторых элементов коэффициенты распреде-
ления между оливином и карбонатно-силикатным 
расплавом отличаются от коэффициентов распре-
деления в системах без летучих (Гирнис, 2023). (4) 
Учитывая сложность получения точных оценок, 
было бы полезно рассмотреть возможность ис-
пользования данных с  существенными система-
тическими ошибками. В частности, возможны ва-
рианты, когда экспериментальные данные хорошо 
воспроизводят зависимость Di от какого-либо па-
раметра, но включают большую систематическую 
ошибку. Такие результаты обычно отбрасываются, 
но в  принципе, часть информации могла бы быть 
использована. (5) Проблема равновесности экспе-
риментальных данных для редких элементов, как 
правило, не обсуждается. Для распределения глав-
ных элементов между минералами разработаны 
методы подхода к равновесию с разных сторон, ко-
торые позволяют более надежно определить интер-
вал, включающий равновесный состав (напр. Brey 
et al., 1990). Такие приемы редко используются для 
редких элементов. Предполагается, что однород-
ный состав фаз и согласованность с другими опыта-
ми достаточны для доказательства равновесности. 
Однако большой разброс значений для близких со-
ставов и условий говорит о том, что, возможно, это 
не всегда так. К сожалению, эта проблема требует 
специальных экспериментальных и аналитических 
ухищрений, и  вряд ли можно рассчитывать на су-

щественный прогресс в  этом плане в  обозримом 
будущем.

Для практических приложений не все вышепе-
речисленные проблемы существенны. Большая 
часть редких элементов относится к  некогерент-
ным по отношению к  рассмотренным минералам 
и  концентрируется в  расплаве во время образова-
ния и эволюции магм. Для общих вопросов, таких 
как разобранный выше пример, зависимости от ус-
ловий и составов имеют второстепенное значение. 
В модели были использованы эти зависимости, но 
практически такой же результат был бы получен для 
средних значений Di. Точное знание коэффициен-
тов распределения важно в  том случае, если доля 
расплава соизмерима с коэффициентом распреде-
ления (т. е. <<0.1 для сильно некогерентных элемен-
тов). В качестве возможного такого объекта можно 
указать проблему распределения элементов при 
низких степенях плавления источника, например, 
при образовании щелочных магм и агентов мантий-
ного метасоматоза. Точное знание зависимостей Di 
становится важным также при исследовании вари-
аций отношений элементов с близкой степенью не-
когерентности, таких как Sm/Nd, Th/U и т. п.
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TRACE ELEMENT PARTITIONING BETWEEN MINERALS AND MELT: 
PARAMETERIZATION OF EXPERIMENTAL DATA FOR OLIVINE, 

PYROXENES, AND FELDSPARS
A. V. Girnis

Institute of Geology of Ore Deposits, Petrography, Mineralogy, and Geochemistry, Russian Academy of Sciences,  
Staromonetny, 35, Moscow, 119017 Russia
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Experimental data were analyzed on the partitioning of trace elements between minerals (olivine, orthopyroxene, 
clinopyroxene, and feldspars) and silicate melts. The data span over a wide range of conditions (from 1 atm 
to 10 GPa and ~1000–2000 °C) and compositions of melt (from ultrabasic to ultrasilicic) and minerals. The 
dependence of logarithms of partition coefficients (lnDi ) on conditions and compositions was approximated by 
linear functions of 1/T, P/T (P is pressure, and T is absolute temperature) and compositional parameters of 
mineral and melt. It was found that Di /Dj values for a number of element pairs are independent of experimental 
parameters and vary within narrow ranges. The coefficients of Di  dependencies on conditions and compositions 
were estimated by minimization of quadratic deviations of model Di  and Di /Dj values from experimental 
values. The obtained equations can be used to calculate Di  values for a number of elements with an accuracy of 
approximately a factor of 1.2–2.0. The obtained values were applied as an example for a model of formation of 
mafic melts of mid-ocean ridges through melting of a peridotite source and crystallization of primary magmas 
under crustal conditions. 

Keywords: experimental database, partition coefficient, silicate melt, peridotite, mid-ocean ridge basalt



ГЕОХИМИЯ, 2024, том 69, № 3, с. 241–251

241

УДК 551

ОЦЕНКА ВОЗРАСТА И УСЛОВИЙ МЕТАМОРФИЗМА ВЫСОКОБАРНЫХ 
БЛАСТОЛИТОВ ГОНЖИНСКОГО БЛОКА АРГУНСКОГО 

СУПЕРТЕРРЕЙНА ВОСТОЧНОЙ ЧАСТИ ЦЕНТРАЛЬНО-АЗИАТСКОГО 
СКЛАДЧАТОГО ПОЯСА

© 2024 г.        М. М. Фугзана, *, Т. И. Кирнозоваа, В. М. Козловскийб,  
Р. О. Овчинниковв, И. К. Козаковг, **

аИнститут геохимии и аналитической химии им. В.И. Вернадского РАН,
ул. Косыгина, 19, Москва, 119991 Россия

бИнститут геологии рудных месторождений, петрографии, минералогии и геохимии РАН,
Старомонетный пер., 35, стр. 7, Москва, 109052 Россия

вИнститут геологии и природопользования ДВО РАН, Релочный пер., 1, Благовещенск, 675000 Россия
гИнститут геологии и геохронологии докембрия РАН, наб. Макарова, 2, Санкт-Петербург, 199034 Россия

*e-mail: fugzan@geokhi.ru 
**e-mail: ivan-kozakov@yandex.ru

Поступила в редакцию 14.06.2023 г.
После доработки 08.08.2023 г.

Принята к публикации 30.08.2023 г.

В результате петрографических и термобарических исследований в линзе бластолитов в рассланцо-
ванных породах Гонжинского блока были выделены 4 минеральных ассоциации: реликтовая, главная, 
ассоциация, отвечающая биотитизации, и ассоциация ретроградных изменений. Реликтовая ассоци-
ация, вероятно, представляла собой эклогиты. Главная минеральная ассоциация отвечает апоэкло-
гитовым цоизитовым амфиболитам. Определение Р–Т–параметров формирования этой ассоциации 
показало интервал Р = 13.0–15.0 кбар и Т = 580–670 °С. В то же время, если для расчетов принять наи-
более железистую внешнюю кайму амфибола-1, то Р–Т-параметры смещаются в более высокотемпе-
ратурную область Р = 13.0–17.0 кбар и Т = 660–780 °С. Ассоциация, отвечающая наложенной биотити-
зации, хорошо структурно выражена. Линии мономинеральных равновесий биотитовой ассоциации, 
построенные по различным комбинациям составов граната, биотита и плагиоклаза, показали хорошее 
схождение в локальной области, отвечающей интервалу Р = 12.5–13.2 кбар и Т = 810–830 °С. В послед-
нюю ассоциацию ретроградных изменений входит низкоглиноземистый амфибол-2. По полученным 
изотопным Sm–Nd данным построена изохрона для валового состава породы, граната и двух амфибо-
лов. Возраст по изохроне составляет 171 ± 3 млн лет. Последний интерпретируется как время форми-
рования главной минеральной ассоциации и соответствует ее кристаллизации на пике метаморфизма.
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ВВЕДЕНИЕ

Гонжинский, Инимский и  Путакский текто-
нические блоки, традиционно рассматривались 
в  качестве раннедокембрийского фундамента Ар-
гунского супертеррейна восточной части Централь-
но-Азиатского складчатого пояса (ЦАСП) (Петрук, 
Козлов, 2009) (рис. 1). Предполагалось, что в стро-
ении Гонжинского блока преобладают метаморфи-
ческие породы амфиболитовой фации гонжинской 
серии, условно архейского возраста (Геодинамика 
и магматизм, 2006), а также вулканогенно-осадоч-
ные отложения зеленосланцевой, эпидот-амфибо-

литовой фации чаловской серии условно палеопро-
терозойского возраста (Петрук, Козлов, 2009).

Позднее было установлено (Овчинников и  др., 
2019), что возраст протолита биотит-серицит-му-
сковитовых сланцев Инимского блока не превыша-
ет 991 млн лет, а их источниками послужили поро-
ды нео-, мезо- и палеопротерозойской и архейской 
континентальной коры.

Также было показано, что протолиты метамор-
фических пород гонжинской серии Гонжинского 
блока имеют не раннедокембрийский, как счита-
лось ранее, а более молодой –мезозойский возраст 
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(Сальникова и др., 2012). В результате геохроноло-
гических исследований метапесчаников чаловской 
серии Гонжинского блока было показано, что воз-
раст наиболее молодых детритовых цирконов в них 
соответствует ордовику (Смирнова, Сорокин 2019). 
Эти данные, позволили сопоставить Гонжинский 
блок с  позднемезозойскими метаморфическими 
ядрами кордильерского типа Западного Забайкалья 
(Котов и др., 2013). В тоже время, вопрос о возраст-
ных рубежах и  условиях метаморфических преоб-
разований высокометаморфизованных пород Гон-
жинского блока остается открытым.

Цель исследования: установить условия фор-
мирования метаморфических пород Гонжинского 
блока, определить возраст кристаллизации минера-
лов пород этого блока. Для решения поставленных 
задач, были проведены петрографические, термо-
барические и изотопно-геохронологические иссле-
дования.

ГЕОЛОГИЯ И ОПИСАНИЕ ОБРАЗЦОВ

В составе Гонжинского блока нами были изуче-
ны метаморфические толщи, сложенные хлорит-се-
рицит-кварцевыми сланцами с хлоритоидом. В этих 
породах наблюдаются отчетливые деформацион-

ные текстуры, характерные для бластомилонитов, 
сформированных в  пластических зонах дефор-
маций. В  сланцах были установлены фрагменты 
рассланцованных мигматитов и  линзы массивных 
гранобластовых апоэклогитовых высокобариче-
ских пород (Овчинников и  др., 2022). Последние 
и были выбраны для детального петрографическо-
го и  геохронологического изучения. Эти породы 
обладают однородной массивной или пятнистой 
текстурой и  порфиробластовой структурой. Пят-
нистость связана с тем, что в породах наблюдаются 
сегрегации цветных минералов (граната и амфибо-
ла), чередующиеся с лейкократовыми скоплениями 
зерен кварца. Структура породы –  порфиробласто-
вая; она обусловлена наличием крупных (4–6 мм) 
изометричных кристаллов граната, выделяющихся 
на фоне средне-крупнозернистой основной массы 
породообразующих минералов. По минерально-
му составу породу можно классифицировать как 
плагиоклазсодержащий биотитизированный гра-
нат-цоизит-кварц-амфиболовый гранофельс или 
бластолит по терминологии (Шуркин, 1957).

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЙ

Анализы составов минералов выполнены в  ла-
боратории анализа минерального вещества ИГЕМ 

Рис. 1. Основные тектонические элементы восточной части ЦАСП с использованием (Парфенов и др., 2004).
Условные обозначения: 1 – супертеррейны; 2 – палеозойские-раннемезозойские складчатые пояса; 3 – позднеюр-
ско-раннемеловые орогенные пояса; 4 – район исследования.
Цифры в кружках: 1 – Аргунский, 2–4 Бурея-Цзямуси-Ханкайский супертеррейн (2 – Буреинский, 3 – Цзямусинский,  
4 – Ханкайский террейны), 5 – Монголо-охотский, 6 – Южномонгольский, 7 – Солонкерский, 8 – Вундурмиао склад-
чатые пояса.
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РАН на микроанализаторе JXA-8200 при ускоряю-
щем напряжении 20 кВ и токе зонда 15 нА. Время 
накопления импульсов –  10 с на каждый элемент. 
Оценка PT условий метаморфизма минеральных 
ассоциаций проводилась методом построения ли-
ний моновариантных полиминеральных равно-
весий в  поле температура-давление (метод TWQ) 
(Berman et al., 1991). При расчете линий моновари-
антных равновесий гранат-амфиболовой ассоциа-
ции использовалась база термодинамических дан-
ных B-92 (Berman et al., 1991; Mader, Berman, 1992); 
для гранат-биотитовой ассоциации –  база данных 
DEC-06 (Berman et al., 1995; Berman, Aranovich, 
1996; Aranovich, Berman 1996). Sm-Nd изотоп-
но-геохимические исследования для определения 
возраста проводили по методике, принятой в  ла-
боратории изотопной геохимии и  геохронологии 
ГЕОХИ РАН (Ревяко и  др., 2012). Изотопный со-
став неодима и  самария измерен на многоколлек-
торном масс-спектрометре Triton.

РЕЗУЛЬТАТЫ И ОБСУЖДЕНИЕ

Петрографические и термобарометрические 
исследования

Бластолиты содержат гранат, плагиоклаз и  ам-
фибол паргаситового состава, которые составляют 
крупнозернистый каркас породы. Кроме того, ам-
фибол, хлорит и редкий парагонит формируют мел-
козернистый агрегат, развивающийся по трещинам 
в  гранате. Цоизит пространственно приурочен 
к  срастаниям зерен плагиоклаза. Зерна амфибола 
в бластолитах неоднородны: в центральных частях 
зерен выделяются светлые и слабо плеохроирующие 
участки, отвечающие по составу, предположитель-
но, актинолиту. В  средней части и  ближе к  краям 
амфибол приобретает буро-зеленый плеохроизм, 
характерный для глиноземистой роговой обманки 
или паргасита. Кроме того, в  бластолитах присут-
ствует характерный апоомфацитовый клинопирок-
сен-плагиоклазовый симплектитовый агрегат. Дан-
ный агрегат, предположительно имеет реликтовую 
природу. Также в бластолитах выделяется отчетливо 
более поздний минеральный агрегат, состоящий 
из тонких срастаний мелкочешуйчатого биотита 
и кислого плагиоклаза.

В данной породе выделяются несколько разно-
возрастных минеральных ассоциаций.

(1) Реликтовая ассоциация, вероятно, была пред-
ставлена гранатом-1, омфацитом и кварцем, то есть 
представляла собой эклогиты. Но сохранилась она 
весьма плохо. От омфацита остались только харак-
терные структуры распада, представленные плагио-
клаз-клинопироксеновым симплектитом. При этом 
клинопироксен в  структурах распада практически 

полностью замещен амфиболом-1 –  паргаситом 
(рис. 2). Первичный кислый плагиоклаз, характер-
ный для структур распада, также не сохранился. 
Отдельные зерна, встреченные в  этих структурах, 
представлены битовнитом с An = 82 мол. % (табл. 1, 
анализ 36). Гранат-1, относящийся к  эклогитовой 
ассоциации, сохранился в  центральных частях зе-
рен. Он слагает ядра неправильной формы, выделя-
ющиеся по темно-серому фототону и обособленные 
относительно светло-серой новообразованной кай-
мы граната-2 (рис. 3).

Рис. 2. Псевдоморфозы амфибола-1 по клинопирок-
сену в апоомфацитовых структурах распада.

Рис. 3. Зональный гранат, гранат-цоизит-кварц-ам-
фиболовых бластолитов. В центральной части зерен 
сохранился высокомагнезиальный гранат-1 эклогито-
вой ассоциации; по краям на контакте с амфиболом-1 
в гранате формируется железистая зона граната-2.
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Гранат-1 в  ядрах –  более магнезиальный, чем 
в кайме: Prp = 28–35 мол. %, Alm = 32–36 мол. %, 
Grs = 23–27 мол. % (табл. 2, анализы 1, 2, 3, 4, 16, 17).

(2) Главная минеральная ассоциация, представ-
лена амфиболом-1, плагиоклазом-1, цоизитом и гра-
натом-2. Эта ассоциация отвечает апоэклогитовым 
цоизитовым амфиболитам. Амфибол-1 –  паргасит 
или ферропаргасит формирует как крупные порфи-
робласты, замещающие клинопироксен, так и агре-

Таблица 1. Химический и компонентный состав плагиоклазов из бластолитов Гонжинского блока Аргунского массива

Компо-
ненты

Номера анализов

36 44 45 46 47 48 49 56 57 58 59

SiO2 47.59 67 67.31 67.18 65.07 66.59 66.38 55.64 54.58 55.36 53.6

Al2O3 33.21 21.07 21.16 20.93 22.28 20.85 20.91 27.88 28.4 28.21 29.33

FeO 0.36 0.01 0.05 0.08 0.07 0.04 0.02 0.11 0.23 0.07 0.39

CaO 16.87 1.94 1.94 1.98 3.44 1.92 1.99 10.64 11.16 10.74 12.02

Na2O 2.08 10.29 10.74 10.37 9.85 9.52 10.38 5.86 5.53 5.69 4.93

K2O 0.02 0.11 0.11 0.06 0.06 0.07 0.07 0.03 0.03 0.06 0.05

Сумма 100.13 100.42 101.31 100.6 100.77 98.99 99.75 100.16 99.93 100.13 100.32
   
An 0.82 0.09 0.09 0.10 0.16 0.10 0.10 0.50 0.53 0.51 0.57

Ab 0.18 0.90 0.90 0.90 0.84 0.90 0.90 0.50 0.47 0.49 0.42

Kfs 0.00 0.01 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00

гаты неясно выраженных призматических кристал-
лов. Амфибол-1 обычно зональный. Зональность 
проявляется в том, что к краям кристаллов возрас-
тает железистость и  снижается магнезиальность 
амфибола-1: в  центре Mg/(Fe2+ + Mg) = 55–57 % 
(табл. 3, анализы 20, 21, 22, 23), по краям Mg/(Fe2+ + 
+ Mg) = 40–44  % (табл. 3, анализы 24, 25) (рис. 4). 
Кроме того, низкомагнезиальный амфибол-1 зале-
чивает трещины в  гранате-1 и  2 (рис.  5). Плагио-

Рис. 4. Неоднородный кристалл амфибола гранат-цо-
изит-кварц-амфиболовых бластолитов. Основная 
часть кристалла амфибола-1 сложена более магнези-
альным паргаситом, краевая зона, примыкающая к 
гранату железистым паргаситом. В центральной ча-
сти зерна на контакте с плагиоклазом – реакционная 
зона, сложенная амфиболом-2  – магнезиальной ро-
говой обманкой.

Рис. 5. Низкомагнезиальный амфибол-1 залечива-
ет трещины в гранате-1. Вблизи трещин по гранату-1 
формируется более железистый гранат-2. Хлорит в тре-
щинах – вероятные псевдоморфозы по амфиболу-1. 
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Таблица 2. Химический состав, коэффициенты в кристаллохимической формуле и компонентный состав гранатов из 
бластолитов Гонжинского блока Аргунского массива

Компо-
ненты

Номера анализов

1 2 3 4 16 17 5 6 7 8 9 60 61 62 63

SiO2 39.49 39.67 39.58 39.80 39.34 39.52 38.08 38.50 38.98 39.25 38.53 38.85 38.76 38.73 38.84

TiO2 0.42 0.34 0.33 0.46 0.35 0.32 0.27 0.46 0.26 0.31 0.49 0.37 0.40 0.38 0.35

Al2O3 21.17 21.06 20.95 21.19 21.18 21.11 20.40 20.24 20.90 20.97 20.33 20.52 20.73 20.58 20.65

Cr2O3 0.00 0.00 0.02 0.03 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00

FeO 19.27 20.45 20.32 20.05 21.17 20.89 28.35 26.81 27.48 24.77 27.17 26.08 26.44 26.31 26.23

MnO 0.33 0.42 0.46 0.45 0.54 0.53 1.24 1.49 0.71 0.45 0.92 0.23 0.26 0.21 0.20

MgO 9.31 7.92 7.81 8.98 7.37 7.92 2.91 2.92 3.69 5.65 3.63 4.91 4.90 4.86 4.69

CaO 8.79 9.21 9.75 8.71 9.93 9.56 8.42 9.24 8.84 8.85 8.57 8.64 8.64 8.71 8.57

Na2O 0.03 0.03 0.07 0.05 0.06 0.09 0.01 0.22 0.07 0.04 0.08 0.08 0.07 0.09 0.10

K2O 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.03 0.01 0.02 0.01 0.00 0.01 0.00 0.00

Сумма 98.81 99.09 99.27 99.71 99.95 99.94 99.67 99.90 100.93 100.32 99.72 99.67 100.20 99.87 99.63
   
Si 3.02 3.06 3.04 3.03 3.01 3.02 3.03 3.05 3.04 3.04 3.05 3.05 3.03 3.03 3.05

Ti 0.02 0.02 0.02 0.03 0.02 0.02 0.02 0.03 0.02 0.02 0.03 0.02 0.02 0.02 0.02

Al 1.91 1.91 1.90 1.90 1.91 1.90 1.91 1.89 1.92 1.91 1.90 1.90 1.91 1.90 1.91

Cr 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00

Fe3+ 0.00 0.00 0.00 0.00 0.03 0.04 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00

Fe2+  1.23 1.31 1.30 1.27 1.32 1.29 1.89 1.77 1.79 1.60 1.80 1.71 1.72 1.72 1.72

Mn 0.02 0.03 0.03 0.03 0.03 0.03 0.08 0.10 0.05 0.03 0.06 0.02 0.02 0.01 0.01

Mg 1.06 0.91 0.89 1.02 0.84 0.90 0.35 0.34 0.43 0.65 0.43 0.57 0.57 0.57 0.55

Ca 0.72 0.76 0.80 0.71 0.82 0.78 0.72 0.78 0.74 0.73 0.73 0.73 0.72 0.73 0.72

Na 0.00 0.00 0.01 0.01 0.01 0.01 0.00 0.03 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.02

К 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
   
Grs 0.24 0.25 0.26 0.23 0.27 0.25 0.24 0.26 0.25 0.24 0.24 0.24 0.24 0.24 0.24

Prp 0.35 0.30 0.30 0.34 0.28 0.30 0.11 0.11 0.14 0.22 0.14 0.19 0.19 0.19 0.18

Alm 0.32 0.35 0.35 0.34 0.36 0.35 0.59 0.54 0.55 0.47 0.55 0.51 0.51 0.51 0.52

Sps 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.03 0.03 0.02 0.01 0.02 0.01 0.01 0.00 0.00

клаз-1 в этой ассоциации представлен единичными 
незональными зернами и по составу отвечает аль-
бит-олигоклазу с An = 9–16 мол. % (табл. 1, анализы 
44, 45, 46, 47, 48, 49). К амфиболитовой ассоциации 
можно отнести внешнюю более железистую кай-

му граната-2 (рис. 3 и 5): Prp = 11–22 мол. %, Alm = 
= 47–59 мол. %, Grs = 24–26 мол. % (табл. 2, анали-
зы 5, 6, 7, 8, 9). Кроме того, в этой ассоциации при-
сутствует цоизит, который формирует изометрич-
ные или слабо вытянутые зерна, располагающиеся 
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Таблица 3. Химический состав и коэффициенты в кристаллохимических формулах амфиболов из бластолитов Гонжинского 
блока Аргунского массива

Компоненты
Номера анализов

20 21 22 23 24 25 26 27

SiO2 45.63 47.20 43.77 43.31 40.16 38.39 53.44 53.54

TiO2 1.33 1.02 0.94 0.81 0.28 0.35 0.16 0.13

Al2O3 10.17 8.59 12.60 12.77 16.70 20.32 2.55 2.27

FeO 16.04 15.70 14.87 15.34 18.66 18.25 14.36 14.06

MnO 0.10 0.16 0.15 0.13 0.33 0.34 0.14 0.13

MgO 10.16 10.68 10.21 10.12 6.77 5.75 13.42 13.87

CaO 12.17 12.30 11.87 11.63 10.84 11.20 12.73 12.80

Na2O 1.59 1.26 1.98 2.06 2.17 2.50 0.35 0.22

K2O 0.51 0.45 0.68 0.59 0.22 0.35 0.05 0.04

Сумма 97.70 97.35 97.06 96.74 96.11 97.45 97.19 97.06
   
Si 6.77 7.00 6.51 6.47 6.11 5.77 7.79 7.81

AlIV 1.23 1.00 1.49 1.53 1.89 2.23 0.21 0.19

Sum T 8.00 8.00 8.00 8.00 8.00 8.00 8.00 8.00

AlVI 0.55 0.50 0.72 0.72 1.10 1.37 0.23 0.20

Ti 0.15 0.11 0.11 0.09 0.03 0.04 0.02 0.01

Fe3+ 0.15 0.15 0.16 0.23 0.38 0.32 0.13 0.08

Mg 2.25 2.36 2.26 2.25 1.53 1.29 2.91 3.01

Fe2+ 1.84 1.80 1.69 1.67 1.92 1.93 1.62 1.63

Mn 0.01 0.02 0.02 0.01 0.02 0.02 0.02 0.02

Sum C 4.94 4.93 4.96 4.96 4.98 4.97 4.93 4.95

Mg 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00

Fe2+ 0.00 0.00 0.00 0.02 0.07 0.04 0.00 0.00

Mn 0.00 0.00 0.00 0.01 0.02 0.02 0.00 0.00

Ca 1.93 1.95 1.89 1.86 1.76 1.80 1.99 2.00

Na 0.07 0.05 0.11 0.11 0.15 0.14 0.01 0.00

Sum B 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00

Na 0.39 0.31 0.46 0.48 0.49 0.59 0.09 0.06

K 0.10 0.09 0.13 0.11 0.04 0.07 0.01 0.01

Sum A 0.49 0.40 0.59 0.59 0.53 0.66 0.10 0.07

total 15.43 15.33 15.55 15.56 15.51 15.63 15.02 15.02

OXYGENS 22.74 22.82 22.79 22.82 22.94 22.92 23.03 23.02

Mg/(Fe2+  + Mg) 0.55 0.57 0.57 0.57 0.44 0.40 0.64 0.65
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преимущественно на контакте зерен амфибола-1 
или граната с кальцитом.

Построение линий моновариантных равно-
весий показало, что в  главной ассоциации амфи-
бол-1, плагиоклаз-1 и внешняя зона граната-2 на-
ходятся в  равновесии. На это указывает хорошая 
суперпозиция линий моновариантных равновесий 
в  ограниченной локальной области (рис.  6). Ли-
нии равновесий с участием цоизита лежат немного 
в стороне от точки пересечения линий с участием 
амфибола-1, плагиоклаза-1 и граната-2 (рис. 6), что 
может указывать на незначительную неравновес-
ность цоизита (возможно вызванную более позд-
ним изменением его состава). Определение Р-Т-па-
раметров формирования этой ассоциации по всей 
совокупности анализов плагиоклаза-1 и  граната-2 
и  наиболее магнезиальному амфиболу-1 показало 
интервал Р = 13.0–15.0 кбар и Т = 580–670 °C. В то 
же время, если для расчетов принять наиболее же-
лезистую внешнюю кайму амфибола-1, то Р–Т–па-
раметры смещаются в более высокотемпературную 
область Р = 13.0–17.0 кбар и Т = 660–780 °C. Нам 
представляется, что по краевым зонам амфибола-1 
оценки температуры дают завышенное значение, 
так как устойчивость минералов группы эпидота 
и цоизита в высокотемпературной области вызыва-
ют сомнение.

(3) Ассоциация, отвечающая наложенной био-
титизации. Очень хорошо структурно выражен-
ная ассоциация (рис.  7). В  нее входят гранат-3, 
прилегающий к  срастаниям плагиоклаза-2 и  био-
тита. Гранат-3 –  Prp = 18–19 мол. %, Alm = 51–
52 мол. %, Grs = 24 мол. % (табл. 2, анализы 60, 61, 
62, 63). Плагиоклаз-2 в  этой ассоциации –  более 
основной, чем плагиоклаз-1; его состав отвеча-
ет лабрадору An = 50–57 мол. %, (табл.  1, анали-
зы 56, 57, 58, 59). Биотит формирует характерные 

“ельчатые” сростки пластинчатых кристаллов  
(рис.  7) и  характеризуется умеренной магнезиаль-
ностью Mg/(Fe + Mg) = 53–55 %, (табл. 4, анализы 
52, 53, 54, 55).

Линии мономинеральных равновесий гра-
нат-биотитовой ассоциации, построенные по 
различным комбинациям составов граната, био-
тита и  плагиоклаза показали хорошее схождение 
в  локальной области, отвечающей интервалу Р = 
= 12.5–13.2 кбар и Т = 810–830 °C; наиболее типич-
ная суперпозиция линий равновесий представлена 
на (рис. 8).

18

16

14

12

10

8P
, 
êá

àð

6

4

2

100 150 200 250 300 350 400 450 500
T, °Ñ

550 600 650

T = 585
o
C

P = 13.3
 
êáàð

700 750 800 850 900

Рис. 6. Линии моновариантных равновесий, отража-
ющие условия формирования главной (амфиболо-
вой) минеральной ассоциации биотитизированных 
гранат-цоизит-кварц-амфиболовых бластолитов:

30: 3Tr + 5Alm = 5Prp + 3fTr,
56: Alm + Ts = fTs + Prp,
71: 3Prg + 4Alm = 3fPrg + 4Prp,
87: 2Grs + Prp + 18Qtz + 3Prg = 3Tr + 6An + 3Ab,
95: 2 Grs + 5Prp + 18Qtz + 3fPrg = 3Tr + 6An + 4Alm + 
+ 3Ab,
114: 5Alm + 2Grs + 18Qtz + 3Prg = 3fTr + 4Prp + 6An + 
+ 3Ab,
120: Alm + 2Grs + 18Qtz + 3fPrg = 3fTr + 6An + 3Ab,
4: 2Zo + Qtz + Prp = 2An + Ts,
5: 2Zo + Qtz + Alm = 2An + fTs.

Рис. 7. Тонкопластинчатые “ельчатые” кристаллы 
биотита в совместных срастаниях с плагиоклазом-2. 
Гранат-3 – внешняя часть крупных зональных зерен 
граната-1 и 2, участвующая в биотит-плагиоклазо-
вых срастаниях. 
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(4) Ассоциация ретроградных изменений. В эту 
ассоциацию входит низкоглиноземистый амфи-
бол-2, который по составу отвечает магнезиальной 
роговой обманке Mg/(Fe2+ + Mg) = 64–65 % (табл. 3, 
анализы 26, 27). Регулярно амфибол-2 развивается 
в виде реакционных кайм на контакте амфибола-1 
и  включений плагиоклаза в  нем (рис.  4). В  эту же 
ассоциацию, вероятно, входит хлорит, формирую-
щий псевдоморфозы по биотиту и амфиболу.

Таким образом, плагиоклазсодержащий биоти-
тизированный гранат-цоизит-кварц-амфиболовый 
бластолит прошел в  своей геологической истории 
два крупных этапа метаморфичесих преобразова-

ний. Первый этап проходил в  условиях эклогито-
вой фации метаморфизма. Начало этапа, вероят-
но, проходило в  области устойчивости омфацита 
и  граната, а  завершение этапа –  в  области устой-
чивости паргасита, цоизита, граната и плагиоклаза. 
Второй этап связан с  высокотемпературной и  вы-
сокобарической биотитизацией пород (глубинной 
гранитизацией) в условиях высокобарической гра-
нулитовой фации. На основе анализа только этой 
породы вполне вероятно, что Гонжинский блок на 
протяжении этих двух этапов находился в условиях, 
соответствующих нижней-средней коре. В  породе 
не обнаружены низкобаричные и  малоглубинные 
минеральные ассоциации, разделяющие эти этапы.

Таблица 4. Химический состав и коэффициенты в кристаллохимических формулах биотитов из бластолитов Гонжинского 
блока Аргунского массива

Компоненты
Номера анализов

52 53 54 55

SiO2 34.93 33.73 35.59 35.48

TiO2 1.42 1.14 1.39 1.50

Al2O3 17.60 17.55 17.94 17.86

FeO 18.50 18.99 17.49 17.71

MnO 0.05 0.05 0.08 0.06

MgO 11.64 13.05 11.65 11.43

CaO 0.06 0.10 0.03 0.06

Na2O 0.27 0.13 0.11 0.08

K2O 9.32 7.16 9.84 9.66

Cl 0.06 0.04 0.02 0.03

F 0.11 0.11 0.05 0.15

Сумма 93.94 92.04 94.18 94.02
   

Si 2.40 2.36 2.43 2.43

Ti 0.07 0.06 0.07 0.08

Al 1.42 1.45 1.44 1.44

Fe2+  + Fe3+ 1.06 1.11 1.00 1.01

Mn 0.00 0.00 0.00 0.00

Mg 1.19 1.36 1.18 1.17

Ca 0.00 0.01 0.00 0.00

Na 0.04 0.02 0.01 0.01

К 0.82 0.64 0.86 0.84

Mg/(Fe + Mg) 0.53 0.55 0.54 0.54
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Рис. 8. Линии моновариантных равновесий, отража-
ющие условия формирования ассоциации наложен-
ной биотитизации биотитизированных гранат-цои-
зит-кварц-амфиболовых бластолитов:

1: 3Sid + 6Qtz + 2Grs + Alm = 3Ann + 6An,
3: 3Eas + 2Alm = 2Prp + 3Sid,
5: 6Qtz + 2Grs + 3Eas + Alm = Ann + 6An + 2Phl,
6: 12Qtz + 4Grs + 9Eas + 2Alm = 12An + 6Phl + 3Sid,
7: 6Qtz + 2Grs + 3Eas + 3Alm = 3Ann + 6An + 2Prp,
8: 4Grs + 2Prp + 12Qtz + 9Sid = 3Eas + 12An + 6Ann,
10: Phl + Alm = Ann + Prp,
11: 3Sid + 6Qtz + Prp + 2Grs = 2Ann + 6An + Phl,
12: 3Sid + 6Qtz + 3Prp + 2Grs = 2Alm + 6An + 3Phl,
13: 6Qtz + Prp + 2Grs + 3Eas = 6An + 3Phl.

Изотопно-геохронологические исследования

Нами были выполнены Sm–Nd изотопно-гео-
химические исследования апоомфацитовых гра-
нат-цоизит-кварц-амфиболовых бластолитов гон-
жинской серии Гонжинского блока. Измерения 
Sm–Nd изотопного состава выполнены согласно 
методике (Ревяко и  др., 2012). Величина холосто-
го загрязнения в  лаборатории составила 0.02ng 
для Sm, и  0.04ng для Nd. Изотопный состав нео-
дима и  самария измерен на многоколлекторном 
масс-спектрометре Triton. в 10 блоках по 10 измере-
ний в каждом блоке и нулевой линии перед блоками 
Точность измерения 0.1 % для 147Sm/144Nd и 0.005 % 
для 143Nd/144Nd. Измеренное отношение 143Nd/144Nd 
нормализовано к  148Nd/144Nd = 0.241572, что соот-
ветствует 146Nd/144Nd = 0.7219. Точность измерений 
контролировалось с  помощью стандарта Jnd-1. 
(Tanaka, 2000). За период проведения исследова-
ний среднее значение изотопного состава неоди-
ма в стандарте составило 143Nd/144Nd = 0.512101 ± 5 
(2σ N = 8).

Полученные Sm-Nd изотопные данные по-
зволили построить минеральную изохрону по 4 
значениям: для породы, граната-1 (хорошо сохра-
нившегося) и  двум амфиболам (табл.  5). Постро-
ение изохроны и  расчет возраста выполнены по 

программе Isoplot/Ех (Ludwig, 1999) Он составляет  
171 ± 3 млн лет (рис. 9). Последний интерпретиру-
ется как возраст формирования главной минераль-
ной ассоциации и соответствует ее кристаллизации 
на пике метаморфизма. Таким образом, результаты 

Таблица 5. Sm-Nd изотопный состав минералов Гонжинского блока

Образец 147Sm/144Nd ± 2σ 143Nd/144Nd ± 2σ

Amf-1 0.2487 0.002 0.512510 0.000007

Amf-2 0.2404 0.002 0.512498 0.000002

Gr-1 0.6271 0.002 0.512931 0.000007

WR 0.2041 0.002 0.512456 0.000005
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Рис. 9. Sm–Nd минеральная изохрона гранат-цоизит- 
кварц-амфиболовый бластолит.
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Sm-Nd изотопных исследований рассматриваемых 
бластолитов гонжинской серии позволяют выде-
лить в формировании Гонжинского блока метамор-
фическое событие, отвечающее средней юре (171 ± 
± 3 млн лет).

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Ранее, был установлен раннеюрский возраст 
(около 190 млн лет) для популяции ультраметаген-
ных цирконов в  раннемезозойских парагнейсах 
Гонжинского блока (Сальникова и др., 2012). Обо-
значенные метаморфические события удалены друг 
от друга более чем на 10 млн лет, что в совокупно-
сти с  результатами минералогических исследова-
ний свидетельствует о  полиметаморфизме мета-
морфических пород Гонжинского блока. В первом 
приближении, мы можем связать выделенное 
проявление метаморфических процессов с  колли-
зионными событиями, связанными с  закрытием 
Монголо-Охотского океана, произошедшего на ру-
беже ранней-средней юры (Sorokin A. A. et al., 2020). 
Можно предположить, что совместное присутствие 
реликтовых ассоциаций двух этапов метаморфиз-
ма в  современной структуре связано с  развитием 
более поздних сдвиговых деформаций, формиру-
ющих структуру региона восточной части ЦАСП 
(рис.  1). В  результате могли быть сформированы 
зоны меланжа, в  которых совмещены данные ме-
таморфические породы. Фактически они располо-
жены в зоне сочленения Аргунского супертеррейна 
и  Монголо-Охотского палеозойского-раннемезо-
зойского складчатого пояса юго-восточного обрам-
ления Северо-Азиатского кратона (рис.  1). Такая 
интерпретация согласуется с результатами 40Ar/39Ar 
геохронологических исследований слабометамор-
физованных осадочных пород Монголо-Охотского 
пояса. В  частности, установлено, что в  восточной 
части пояса произошло четыре термальных собы-
тия в интервалах 172–166, 157–149, 141–135 и 133–
128  млн лет (Sorokin et al., 2023). Ни одно из этих 
событий не сопровождалось магматической ак-
тивностью, в связи с чем, они могут быть связаны 
только с  тектоническими дислокациями. Событие 
172–166 млн лет соответствует региональному мета-
морфизму, обусловленному коллизией Сибирского 
кратона и  Амурского супертеррейна. Остальные 
три более молодых события произошли в посткол-
лизионной обстановке.

Коллектив авторов выражает свою благодар-
ность научному редактору и рецензентам за сделан-
ные замечания и правки, которые позволили улучшить 
статью.

Петрологические и  изотопно-геохимические ис-
следования выполнены в рамках программ госзаданий 
ГЕОХИ РАН и ИГЕМ РАН (Москва).
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OF THE ARGUN SUPERTERRANE OF THE EASTERN PART OF THE 
CENTRAL ASIAN FOLDED BELT 

M. M.Fugzana, *, T. I. Kirnozovaa, V. M. Kozlovskiyb, R. O. Ovchinnikovc, I. K. Kozakovd, **
aV.I. Vernadsky Institute of Geochemistry and Analytical Chemistry of the RAS, 

Kosygina st., 19, Moscow, 119991 Russia
bInstitute of Geology of Ore Deposits, Petrography, Mineralogy and Geochemistry, RAS,  

Staromonetny lane, 35, building 7, Moscow, 109052 Russia
cInstitute of Geology and Environmental Management, FEB RAS,  

Relochny lane, 1, Blagoveshchensk, 675000 Russia
dInstitute of Geology and Geochronology of the Precambrian RAS, 

nab.Makarova, 2, St. Petersburg, 199034 Russia
*e-mail:*fugzan@geokhi.ru

 ** e-mail: ivan-kozakov@yandex.ru 

As a result of petrographic and thermobaric studies, 4 mineral associations were identified in the blastolite: relict, 
main, association corresponding to biotitisation and association of retrograde changes. The relict association prob-
ably represented eclogites The main mineral association corresponds to apoeclogite zoisite amphibolites. Deter-
mination of the P-T parameters of the formation of this association showed an interval of P = 13.0–15.0 kbar and 
T = 580-670 °C. At the same time, if we take the most ferruginous outer rim of amphibole-1 for calculations, then 
the P-T parameters shift to a higher temperature region of P = 13.0–17.0 kbar and T = 660-780 °C. The association 
corresponding to the imposed biotitisation is well structurally expressed. The lines of monomineral equilibria of the 
biotite association constructed from various combinations of garnet, biotite and plagioclase compositions showed 
good convergence in the local region corresponding to the interval P = 12.5-13.2 kbar and T = 810-830 °C. The 
last association of retrograde changes includes low-alumina amphibole-2.The association corresponding to the 
imposed biotitisation.ше is well structurally expressed. The last association of retrograde changes includes low-alu-
mina amphibole-2. Based on the obtained isotopic data, a mineral Sm-Nd isochron was constructed for the rock, 
garnet and two amphiboles. The age of the isochron is 171 ± 3 million years, the latter is interpreted as the time 
of formation of the main mineral association and corresponds to its crystallization at the peak of metamorphism. 

Keywords: Gonzhinsky block, mineral associations, amphibole, garnet, eclogite, Sm-Nd mineral isochron
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В Костомукшском зеленокаменном поясе (КЗП) Карельского кратона известно три разновозрастных 
группы полосчатых железистых кварцитов (banded iron formation – BIF). Наиболее ранние из них – 
мезоархейские (2.87–2.81 млрд лет) – BIF-1 рассматриваются в данной статье. BIF-1 залегают среди 
базальт-коматиитовой толщи КЗП. Они состоят преимущественно из кварца и магнетита с варьиру-
ющим количеством амфибола, биотита, граната. Содержание в них SiO2 – 48.3–58.6 мас. %, а Fe2O3

T – 
21.34–33.82 мас. %, что позволяет рассматривать породы как BIF. Также как и большинство архей-
ских BIF они характеризуются высоким содержанием Fe2O3

T, наличием контрастной положительной 
Eu-аномалии, отсутствием Ce-аномалии, обеднением ЛРЗЭ относительно ТРЗЭ. Вместе с тем, они 
выделяются среди других BIF высоким содержанием Al2O3, TiO2, MgO, K2O, Cr, Ni, Zr, Ba, Cu, Zn. 
Формирование BIF-1 происходило в морском бассейне при бескислородной атмосфере как за счет 
гидротермальных флюидов, доля которых варьируется от 20 до 80 %, так и терригенной составляющей, 
главным источником которой являются базальты, коматииты, дациты вмещающих пород. Мезоархей-
ские BIF-1 КЗП образовались в небольших рифтогенных структурах в пределах океанического вулка-
нического плато, становление которого связано с воздействием мантийного плюма на океаническую 
литосферу. 

Ключевые слова: полосчатые железистые кварциты, мезоархей, геохимия, зеленокаменный пояс, Ка-
рельский кратон, Костомукшская структура
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ВВЕДЕНИЕ

Полосчатые железистые кварциты (banded iron 
formation –  BIF) –  это в различной степени мета-
морфизованные хемогенно-осадочные, как правило, 
с терригенной примесью, богатые железом (Fe2O3

T = 
= 21 –58 мас. %) и кремнеземом (SiO2 = 40–60 мас. %) 
горные породы, представляющие собой чередова-
ние слоев обогащенных, соответственно, железо-
содержащими минералами (гематит, магнетит, си-
дерит) и кремнеземом (кварц, яшма, халцедон) 
и формировавшимися исключительно в раннем 
докембрии (Медведев, 2022; Bekker, Kovalick, 2021; 
Konhauser et al., 2017).

Самые древние BIF имеют, по-видимому, хадей-
ский (4.3 млрд лет) возраст (O’Neil et al., 2019), но 
основной их объем образован в период с палеоар-
хея до палеопротерозоя (3.8–1.9 млрд лет), в мень-
шей степени –  в неопротерозое с 0.85 до 0.7 млрд 
лет (Ильин, 2009; Савко, Шевырев, 2017; Bekker, 

Kovalick, 2021). Железо-кремнистые формации ши-
роко развиты и в фанерозое, однако они отличают-
ся от докембрийских по составу и условиям образо-
вания (Савко, Шевырев, 2017).

BIF распространены в пределах архейских кра-
тонов и присутствуют на большинстве из них 
(Bekker et al., 2010). В зависимости от ассоциации, 
в состав которой они входят, выделяются три типа 
железистых кварцитов: 1) Алгома (Algoma type) –  
ассоциирующие с вулканогенными и вулканогенно- 
осадочными комплексами; 2) Сьюпериор (Superior 
type) –  находятся в ассоциации с осадочными ком-
плексами в крупных бассейнах (Gross, 1980); 3) Ра-
питан (Rapitan type) –  ассоциируют с ледниковы-
ми образованиями (Ильин, 2009; Cox et al., 2013; 
Stern et al., 2013). При этом, BIF типа Алгома фор-
мировались преимущественно в палео- и неоархее, 
типа Сьюпериор –  в мезоархее –  палеопротреозое, 
а типа Рапитан –  только в неопротерозое.
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За последние сто лет было выдвинуто множество 
гипотез относительно генезиса BIF, однако в насто-
ящее время доминирующей является хемогенно- 
осадочная (аутигенная) модель (Holland, 1973, 1984; 
Krapez et al., 2003; Kump, Seyfried, 2005), согласно 
которой BIF образовывались при окислении рас-
творенного в воде двухвалентного железа в кисло-
родных оазисах, так как архейская атмосфера Зем-
ли была в целом бескислородной (Canfield, 2005). 
Только после кислородного взрыва (Great Oxidation 
Event –  GOE), начавшегося около 2.45 млрд лет, в ат-
мосфере появляется свободный кислород и двухва-
лентное железо в океанах быстро окисляется до тре-
хвалентного и выпадает в осадок (Konhauser et al., 
2007; Slack et al., 2007). В условиях дефицита в ат-
мосфере кислорода, которое, как предполагается, 
было на ранней Земле, предложен ряд моделей, объ-
ясняющих возможные способы окисления двухва-
лентного железа: 1) окисление Fe(II) за счет кисло-
рода, продуцированного цианобактериями (Cloud, 
1973); 2) окисление Fe(II) кислородом, который 
появился в результате фотодиссоциации водяно-
го пара (Cairns-Smith, 1978); 3) органическое окис-
ление Fe(II) бактериями Gallionella и Chromatium 
(Kappler et al., 2005; Konhauser et al., 2002). Предпо-
лагается, что источником железа и кремния для BIF 
могли служить подводные гидротермальные систе-
мы (аналоги современных “черных курильщиков”), 
которые поставляли в древние водные бассейны, 
обогащенные кремнием и закисным железом флю-
иды (Kump, Seyfried, 2005; Pirajno, 2009). Высокая 
интенсивность гидротермальных источников мо-
жет быть связана с активностью мантийных плю-
мов, океаническим рифтогенезом, процессами 
в зонах субдукции (Condie, 2004). Таким образом, 
архейские BIF могут формироваться в осадочных 
бассейнах различных геодинамических систем.

Данная статья посвящена рассмотрению гео-
химических особенностей и оценке геодинами-
ческих условий формирования мезоархейских 
(2.87–2.82  млрд лет) BIF, ассоциирующих с (да-
цит)-коматиит-базальтовым комплексом Косто-
мукшского зеленокаменного пояса Карельского 
кратона.

КРАТКИЙ ГЕОЛОГИЧЕСКИЙ ОЧЕРК

Карельский, Мурманский и Норрботтен ар-
хейские кратоны составляют древнее ядро Фен-
носкандинавского щита (рис. 1а). Наиболее круп-
ный из них –  Карельский –  сложен архейскими 
(3.5–2.7  млрд лет) гранитоидами, в том числе, то-
налит-трондьемит-гранодиоритовой (ТТГ) ассо-
циации, среди которых залегают зеленокаменные 
и реже парагнейсовые комплексы (Слабунов и др., 
2006; Hölltä et al., 2014). Первые формируют обшир-
ные поля и купольные структуры, вторые –  узкие 

удлиненные пояса. Именно в составе зеленокамен-
ных комплексов архейских кратонов встречаются 
BIF. Самые крупные залежи BIF в пределах Карель-
ского кратона известны в Костомукшском зелено-
каменном поясе (КЗП).

КЗП располагается в центральной части Карель-
ского кратона, в пограничной зоне между террей-
нами Центрально-Карельским и Кианта (рис. 1а) 
(Лобач-Жученко и др., 2000б; Слабунов и др., 2006, 
2011, 2022а; Hölltä et al., 2014). Он представляет со-
бой относительно небольшую (25 км по прости-
ранию) субмеридиональную структуру (рис. 1б), 
погружающуюся в целом на восток-юго-восток 
и прослеживающуюся по геофизическим данным 
на глубину до 6.5 км (Горьковец, Шаров, 2015).

Единой точки зрения на строение КЗП в насто-
ящее время нет, но наиболее широко обсуждаются 
(Кожевников и др., 2006; Слабунов и др., 2021) два 
варианта с модификациями. Первые исследователи 
КЗП и их последователи рассматривают пояс как ас-
симетричную запрокинутую на запад синклиналь, 
сложенную зеленокаменным комплексом, который 
подстилается ТТГ (Горьковец, Шаров, 2015; Горь-
ковец и др., 1981, 1991; Лазарев, 1971; Лобач-Жучен-
ко и др., 2000а; Чернов, 1964). Позднее появились 
представления о КЗП как о коллаже тектонических 
пластин, сложенных разновозрастными вулкано-
генными и осадочными породами, в целом запро-
кинутых на запад и прорванных разнообразными 
гранитоидами (Бибикова и др., 2005; Кожевников, 
2000; Кожевников и др., 2006; Puchtel et al., 1998). 
Несмотря на различия в трактовке структуры пояса 
в составе зеленокаменного комплекса все исследо-
ватели выделяют две серии (или стратотектониче-
ские ассоциации –  СТА) контокскую и гимольскую 
(Богданов, 2012; Горьковец и др., 1981). Макси-
мальная мощность разреза комплекса оценивает-
ся в 5.5 км. Ряд исследователей (Горьковец и др., 
1981) считает, что в основании разреза существует 
нюкозерская серия, сложенная мигматизирован-
ными гнейсами, однако эта гипотеза не находит 
подтверждения.

В составе контокской серии (или СТА) традици-
онно выделяют три свиты (рис. 1б): ниемиярвин-
скую, сложенную метаморфизованными толеито-
выми базальтами с редкими прослоями коматиитов 
и магнетитовых кварцитов, мощностью 200–1300 м; 
шурловаарскую, представленную кислыми вулка-
нитами с прослоями BIF, мощностью до 600 м; ру-
винваарскую, сложенную метабазальтами и кома-
тиитами, среди которых весьма значительную роль 
играют кислые дифференциаты (Володичев, 2009; 
Вревский, 2022), с прослоями сланцев и BIF, мощ-
ностью до 1300 м. Предполагается (Горьковец, Ра-
евская, 1983) наличие в породах этой толщи релик-
тов кор химического выветривания.
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Гимольская серия (или СТА), мощность кото-
рой широко варьирует (180–2300 м), сложена ме-
таосадками и вулканитами: в основании ее разре-
за выделяются конгломераты (суккозерская свита), 
большая часть разреза представлена граувакка-
ми (Милькевич, Мыскова, 1998) флишоидного 

типа с мощными прослоями BIF (костомукшская 
свита), выше залегают безрудные граувакки (сур-
лампинская свита), неотъемлемой частью разре-
за являются сингенетичные силлы и дайки кислых 
вулканитов –  геллефлинты (Слабунов и др., 2021 
и ссылки там).

Рис. 1. Расположение и строение Костомукшского зеленокаменного пояса:
(а) КЗП в структуре Фенноскандинавского щита (Куликов и др., 2017; Слабунов и др., 2006, 2021, 2023; Höltta et al., 
2014).
(б) схема геологического строения Костомукшского зеленокаменного пояса (Горьковец и др., 1981; Кожевников 
и др., 2006; Кулешевич, Фурман, 2009; Лазарев, 1971; Слабунов и др., 2021; Slabunov et al., 2020, 2024 с авторскими 
дополнениями).

(а) (б)
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В данной работе рассматриваются BIF, ассоци-
ирующие с коматиит-базальтовой толщей конток-
ской СТА, которые впервые были выделены и опи-
саны В. Я. Горьковцом и Р. Б. Раевской (Горьковец 
и др., 1981). При этом было отмечено, что в разре-
зе этой толщи BIF составляют не более 0.5 % и, как 
правило, образуют маломощные (1–10 м) прослои 
(Горьковец и др., 1981), однако встречаются еди-
ничные линзы BIF-содержащих осадков мощно-
стью до 120 м (Шрамко и др., 1977).

Изотопно-геохронологические исследова-
ния (Вревский, 2022; Лобач-Жученко и др., 2000а; 
Puchtel et al., 1998) базальтов, коматиитов и кис-
лых дифференциатов контокской СТА позволи-
ли обосновать, что породы ниемиярвинской и ру-
винваарской свит одновозрастны. Их изотопный 
возраст (Sm–Nd изохроны) оценивается как ме-
зоархейский: 2874 ± 35 (Вревский, 2022), 2843 ± 39 
(Puchtel et al., 1998) и 2808 ± 95 млн (Лобач-Жучен-
ко и др., 2000а). Изучение циркона из BIF этой СТА, 
т. е. тех, которым посвящена статья, показывает 
(рис. 2), что детритовый циркон в них имеет возраст 
2.86–2.83 млрд лет, ранний метаморфогенный (рез-
ко преобладает в выборке) –  2748 ± 7 млн лет и позд-
ний метаморфогенный –  1.89–1.83 млрд лет (Слабу-
нов и др., 2023; Slabunov et al., 2024).

Лавы, туфы, туффиты риолитов (реже дацитов 
и даже андезитов) с прослоями BIF и сланцев кон-
токской СТА (шурловаарская свита) демонстрируют 
иной изотопный возраст. Он оценивается по цир-
конам в 2801 ± 7 и 2795 ± 29 (TIMS) (Лобач-Жученко 
и др., 2000а; Puchtel et al., 1998), 2790 ± 21 (TIMS) 
и 2791 ± 23 (NORDSIM) млн лет (Бибикова и др., 2005). 
Близкий возраст (2792 ± 6 млн лет, SHRIMP-II) име-
ют дайкообразные тела кислых пород среди базаль-
тов ниемиярвинской свиты (Кожевников и др., 2006).

Рис. 2. Строение зерен и изотопный возраст (определен методом LA-ICP-MS) циркона из BIF-1 (Слабунов и др., 
2023 с дополнениями): (а) изображение циркона в катодной люминесценции (CL) с местоположением аналитиче-
ских точек датирования и значениями в них 207Pb-206Pb возраста в млн лет, в скобках – Th/U отношение; (б) гисто-
грамма 207Pb-206Pb возрастов (n – количество аналитических точек).

Время формирования граувакк, BIF и риолитов 
(геллефлинты) гимольской серии (СТА) оценива-
ется в 2760–2740 млн лет (SHRIMP-II) (Слабунов 
и др., 2021, 2023).

Важно отметить, что возраст гранитоидов ТТГ ас-
социации из восточного и западного обрамления по-
яса оценивается в 2779 ± 11 (2788 ± 13) и 2747 ± 17 млн 
лет (Бибикова и др., 2005), соответственно, то есть 
они моложе, чем образования контокской СТА и не 
могут быть фундаментом для них. Это справедливо 
даже с учетом того, что в ТТГ отмечены ядра цир-
кона с возрастом 2797 ± 5 млн лет (Бибикова и др., 
2005). Вместе с тем, Sm–Nd систематика TTГ (ɛNd  = 
= –0.18 –  +1.78, T(DM) = 3.13–2.88  млрд лет) указы-
вает на то, что в протолите ТТГ могут быть и бо-
лее древние коровые компоненты (Бибикова и др., 
2005; Лобач-Жученко и др., 2000а, б).

Зеленокаменный комплекс КЗП сечется нео-
архейскими гранитами ниемиярвинского массива 
(2720 ± 20 млн лет, Бибикова и др., 1977), сануки-
тоидами (2718 ± 6–2707 ± 9 млн лет, Бибикова и др., 
2005), гранит-порфирами (2707 ± 31 млн лет) и гра-
нитами шурловаарского массива (2675 ± 9 млн лет, 
Лобач-Жученко и др., 2000а).

Породы КЗП неоднократно (2.75–2.72,  2.67–2.64, 
около 2.4, 1.85 млрд лет) и неравномерно метамор-
физованы в условиях зеленосланцевой, эпидот-ам-
фиболитовой и амфиболитовой фаций (Горь-
ковец и др., 1991, Слабунов и др., 2022б, 2023). 
Возраст раннего метаморфизма BIF-1 оценивается 
в 2748 ± 7 млн лет (Слабунов и др., 2023), а базитов 
контокской СТА в условиях амфиболитовой фа-
ции –  в 2674 ± 9 млн лет (Levskii et al., 2009).

Кроме того, гранит-зеленокаменный ком-
плекс рассекается палеопротерозойскими (2.40 



ГЕОХИМИЯ       том 69       № 3       2024

СЛАБУНОВ  и др.256

и 2.14  млрд  лет) дайками долеритов (Степанова 
и др., 2017, Stepanova, 2014) и телами неопротерозой-
ских (около 1.2 млрд лет) лампроитов и кимберлитов 
(рис. 1б) (Горьковец, Шаров, 2015; Никитина и др., 
1999).

В районе КЗП отмечается влияние палеопроте-
розойских (2.4, 2.1 и 1.9–1.8 млрд лет) тектоно-тер-
мальных процессов в виде формирования в BIF со-
ответствующих генераций циркона (Слабунов и др., 
2022б, 2023; Slabunov et al., 2024).

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЙ

Опробование BIF-содержащих разрезов прово-
дилось, главным образом, с помощью пилы с алмаз-
ным диском, что позволяет получать качественный 
материал, как для изучения химического состава, 
так и изготовления шлифов.

Петрографические особенности пород изуча-
лись с помощью поляризационного микроскопа, 
а состав минералов, слагающих BIF –  на электрон-
ном сканирующем микроскопе Vega II с полупро-
водниковым детектором Oxford Inca 350 в Инсти-
туте геологии Карельского научного центра РАН 
(ИГ КарНЦ РАН, г. Петрозаводск).

Определение петрогенных окислов выполнено 
классическим методом химического силикатного 

анализа в ИГ КарНЦ РАН, г. Петрозаводск. Кон-
центрации рассеянных и редкоземельных элемен-
тов в породах измерены методом ICP MS (X Series II, 
ThermoScientific) с растворением в автоклавах так-
же в ИГ КарНЦ РАН по методике детально описан-
ной в работах (Светов и др., 2015, 2023).

ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ ПОЗИЦИЯ BIF‑1

BIF-содержащие комплексы осадков установ-
лены, как было отмечено выше, среди базальт-ко-
матиитовой с дацитами толщи контокской СТА 
(рис. 1б). В базальтах и коматиитах толщи местами 
хорошо сохраняются шаровые текстуры, а в кома-
тиитах, кроме того, описаны структуры спинифекс 
(Горьковец и др., 1981). Химический состав типич-
ных пород приводится в табл. 1 (№ 26–28). Следу-
ет отметить, что среди коматиитов рувинваарской 
свиты установлены кислые (от андезитового до да-
цит-риолитового состава) дифференциаты ликва-
ционной природы (Володичев и др., 2009; Врев-
ский, 2022). Они слагают в ряде тел коматиитов ядра 
подушек, причем в некоторых из них дацит-риоли-
ты составляют до 80–90 % их объема (Вревский, 
2022). Таким образом, линзы осадков контокской 
СТА формировались среди шаровых базальтов, ко-
матиитов и их кислых дифференциатов.

Таблица 1. Химический состав (окислы – в мас. %, элементы – в г/т) BIF–1 (1–11) ассоциирующих с ними высококремнистых 
BIF (12–16), (± магнетит-амфибол-биотитовых) кварцитов (17–24) и вмещающих осадки базальтов (25), коматиитов (26) 
и дацитов (27)

Ком-
понент 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14

Авт. № КС21-
17/7Б1

КС21-
17/3Б

КС21-
17/3Г

КС21-
17/4

КС21-
17/6А

КС21-
17/6Б1

КС21-
17/6Б2

КС20-
10/1

КС20-
10/3

КС20-
10/4

BIF–1ср
n = 10

КС21-
17/7В

КС20-
10/5

КС20-
11/2

№  
на рис. 3 7 3 3 4 6 6 6 10/1 10/1 10/1 – 7 10/1 11

SiO2 57.04 48.3 49.9 53.94 53.7 55.3 55.38 58.2 50.9 58.6 54.13 62.78 67.34 74.04

TiO2 0.42 0.42 0.42 0.4 0.4 0.42 0.4 0.2 0.21 0.15 0.34 0.2 0.11 0.1

Al2O3 9.16 8.12 8.64 7.92 8.65 9.69 9.18 5.1 4.86 2.79 7.41 4.07 2.16 1.25

Fe2O3 6 14.68 13.22 12.56 12.56 9.66 10.6 11.48 14.03 12.7 11.75 14.61 7.89 10.96

FeO 13.8 13.36 15.6 13.8 13.8 13.07 14.08 15.8 17.81 14.36 14.55 11.21 13.5 9.62

Fe2O3
Т 21.34 29.53 30.56 27.90 27.90 24.19 26.25 29.04 33.82 28.66 27.92 27.07 22.89 21.65

MnO 0.161 0.123 0.124 0.08 0.083 0.122 0.092 0.166 0.289 0.305 0.15 0.113 0.277 0.199

MgO 3.65 3.31 2.42 3.08 2.76 2.74 2.44 1.36 3.43 3.37 2.86 2.28 2.81 1.71

CaO 2.74 2.45 2.52 1.44 1.29 1.87 1.44 4.96 3.11 2.1 2.39 0.49 2.1 1.01

Na2O 0.64 0.96 0.95 1.4 1.7 2.03 1.64 0.23 0.46 0.32 1.03 0.3 0.26 0.15

K2O 2.55 2.16 2.17 2.36 2.32 2.69 2.53 1.69 0.87 0.33 1.97 0.68 0.16 0.04
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Ком-
понент 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14

Авт. № КС21-
17/7Б1

КС21-
17/3Б

КС21-
17/3Г

КС21-
17/4

КС21-
17/6А

КС21-
17/6Б1

КС21-
17/6Б2

КС20-
10/1

КС20-
10/3

КС20-
10/4

BIF–1ср
n = 10

КС21-
17/7В

КС20-
10/5

КС20-
11/2

№  
на рис. 3 7 3 3 4 6 6 6 10/1 10/1 10/1 – 7 10/1 11

P2O5 0.13 0.27 0.25 0.19 0.2 0.16 0.16 0.17 0.2 0.16 0.19 0.15 0.19 0.05

H2O 0.53 0.45 0.18 0.09 0.3 0.27 0.06 0.12 0.25 0.23 0.25 0.4 0.19 0.14

ппп 2.84 5.16 3.19 2.43 2.01 1.73 1.63 0.32 3.09 4.51 2.69 2.4 2.53 0.45

Li 46.4 39.72 37.41 30.64 30.01 34.45 31.84 20.16 11.79 6.18 28.86 11.42 3.89 2.53

Be 1.64 1.41 1.19 1.22 1.55 1.32 1.25 0.97 1.46 1.20 1.32 0.93 0.60 0.53

Sc 8.14 6.86 7.71 5.27 6.84 5.46 5.53 9.92 9.95 5.76 7.14 3.45 6.04 2.29

V 70.69 77.67 86.09 67.28 89.83 73.61 89.58 41.13 48.62 35.57 68.01 35.17 16.88 19.88

Cr 79.11 113.6 99.01 83.7 88.16 79.92 98.85 122.7 122.1 83.61 97.08 53.4 131.1 84.43

Mn 1387 1015 983.4 595.7 620.6 996.4 732.8 1563 2630 2555 1307.89 990.7 2383 1474

Co 13.56 27.33 17.79 11.79 13.47 12.17 13.05 9.611 9.055 12.83 14.07 10.98 7.08 0.99

Ni 36.87 52.11 36.27 43.33 39.2 41.07 44.24 26.99 24.05 29.14 37.33 19.01 17.59 6.72

Cu 44.32 98.89 52.53 26.75 19.87 16.67 20.95 22.88 24.46 38.64 36.60 56.74 26.1 9.84

Zn 87.74 82.05 81.17 63.45 68.78 77.14 76.77 59.77 67.32 63.03 72.72 55.73 49.63 34.25

Ga 13.79 14.15 13.97 9.626 12.31 13.19 14.44 8.226 6.907 3.11 10.97 9.185 2.60 5.02

Rb 133.7 111.8 105.7 115 111.1 135.6 125.8 107.8 46.8 15.55 100.89 35.03 4.20 0.70

Sr 29.08 106 121.9 126 123.1 144.9 121.5 12.96 18.39 16.33 82.02 15.87 14.38 4.62

Y 11.94 10.95 12 11.01 11.28 13.62 11.08 12.6 12.52 9.49 11.89 12.38 7.39 5.10

Zr 86.89 89.58 75.06 71.7 80.14 88.48 79.7 42.3 40.21 22.43 67.65 48.68 14.5 8.94

Nb 3.74 3.86 3.96 3.55 3.58 3.83 3.64 1.90 1.79 1.13 3.10 1.44 0.766 0.49

Ag 0.29 0.72 0.51 0.17 0.17 0.23 0.47 0.54 0.40 0.39 0.372 0.59 0.63

Sn 2.46 3.31 2.92 3.35 2.79 2.09 1.97 0.89 1.44 1.06 2.23 2.40 0.92 0.61

Sb 0.42 0.37 0.32 0.28 0.28 0.24 0.27 0.22 0.30 0.28 0.30 0.28 0.20 0.14

Cs 15.65 12.48 11.68 13.06 13.37 15.95 15.05 11.42 5.19 2.02 11.59 4.36 0.55 –

Ba 698 556.5 523.6 567.9 565.1 679.2 626.8 250.2 135.1 54.16 465.66 173.2 17.27 5.44

La 8.34 9.84 12.78 14.58 17.52 18 17.2 12.45 11.4 – 13.57 8.58 4.54 2.46

Ce 17.18 21.68 26.57 28.44 34.97 37.06 33.3 23.78 23.14 – 27.35 15.56 8.85 5.62

Pr 2.09 2.64 3.249 3.275 3.963 4.45 3.94 2.88 2.91 – 3.27 1.72 1.13 0.70

Nd 9.53 10.79 13.09 13.07 16.20 18.27 16.17 10.93 11.09 – 13.24 6.66 4.50 2.95

Sm 2.01 2.12 2.57 2.47 3.15 3.40 2.99 1.88 2.09 – 2.52 1.36 0.97 0.77

Eu 0.76 0.68 0.76 0.90 0.89 1.04 0.91 0.67 0.77 – 0.82 0.35 0.37 0.23

Gd 2.22 1.93 2.36 2.25 2.66 2.84 2.47 2.03 2.23 – 2.33 1.52 1.09 0.74

Tb 0.35 0.33 0.35 0.35 0.38 0.41 0.37 0.33 0.36 – 0.36 0.27 0.17 0.12

Таблица 1. Продолжение
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Таблица 1. Продолжение

Ком-
понент 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14

Авт. № КС21-
17/7Б1

КС21-
17/3Б

КС21-
17/3Г

КС21-
17/4

КС21-
17/6А

КС21-
17/6Б1

КС21-
17/6Б2

КС20-
10/1

КС20-
10/3

КС20-
10/4

BIF–1ср
n = 10

КС21-
17/7В

КС20-
10/5

КС20-
11/2

№  
на рис. 3 7 3 3 4 6 6 6 10/1 10/1 10/1 – 7 10/1 11

Dy 2.18 1.95 2.20 2.04 2.14 2.34 2.08 1.98 2.10 – 2.11 1.92 1.16 0.76

Ho 0.41 0.40 0.45 0.41 0.44 0.51 0.45 0.41 0.41 – 0.43 0.44 0.26 0.15

Er 1.28 1.21 1.32 1.23 1.21 1.52 1.28 1.23 1.27 – 1.28 1.44 0.74 0.58

Tm 0.18 0.17 0.19 0.18 0.17 0.24 0.19 0.18 0.18 – 0.19 0.23 0.13 0.07

Yb 1.26 1.19 1.19 1.20 1.09 1.69 1.21 1.23 1.22 – 1.25 1.50 0.78 0.54

Lu 0.21 0.18 0.20 0.18 0.17 0.27 0.18 0.18 0.20 – 0.20 0.25 0.12 0.08

Hf 2.30 2.39 1.97 1.83 2.05 2.50 2.21 1.16 1.12 – 1.95 1.20 0.41 0.27

Ta 0.33 0.28 0.25 0.24 0.24 0.29 0.25 0.14 0.16 0.08 0.23 0.13 0.07 0.03

Pb 6.02 7.16 6.29 5.24 5.24 6.68 6.01 6.19 4.87 4.16 5.79 3.17 3.12 1.17

Bi 0.44 1.41 1.02 0.44 0.42 0.37 0.39 0.30 0.41 0.50 0.57 0.50 0.40 0.418

Th 3.48 3.86 3.51 3.69 3.37 4.65 4.04 2.55 2.77 1.39 3.33 1.49 1.07 0.173

U 1.06 1.16 1.16 1.07 1.02 1.15 1.05 0.68 0.67 – 0.95 0.43 0.31 0.102

REE+Y 62.26 68.45 81.25 83.41 98.27 108.14 96.04 73.93 73.01 – 82.75 55.39 32.62 21.12

(La/
Yb)PAAS

0.49 0.61 0.79 0.90 1.19 0.79 1.05 0.74 0.69 – 0.80 0.42 0.43 0.33

Eu/
Eu*PAAS

1.67 1.56 1.44 1.78 1.43 1.56 1.57 1.58 1.66 – 1.58 1.12 1.67 1.44

Ce/
Ce*PAAS

0.95 0.97 0.95 0.95 0.96 0.95 0.93 0.91 0.92 – 0.95 0.93 0.90 0.98

La/
La*PAAS

2.03 1.20 1.21 1.34 1.42 1.32 1.43 1.14 1.04 – 1.35 1.37 1.22 1.27

Y/Ho 28.84 27.72 26.85 26.59 25.64 26.60 24.90 30.43 30.31 – 27.54 28.01 28.10 35.16

Ком-
понент 15 16 17 18 19 20 21 22 23 24 26 25 27 28

Авт. № КС21-
17/7Г

КС21-
17/3А

КС21-
17/8

КС20-
5/1

КС20-
13/1

КС21-
17/10

КС21-
17/7Б2

КС21-
8/1

КС20-
11/1

КС20-
12/1 Базальт Кома-

тиит Дацит PAAS

№ 
на рис. 3 7 3 8 5/1 13 10 7 8 11 12/1 – – – –

SiO2 64.02 62 64.2 81.56 84.22 88.3 89.96 90 96.86 79.7 49.8 44.84 66.65 –

TiO2 0.2 0.95 0.3 0.09 0.04 0.1 0.04 0.21 0.02 0.26 0.98 0.39 0.53 –

Al2O3 8.78 7.78 11.33 0.99 0.53 0.98 0.79 2.48 0.12 11.61 15.09 6.62 14.52 –

Fe2O3 6.58 5.4 2.73 6.95 3.5 2.14 2.6 1.14 0.39 0.17 2.69 12.31 4.84 –

FeO 13.07 9.34 9.91 6.18 4.09 5.46 4.31 2.29 1.87 0.86 7.97 – – –

Fe2O3
Т 21.11 15.78 13.74 13.82 8.05 8.21 7.39 3.68 2.47 1.13 – – –

MnO 0.149 0.104 0.078 0.114 0.076 0.161 0.054 0.038 0.018 0.011 0.181 0.18 0.07 –

MgO 2.42 2.8 2.55 1.34 2.04 0.53 0.49 1.06 0.15 0.72 7.4 29.66 2.28 –
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Таблица 1. Продолжение

Ком-
понент 15 16 17 18 19 20 21 22 23 24 26 25 27 28

Авт. № КС21-
17/7Г

КС21-
17/3А

КС21-
17/8

КС20-
5/1

КС20-
13/1

КС21-
17/10

КС21-
17/7Б2

КС21-
8/1

КС20-
11/1

КС20-
12/1 Базальт Кома-

тиит Дацит PAAS

№ на
рис. 3 7 3 8 5/1 13 10 7 8 11 12/1 – – – –

CaO 1.8 2.54 1.58 1.02 1.67 0.72 0.14 1.36 0.14 0.51 11.51 5.86 3.85 –

Na2O 0.32 1.45 2.92 0.14 0.04 0.02 0.05 0.84 0.01 1.94 2.09 0.06 2.4 –

K2O 0.4 1.7 2.13 0.04 0.03 0.02 0.09 0.25 2.82 0.45 0.02 3.82 –

P2O5 0.2 0.22 0.1 0.09 0.05 0.13 0.02 0.02 0.04 0.02 0.08 0.06 0.07 –

H2O 0.22 0.35 0.05 0.21 0.5 0.2 0.2 0.1 0.04 0.13 0.03 – - –

ппп 1.46 4.88 1.7 1.07 3.08 0.84 0.78 0.14 0.01 1.25 1.54 – 0.87 –

Li 8.79 31.7 31.43 2.16 1.598 0.701 2.151 5.427 0.53 23.09 18.02 – – –

Be 0.78 1.72 1.07 0.58 0.26 0.09 0.60 0.66 0.528 – – –

Sc 3.00 6.50 8.81 2.41 1.50 8.11 4.69 3.48 4.96 38.99 25.10 – –

V 27.96 68.12 81.42 15.76 11.73 22.38 38.61 256.4 152.28 – –

Cr 51.92 85.31 85.52 52.68 92.42 45.84 52.44 61.04 116.9 41.59 145.5 3072.89 – –

Mn 1306 880.1 634.5 783 542.7 1501 414.6 331.5 131.7 84.03 1288 – 25 –

Co 9.69 23.58 9.393 2.381 9.929 5.676 6.136 7.08 0.688 16.62 42.05 44.84 – –

Ni 19.57 49.99 36.54 8.317 30.71 10.58 11.16 6.56 4.706 30.02 118 1494.33 – –

Cu 38.46 76.24 18.13 46.47 35 23.26 47.07 25.47 5.341 16.6 11.1 – – –

Zn 58.37 66.99 79.56 24.46 37.88 34.68 15.07 30.33 5.547 124.2 62.75 – – –

Ga 7.922 9.85 16.19 2.138 6.915 0.346 19.63 15.71 – – –

Rb 17.11 82.95 110.3 0.979 2.591 0.678 3.51 9.294 1.003 77.34 13.91 – – –

Sr 15.03 136.5 323.9 5.414 6.475 7.546 3.553 39.11 1.861 89.45 127.2 – – –

Y 14.18 11.8 10.24 6.256 3.764 2.269 1.329 4.961 0.33 5.337 22.44 – 98 28

Zr 51.54 79.58 71.3 7.41 3.55 1.99 3.25 40.57 0.99 108.9 59.38 – 12.6 –

Nb 1.04 3.20 2.73 0.38 0.29 0.13 0.16 1.97 4.03 3.18 – 149 –

Ag 0.321 0.66 0.23 0.92 0.26 0.19 0.19 0.23 0.13 0.05 – – –

Sn 2.51 3.72 2.37 0.55 0.72 2.10 0.40 3.92 0.60 1.47 1.77 – – –

Sb 0.40 0.35 0.25 0.09 0.13 0.24 0.15 1.40 0.14 0.25 0.22 – – –

Cs 2.22 9.495 12.63 0.11 0.33 0.06 0.45 0.60 0.14 2.356 0.77 – – –

Ba 86.58 454.3 520.9 5.16 4.015 2.79 17.45 126.9 5.21 484 71.12 – – –

La 2.69 5.022 7.354 2.41 3.01 1.34 2.32 4.14 2.03 14.55 4.10 0.58 189 38

Ce 5.95 11.62 14.69 5.07 5.59 2.17 4.21 8.14 3.14 31.16 11.28 – 9.3 80

Pr 0.78 1.43 1.66 0.49 0.67 0.25 0.47 0.97 0.39 3.40 1.475 – 15.6 8.9

Nd 3.54 5.86 6.58 2.62 2.65 1.11 1.78 4.57 1.29 12.05 7.83 1.97 2.32 32
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Таблица 1. Окончание

Ком-
понент 15 16 17 18 19 20 21 22 23 24 26 25 27 28

Авт. № КС21-
17/7Г

КС21-
17/3А

КС21-
17/8

КС20-
5/1

КС20-
13/1

КС21-
17/10

КС21-
17/7Б2

КС21-
8/1

КС20-
11/1

КС20-
12/1 Базальт Кома-

тиит Дацит PAAS

№ на
рис. 3 7 3 8 5/1 13 10 7 8 11 12/1 – – – –

Sm 0.98 1.23 1.37 0.53 0.46 0.20 0.32 1.18 0.18 2.12 2.74 0.78 9.71 5.6

Eu 0.29 0.48 0.53 0.17 0.12 0.10 0.09 0.28 0.08 0.51 0.95 0.27 2.04 1.1

Gd 1.35 1.45 1.61 0.69 0.49 0.26 0.26 1.22 0.13 1.52 3.54 1.14 0.99 4.7

Tb 0.27 0.28 0.30 0.10 0.08 0.04 0.04 0.18 0.01 0.24 0.64 – 2.4 0.77

Dy 2.11 1.82 1.76 0.62 0.49 0.26 0.20 1.07 0.07 1.04 3.84 1.40 0.4 4.4

Ho 0.50 0.41 0.38 0.16 0.09 0.06 0.04 0.21 0.008 0.19 0.80 – 2.19 1

Er 1.66 1.40 1.15 0.64 0.26 0.19 0.12 0.54 0.021 0.59 2.53 0.87 0.4 2.9

Tm 0.26 0.23 0.18 0.10 0.03 0.03 0.02 0.08 0.006 0.08 0.36 – 1.11 0.5

Yb 1.72 1.50 1.11 0.52 0.20 0.18 0.11 0.47 0.023 0.55 2.38 0.81 0.18 2.8

Lu 0.26 0.24 0.17 0.09 0.03 0.03 0.01 0.07 0.004 0.08 0.34 – 1 0.5

Hf 1.34 2.08 1.98 0.25 0.12 0.05 0.08 1.03 3.22 2.12 – 0.18 –

Ta 0.13 0.28 0.23 0.04 0.03 0.02 0.02 0.13 0.02 0.35 0.40 – – –

Pb 2.76 7.73 5.76 1.47 1.80 1.74 1.04 4.70 0.90 7.02 4.12 0.26 – –

Bi 0.38 1.26 0.32 0.35 1.34 0.33 0.37 0.55 0.12 0.21 0.41 – – –

Th 1.37 3.84 2.39 0.15 0.30 0.09 0.16 0.88 0.053 5.61 0.66 0.05 – –

U 0.40 1.18 0.85 0.08 0.23 0.06 0.08 0.22 0.018 2.04 0.17 0.02 – –

REE+Y 37.88 46.84 51.05 20.71 18.04 8.55 11.38 29.10 7.72 76.66 – – – –

(La/
Yb)PAAS

0.11 0.25 0.49 0.34 1.10 0.55 1.59 0.65 6.50 1.94 – – – –

Eu/
Eu*PAAS

1.13 1.64 1.64 1.29 1.14 1.91 1.53 1.09 2.41 1.33 – – – –

Ce/
Ce*PAAS

0.94 0.99 0.97 1.07 0.90 0.86 0.92 0.93 0.81 1.02 – – – –

La/
La*PAAS

1.77 1.14 1.32 35.17 1.30 2.40 1.25 2.66 1.04 0.97 – – – –

Y/Ho 28.53 29.14 26.95 40.10 43.26 37.82 33.23 24.20 41.25 27.80 – – – –

Примечания. 25 – образец базальта КС20–16/1 из рувинваарской свиты, 26 – средний состав коматиитов контокской СТА (Puchtel et al., 
1998), 27 – ликвационный дацит из рувинваарской свиты (Вревский, 2022), 28 – PAAS – Post Archean Average Shale (Nance, Taylor, 1976). 
Eu/Eu*PAAS = 2EuPAAS /(Sm PAAS + Gd PAAS); Ce/Ce*PAAS = 2CePAAS /(La PAAS + Pr PAAS); La/La*PAAS = LaPAAS /(3Pr PAAS – 2Nd PAAS).

Наиболее мощные прослои BIF-содержащих 
осадков известны среди пород рувинваарской сви-
ты в центральной части пояса (рис. 1б). Здесь отдель-
ные линзы (рис. 3а, б) прослеживаются по простира-
нию на 500–800 м при мощности 10–120 м (Богданов, 
2012; Шрамко и др., 1977). Одна из таких линз в райо-
не оз. Заячьего была разбурена (рис. 3а), что позволи-
ло проследить ее на глубину 200 м. Пробы для насто-
ящего исследования были отобраны в старых горных 
выработках –  канавах К-743 и К-10 (рис. 3а, б).

В изученных разрезах BIF представляют собой 
грубое чередование светло-серых слабомагнитных 
прослоев кварцитов мощностью 1–5 см и темных 
сильномагнитных биотит-амфибол-магнетитовых 
пород мощностью до 1 м. Прослои кварцитов часто 
будинированы (рис. 4а). BIF чередуются в разрезе 
с безрудными кварцитами, биотит-амфиболовыми 
сланцами, углеродсодержащими сланцами, брек-
чиями (рис. 4б). В сланцах обычно присутствуют 
вкрапления сульфидов различного размера.
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Рис. 3. Схемы геологического строения (а) участка в южной части КЗП (рис. 1б) и расположение канавы К–10 с 
точками опробования КС20–5/1,10/1,11,12/1,13 (табл. 1); (б) детального участка в районе оз. Заячье (рис. 1б), разрез 
скважины (на врезке в правом верхнем углу) и канавы К–743 с точками опробования КС21–17/3–10 (табл. 1) (Бог-
данов, 2012; Кожевников, 1982; Шрамко и др., 1977 с авторскими дополнениями).

ПЕТРОГРАФИЧЕСКАЯ  
ХАРАКТЕРИСТИКА BIF

BIF-1 представляют собой чередование светлых 
прослоев магнетитовых кварцитов и темных про-
слоев магнетитсодержащих сланцев. Среди квар-
цитов встречаются разновидности с низким и вы-
соким содержанием магнетита, некоторые прослои 
отличаются присутствием в составе биотита и ам-
фибола. Магнетитсодержащие сланцы преимуще-
ственно представлены гранат-амфибол-магне-
тит-биотитовыми разностями, среди которых 
обычны породы с преобладанием в составе био-
тита и амфибола. Таким образом, крайними раз-
новидностями в этом ряду являются магнетитовые 
кварциты с небольшим содержанием биотита и гра-
нат-амфибол-магнетит-биотитовые сланцы.

Магнетитовые кварциты имеют мелкозерни-
стую полосчатую текстуру (рис. 5а, б). Структура 

гранолепидобластовая. Порода состоит из кварца 
и магнетита, но обычно присутствуют единичные 
зерна биотита и амфибола.

Содержание магнетита в кварците сильно варьи-
рует от единичных зерен до 30–40 % объема поро-
ды. Он представлен как мелкими (менее 0.1 мм), 
так и крупными (0.1–1 мм) зернами (рис. 5а–в), ко-
торые часто формируют тонкие прослои в породе 
(рис. 5а, б). Крупные зерна в некоторых случаях об-
разуют вытянутые срастания, параллельные слан-
цеватости породы. В лейкократовых кварцитах на 
границах крупных зерен магнетита часто отмеча-
ются каймы из лейст биотита.

Кварц образует в породе угловатые изометрич-
ные зерна с характерной гранобластовой струк-
турой (рис. 5в). Скопления кварца с редкими 
вкраплениями магнетита (± биотит) формируют 
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Рис. 4. Текстурные особенности пород BIF-содержащего комплекса осадков в коматиит-базальтовой толще конток-
ской СТА (фото спилов вкрест залегания): (а) будинированные полосчатые железистые кварциты (обр. КС20–10/1, 
точка 10/1 на рис. 3а), светлые тела – магнетитсодержащие кварциты, темные – амфибол-биотит-магнетитовый 
сланец; (б) прослои безрудных кварцитов, осадочной брекчии, амфибол-биотитовых сланцев (обр. КС21–17/7А–В, 
точка 7 на рис. 3б).

микропрослои размером 0.5–2 мм, которые перес-
лаиваются с прослоями из магнетита (рис. 5а, б).

Биотит присутствует в виде единичных лейст, но 
иногда составляет до 20 % объема породы (рис. 5в). 
Он представлен в виде мелких (около 0.1 мм) чешу-
ек коричневого (по Ng) цвета, которые равномерно 
распределены в породе. Крупные (0.1–0.4 мм) зер-
на биотита с буро-зеленой окраской (по Ng) приу-
рочены к прослоям с крупным магнетитом. Биотит 
представляет собой смесь следующих миналов: ан-
нита –  34–43 %, сидерофиллита –  26–34 %, флого-
пита –  16–19 %, истонита –  12–16 %.

Амфибол встречается достаточно редко. Отдель-
ные зерна до 0.4 мм совместно с биотитом иногда 
окаймляют крупные кристаллы магнетита. Среди 
амфиболов выделяются две группы. Преобладают 
зерна темно-зеленого цвета (по Ng) железистой ро-
говой обманки и феррочермакита с включениями 
кварца. Ко второй разновидности относятся бес-
цветные или светло-зеленые призматические зерна 
грюнерита, в которых обычны двойники.

Акцессорные минералы в магнетитовых квар-
цитах представлены апатитом и цирконом, руд-
ные –  пиритом.

Гранат-амфибол-магнетит-биотитовый сланец –  
это наиболее меланократовый тип пород, с которы-
ми чередуются магнетитовые кварциты. Он пред-
ставляет собой среднезернистый сланец (рис. 5г), 
состоящий, главным образом, из биотита, амфибо-
ла, кварца и магнетита (содержание последнего мо-
жет доходить до 20 %). Кварц присутствует от еди-
ничных зерен до 20–30 % объема породы, при этом, 
его количество, обычно, резко увеличиваться на 
контакте с кварцитом (рис. 5г). Текстура сланцева-
тая, полосчатая. Структура лепидонематобластовая.

Среди зерен магнетита преобладают крупные –  
размером 0.2–0.3 мм, они концентрируются среди 
биотит-амфиболовой составляющей породы. Часть 
зерен окаймляется чешуйками биотита.

Биотит встречается, как правило, в виде лейст 
размером до 0.3 мм, которые могут формировать 
и мономинеральные прослои. Биотит окрашен 
в бурый и/или зеленый цвет (по Ng). В составе изу-
ченных зерен биотита содержание аннита 18–52 %, 
сидерофиллита 18–44 %, флогопита 11–22 %, исто-
нита 8–20 %.

Амфиболы в темных прослоях отличаются более 
крупным, чем в кварците, размером зерен (до 1 мм) 
и идиоморфной формой. Большинство удлиненных 
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зерен амфибола ориентированы согласно со слан-
цеватостью, однако некоторые крупные зерна ори-
ентированы ортогонально ей. Среди исследован-
ных амфиболов выделяется две группы. К первой 
относятся крупные удлиненные зерна темно-зе-
леного цвета (по Ng), представленные железистой 
роговой обманкой, ферропаргаситом и феррочер-
макитом. Наиболее крупные зерна содержат вклю-
чения магнетита, кварца и альбита. Вторая группа 
представлена отдельными призматическими зер-
нами (до 0.5 мм) грюнерита с бесцветной или свет-
ло-зеленой окраской.

Гранат встречается в ассоциации с биотитом 
и амфиболом. Зерна граната (0.5–4 мм) гипидио-
морфны с резорбированными границами. Крупные 
гранаты содержат обычно минеральные включе-
ния кварца, магнетита и биотита. В зернах мень-
шего размера минеральные включения встречают-
ся редко. В составе граната альмандиновый минал 
составляет 75 %, гроссуляровый –  15 %, пиропо-
вый –  5 %, спессартиновый –  5 %. Химическая зо-
нальность в гранате не проявлена.

В виде редких небольших зерен (0.1–0.3 мм) 
в породе встречается плагиоклаз. В зернах не отме-
чены его полисинтетические двойники. Изученные 
зерна относятся к альбиту и олигоклазу.

Акцессорные минералы представлены апати-
том, турмалином, цирконом.

ПЕТРОГЕОХИМИЧЕСКИЕ 
ОСОБЕННОСТИ BIF‑1

Содержания петрогенных окислов и малых эле-
ментов изучены в 23 (10 + 13) пробах BIF-1 и свя-
занных с ними генетически высококремнистых BIF, 
магнетит-амфибол-биотитовых кварцитах и слан-
цах (табл. 1). Во всех них сумма SiO2 и Fe2O3

T состав-
ляет 78–99 %. Вместе с тем, среди этих пород следу-
ет выделить те, в которых содержание SiO2 находится 
в пределах 40–60 мас. % и Fe2O3

T –  21–58 мас. %, что, 
как было сказано выше, принимается за стандарт-
ные BIF (рис. 6). В рассматриваемой выборке к та-
ковым относится 10 анализов, в которых содержа-
ние SiO2 и Fe2O3

T варьирует от 48.3 до 58.6 % и от 

Рис. 5. Полосчатые железистые кварциты (обр. КС20–10/1) под микроскопом (изображения в проходящем све-
те, без николей): (а) магнетитовый кварцит, мелкий магнетит концентрируется в виде прослоев; (б) амфибол-био-
тит-магнетитовый кварцит с прослоями магнетита; (в) амфибол-биотит-магнетитовый кварцит с крупным магне-
титом; (г) темные прослои амфибол-биотит-магнетитового сланца. 
Сокращения минералов по (Warr, 2021), где Amp = амфибол, Bt = биотит, Mag = магнетит, Qz = кварц.
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21.3 до 33.8 %, соответственно (табл. 1). Породы с та-
кими характеристиками рассматриваются как соб-
ственно BIF. При оценке среднего состава BIF-1 
(№ 11, табл. 1) использовались только эти анализы.

Содержание наиболее маломобильных при диа-
генетических и метаморфических преобразованиях 
высокозарядных элементов варьирует в BIF-1 в ши-
роких пределах (в г/т): Zr –  22.43–89.58 (среднее –  
67.65), Hf –  1.12–2.5 (среднее –  1.82), Nb –  1.13–3.96 
(среднее –  3.10), Sc –  5.27–9.95 (среднее –  7.14), 
Th –  1.39–4.65 (среднее –  3.33), соответственно 
(табл. 1). При этом BIF-1 выделяются среди BIF 

других кратонов (табл. 2, рис. 6) повышенным со-
держанием Zr и Hf.

Бросается в глаза крайне высокое содержание 
в BIF-1 Ba (54–698 г/т), имеющее при этом прямую 
корреляцию с наиболее подвижными элемента-
ми Rb, Li, K. В BIF-1 высокое относительно других 
BIF КЗП содержание MnO (ср. сод. – 0.15 %), одна-
ко это на порядок ниже, чем в мезоархейских BIF 
ЦБЗК Индийского щита (табл. 2, рис. 6). Средние 
содержания рассмотренных выше элементов в ас-
социирующих с BIF-1 кварцитах и сланцах немно-
го ниже, но в целом сопоставимы (табл. 1).

Рис. 6. Гистограммы средних содержаний окислов (мас. %) и элементов (в г/т) (табл. 2) в мезоархейских BIF типа 
Алгома Костомукшского зеленокаменного пояса (КЗП) и других кратонов мира (цифры по горизонтальной оси обо-
значают эти районы): 1–2 – КЗП: 1 – BIF-1 (настоящая работа); 2 – BIF-2 (шурловаарской свиты) (Slabunov et al., 
2020 с дополнениями); 3 – Курско-Бесединского блока Воронежского кристаллического массива - ВКМ (Савко и 
др., 2015); 4 – пояса Италлиарсук (Itilliarsuk) Северо-Атлантического кратона, западная Гренландия (Haugaard et 
al., 2013); 5 – комплекса CSCG (Central Slave Cover Group) кратона Слейв Канадского щита (Haugaard et al., 2016); 
6 – комплекса Ямадонг (Yemadong) кратона Янцзы (Zhou et al., 2022), 7 – Центрально-Бунделкхандского зеленока-
менного комплекса (ЦБЗК) Мауринипурского пояса Бунделкхандского кратона Индийского щита (Slabunov, Singh, 
2019). 
Пунктирные линии на гистограммах SiO2 и Fe2O3

T – нижняя и верхняя границы вариаций содержания окислов в 
типичных BIF (Bekker, Kovalick, 2021).
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Таблица 2. Средний химический состав (окислы – в мас. %, элементы – в г/т) мезоархейских типа Алгома BIF Костомук-
шского (1–2) и других зеленокаменных комплексов кратонов мира (3–7)

Компонент 1 2 3 4 5 6 7

SiO2 54.13 49.22 43.90 47.37 54.47 55.96 46.37

TiO2 0.34 0.15 0.13 0.18 0.02 0.07 0.19

Al2O3 7.41 2.49 1.31 3.78 0.55 0.94 4.21

Fe2O3
T 27.92 44.01 48.54 44.61 40.78 37.83 41.48

MnO 0.15 0.10 0.42 0.06 0.10 0.25 2.79

MgO 2.86 2.07 2.40 0.95 2.24 2.57 2.66

CaO 2.39 1.23 2.31 1.99 2.65 1.18 1.58

Na2O 1.03 0.45 0.07 0.57 0.08 0.10 0.13

K2O 1.97 0.18 0.04 0.25 0.06 0.11 0.67

P2O5 0.19 0.20 0.16 0.23 0.11 0.28 0.19

H2O 0.25 0.15 – – – 0.23

ппп 2.69 1.33 1.18 – – 0.19 1.45

Be 1.3 1.1 0.4 – – – 1.1

Sc 7.1 4.7 3.8 5.5 – 3.5 4.9

V 68.0 18.6 33.8 – 7.1 24.2 52.0

Cr 97.1 42.1 86.3 25.0 5.5 63.7 120.9

Co 14.1 3.1 9.7 – 103.6 12.6

Ni 37.3 18.4 46.6 17.4 4.1 55.1 76.4

Cu 36.6 10.7 23.5 – – – 28.8

Zn 72.7 24.3 87.5 – – – 53.4

Ga 11.0 1.4 5.4 – – 5.4 4.4

Rb 100.9 0.7 1.3 3.1 – 6.2 41.4

Sr 82.0 12.7 13.3 85.3 14.3 9.0 35.9

Y 11.9 6.6 9.1 3.3 6.4 24.4 10.8

Zr 67.6 12.8 24.8 29.6 6.6 7.9 29.7

Nb 3.1 0.6 2.4 – 0.6 3.8 2.2

Ba 465.7 23.5 38.8 – – 132.8 222.0

La 13.57 3.17 6.33 3.24 2.93 9.12 8.43

Ce 27.35 6.66 14.27 8.88 5.90 24.20 14.74

Pr 3.27 0.76 1.73 0.80 0.66 3.02 1.55

Nd 13.24 3.19 7.32 3.23 2.63 13.66 8.54

Sm 2.52 0.73 1.64 0.65 0.56 3.82 1.83

Eu 0.82 0.32 0.38 0.22 0.37 0.87 0.60

Gd 2.33 0.85 1.78 0.29 0.75 4.11 2.30

Tb 0.36 0.14 0.25 0.11 0.15 0.68 0.26

Dy 2.11 0.92 1.48 0.63 0.82 4.32 1.60
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BIF-1 (табл. 1, 2), подобно многим аналогам (на-
пример, архейским ВКМ Сарматии, мезоархей-
ским ЦБЗК Индии), характеризуются относитель-
но высокими содержаниями (средние сод. в г/т) 
транзитных халькофильных элементов таких как 
Cu (36.60), Zn (72.72), Pb (5.79), Ga (10.97).

Общее содержание редкоземельных элементов 
(РЗЭ) + Y в 9 изученных образцах BIF-1 (табл. 1) 
варьирует от 62 до 108 г/т (среднее –  83 г/т). В ас-
социирующих с BIF-1 кварцитах и сланцах (13 об-
разцов) эти содержания ниже (от 8 до 77, среднее –  
32 г/т). Средние содержания РЗЭ + Y в BIF-1 
сопоставимы с таковыми в кратоне Янцзы Китая  
(95 г/т), что несколько выше, чем в аналогичных 
породах большинства кратонов (табл. 2).

Нормированные по PAAS (Post Archean Average 
Shale) содержания РЗЭ + Y в BIF-1 (рис. 7) харак-
теризуются небольшим обеднением легкими РЗЭ 
(ЛРЗЭ) –  (La/Yb)PAAS = 0.49–1.19, среднее –  0.8, поло-
жительной Eu-аномалией (Eu/Eu*PAAS = 1.43–1.78, сред-
нее –  1.6), отсутствием Ce-аномалией (Ce/Ce*PAAS =  
= 0.91–0.97, среднее –  0.94), положительной La-ано- 
малией (La/La*PAAS = 1.04–2.03, среднее –  1.35) 
(табл. 1, рис. 7а). Все указанные характеристики 
весьма типичны для архейских BIF (Konhauser et al., 
2017; Zhou et al., 2022).

Спектры распределения нормированных содер-
жаний РЗЭ+Y в ассоциирующих с BIF-1 магнетитсо-
держащих кварцитах и сланцах, в целом аналогичны 

им (рис. 7а). Более существенные вариации отмеча-
ются в высококремнистых (SiO2 > 75–80 %) квар-
цитах этой ассоциации: они в целом обеднены 
РЗЭ+Y, в части из них сохраняется характерное для 
BIF обеднение ЛРЗЭ, положительная Eu-аномалия 
и отсутствие Ce-аномалии, однако в отдельных про-
бах, особенно сильно обогащенных SiO2, отмечается 
обогащение ЛРЗЭ и средними РЗЭ, может исчезать 
Eu-аномалия (рис. 7б).

Сравнивая средний состав BIF-1 с аналогич-
ными мезоархейскими типа Алгома породами из 
других кратонов (Карельского, Северо-Атланти-
ческого, Слейв, Бунделкхандского, Сарматия (Во-
ронежского массива), Янцзы) обращает на себя 
внимание их сходство по содержанию SiO2, CaO, 
P2O5, но при этом в каждом проявляются индивиду-
альные особенности. Так BIF-1 выделяются отно-
сительно высокими средними содержаниями TiO2, 
Al2O3, K2O, Zr, V, Cu, Ba, Th, REE+Y и низкими –  
Fe2O3

T (рис. 6, табл. 2), однако эти содержания не 
являются экстремальными.

Характер корреляции между содержаниями 
окислов в BIF-1 и ассоциирующих с ними кварци-
тов и сланцев проявляется на бинарных диаграм-
мах (рис. 8). На них отчетливо видна положитель-
ная корреляция Al2O3 –  TiO2, Al2O3 –  Zr, TiO2 –  Zr, 
MgO –  Ni, MgO –  Cr и отрицательная Fe2O3

T –  SiO2, 

MgO –  SiO2. Такие соотношения окислов указыва-
ют на привнос терригенных примесей, при этом их 
источником были как кислые-средние (с высоким 

Компонент 1 2 3 4 5 6 7

Ho 0.43 0.21 0.30 0.12 0.21 0.89 0.34

Er 1.28 0.67 0.89 0.35 0.64 2.44 1.02

Tm 0.19 0.10 0.12 0.05 0.12 0.37 0.14

Yb 1.25 0.69 0.80 0.31 0.62 2.41 1.07

Lu 0.20 0.11 0.12 0.05 0.13 0.38 0.16

Hf 1.95 0.33 0.66 0.82 0.35 0.30 0.80

Ta 0.23 0.04 0.15 – 2.69 0.27 0.26

Pb 5.79 0.97 2.15 2.69 – 8.92 3.76

Th 3.33 0.66 0.86 0.49 1.10 1.13 2.07

U 0.95 0.17 0.27 0.32 0.41 0.56 0.43

ΣРЗЭ+Y 82.75 25.14 46.51 22.19 22.91 94.74 53.37

Примечания. 1–2 – КЗП: 1 – 2.87 млрд лет BIF-1 (настоящая работа), 2 – 2.8 млрд лет BIF-2 (шурловаарской свиты) (Slabunov et al., 2020 с 
дополнениями), 3 – мезоархейские (не моложе 2.8 млрд лет) BIF Курско-Бесединского блока ВКМ Сармарии (Савко и др., 2015); 4 – 2.9 млрд 
лет BIF пояса Италлиарсук (Itilliarsuk) Северо-Атлантического кратона, западная Гренландия (Haugaard et al., 2013); 5 – BIF 2.85 млрд лет 
комплекса CSCG (Central Slave Cover Group) кратона Слейв Канадского щита (Haugaard et al., 2016), 6 – BIF 2.9 млрд лет комплекса Ямадонг 
(Yemadong) кратона Янцзы (Zhou et al., 2022), 7 – BIF 2.81 млрд лет ЦБЗК Мауринипурского пояса Бунделкхандского кратона Индийского 
щита (Slabunov, Singh, 2019).

Таблица 2. Окончание
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содержанием Al2O3, TiO2 и Zr) породы, так и ос-
новные-ультраосновные (с высоким содержанием 
MgO, Ni и Cr).

Следует также обратить внимание на то, что фи-
гуративные точки составов BIF-1 и ассоциирующих 
с ними пород на бинарных диаграммах концентри-
руются вдоль прямых линий (рис. 8). Каждую точ-
ку на этой линии можно рассматривать как смесь 
крайних компонентов в различных пропорциях (на-
пример, Фор, 1989, стр. 157). Бинарные диаграммы 
можно использовать для оценки состава источни-
ков, из смеси которых образовались рассматривае-
мые породы. Так, на диаграмме Fe2O3

T – SiO2 все ис-
следуемые составы BIF-1 и ассоциирующих с ними 
кварцитов можно представить как смесь кремнезе-
ма с содержанием SiO2 = 90–100 мас. % и гидрокси-
да Fe с содержанием Fe2O3 = 60 мас. % (рис. 8). Это 
хорошо согласуется с предположением о том, что на 
до-диагететической стадии BIF формировались за 
счет осаждения геля Fe (III) и Si (Konhauser et al., 
2002, Zheng et al., 2016). Бинарные диаграммы в ко-
ординатах Al2O3, TiO2, Zr, MgO (рис. 8) дают воз-
можность рассматривать в качестве протолита BIF 
как Fe-Si гель, загрязненный продуктами разруше-
ния пород коматиит-базальтового и кислого соста-
ва, известных в составе контокской серии КЗП.

Таким образом, петрогеохимические особенно-
сти BIF-1 КЗП позволяют классифицировать эти 
породы как хемогенные осадки с терригенной при-
месью из смеси продуктов разрушения вмещающих 

пород коматиит-базальтовой с дацитами толщи. 
При этом, несмотря на то, что содержания ряда 
окислов и элементов (например, Al2O3, TiO2, K2O, 
Zr, Hf, Ba, Zn, Cu) характеризуются как относи-
тельно высокие, эти их особенности не являются 
экстраординарными для BIF этого типа.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

BIF рассматриваются как важная часть архи-
ва осадочных пород, геохимические особенно-
сти которых несут информацию об особенностях 
их накопления, в частности, о роли гидротермаль-
ного и терригенного вещества при их образова-
нии, а также о составе древних (архейских) океанов 
и атмосферы.

Источники вещества для BIF. Анализ бинарных 
диаграмм (рис. 8), как было отмечено выше, дает 
основания предполагать, что главными источника-
ми вещества при формировании BIF-1 были гели 
гидроксилов Fe и Si, загрязненные продуктами раз-
рушения базальт-коматиитовой с дацитами толщи.

Для оценки роли терригенных и гидротермаль-
ных источников при формировании морских осад-
ков используются (Stern et al., 2013) диаграммы 
Fe – Al – Mn и Al/(Al + Fe + Mn) (рис. 9а, б). На них  
фигуративные точки составов BIF-1 и ассоциирую-
щих с ними пород КЗП находятся в полях вместе с ме-
таллоносными осадками гидротермальной природы. 
Более того, на диаграмме Al/(Al + Fe + Mn) – Fe/Ti 

Рис. 7. PAAS–нормированные содержания РЗЭ + Y в мезоархейских BIF и ассоциирующих с ними породах: 
(а) в BIF–1 (серые линии), обогащенных кремнеземом BIF (зеленые линии) и магнетитсодержащих кварцитах 
(красные линии); (б) в кварцитах (показаны концентрации в них SiO2 в мас. %).
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составы BIF-1 сопоставимы с металлоносными 
осадками, в которых доля гидротермальной со-
ставляющей варьирует от 80 до 20 %, при этом пре-
обладают составы, в которых эта доля выше 50 % 
(рис. 9б). Близкое положение на этих диаграммах 
занимают, например, мезоархейские BIF ЦБЗК 
Бунделкхандского кратона (Слабунов, 2023).

Этот вывод хорошо согласуется с наличи-
ем в BIF-1 положительной Eu-аномалии (рис. 7а, 
табл. 1). Такая аномалия типична для архейских BIF 
в целом, она отсутствует в современной морской 
воде, но установлена в горячих гидротермальных 
источниках. Положительная Eu-аномалия служит 
индикатором того, что в бассейн поступали высоко-
температурные (> 250 °C) гидротермальные флюи-
ды, проходившие через плагиоклазсодержащие по-
роды и обогащающиеся за счет этого Eu (Alexander 
et al., 2008; Duan et al., 2021; Huston, Logan, 2004; 
Wang et al., 2014). Наиболее вероятно, что комати-
ит-базальтовая толща контокской СТА выполняла 
эту роль в рассматриваемом случае.

Важным индикатором оценки условий форми-
рования BIF является отношение Y/Ho в них, так 
как в морской воде оно составляет 44–67, тогда как 
в породах земной коры –  28. Таким образом, при 
попадании в хемогенные осадки терригенной при-
меси отношение Y/Ho понижается (Bolhar et al., 
2004; Kamber, Webb, 2001). В BIF-1 и ассоциирую-
щих с ними породах отношение Y/Ho варьирует от 
24 до 41 (рис. 9а, б), при этом отмечается хорошая 
отрицательная корреляция Y/Ho с содержанием 

Al2O3 (рис. 10б), TiO2, Zr, что указывает на загрязне-
ние их терригенной примесью.

Условия осадконакопления BIF-1. Большая часть 
изученных BIF-1 обеднены ЛРЗЭ относитель-
но ТРЗЭ (рис. 7). С учетом того, что и современ-
ная морская вода обеднена ЛРЗЭ, эти данные мож-
но интерпретировать как результат их осаждения 
именно в морском бассейне.

Вместе с тем BIF-1, также как и в большин-
стве архейских аналогов (Bekker et al., 2014), ха-
рактеризуются, отсутствием Ce-аномалии, при хо-
рошо выраженной положительной La-аномалии 
(рис. 11, табл. 1). Ярко выраженная отрицательная  
Ce-аномалия в современных морских осадках 
и океане предопределяется наличием в современ-
ной атмосфере свободного кислорода и его раство-
рением в воде, но она отсутствует в осадках, форми-
рующихся при недостатке кислорода (Bau, Dulski, 
1996; Bolhar et al., 2004). Таким образом, отсут-
ствие Ce-аномалия в BIF-1 может указывать на от-
сутствие в архейской морской воде кислорода (т. е. 
рассматриваемые процессы происходили до GOE).

Однако окисление железа в архейских океа-
нах происходит. Это может означать, что свобод-
ный кислород был уже в мезоархее, как полага-
ет ряд ученых (Planavsky et al., 2014; Smith, Beukes, 
2023). Либо следует согласиться с моделью, кото-
рая предполагает периодическое повышение в тол-
ще морского бассейна концентрации O2 (появление  
“кислородного оазиса”), вероятно, за счет деятель-
ности цианобактерий (Cloud, 1973).

Рис. 9. Диаграммы (а) Fe–Al–Mn (Stern et al., 2013) и (б) Al/(Al+Fe+Mn) – Fe/Ti (Stern et al., 2013) для BIF-1 и ассо-
циирующих с ними пород КЗП.

(а) (б)

0                   0.2                 0.4                 0.6                 0.8 
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Последняя модель хорошо подтверждается ре-
зультатами изучения формирования мезоархей-
ских колчеданов в зеленокаменных комплексах 
Карельского кратона. В пиритах колчеданов уста-
новлено аномально высокое содержание δ33S (Δ33S = 
=  +2.64 ‰), что позволяет уверенно констатиро-
вать, что эта сера участвовала в фотохимических 
превращениях именно в бескислородной атмосфе-
ре (Веливецкая и др., 2024; Высоцкий и др., 2022). 
Кроме того, в мезоархейских колчеданах и сили-
цитах зеленокаменных комплексов кратона уста-
новлены фоссилизированные микроорганизмы 
(Высоцкий и др., 2019; Медведев и др., 2014), что 
подтверждает широкое развитие жизни в этот пе-
риод. Кроме того, показано (Высоцкий и др., 2022; 

Vysotskiy et al., 2022), что в отдельных сульфидных 
конкрециях вариации δ34S от слоя к слою меняются 
от –9.8 до +27.5 ‰, что можно рассматривать как 
маркер пульсирующей жизнедеятельности сульфа-
тредуцирующих бактерий. Также цикличный ха-
рактер имеют и окислительно-восстановительные 
условия в изученном мезоархейском морском бас-
сейне (Высоцкий и др., 2022), что, вероятно, харак-
терно и для того, в котором формировались BIF-1.

Геодинамическая обстановка формирования BIF-1. 
Для оценки геодинамической обстановки формиро-
вания BIF-1 принципиально важно, что они обна-
руживают связь с комплексом базальтов и коматии-
тов. Эта взаимосвязь прослеживается на основании 
данных геологии (рис. 3а), указывающих на то, что 
BIF-содержащие осадки образуют линзообразные 
тела в породах контокской серии. Поскольку лин-
зы не прослеживаются на соизмеримые с КЗП рас-
стояния (рис. 1б), то можно предположить, что они 
маркируют небольшие линейные рифтогенные бас-
сейны осадконакопления. Кроме того, взаимосвязь 
BIF-1 с вмещающими их базальтами, коматиитами 
и дацитами обнаруживается при анализе петроге-
охимических особенностей первых (рис. 6, 8): они 
обогащены MgO, Cr, Ni относительно других BIF 
КЗП. Значительное обогащение BIF-1 Zr находит 
объяснение, если учитывать наличие среди комати-
итов значительных по объему обособлений кислого 
состава ликвационной природы (Вревский, 2022). 
Исследование акцессорных цирконов из BIF-1 
(Слабунов и др., 2023; Slabunov et al., 2024) указывает 
на то, что детритовые зерна по возрасту сопостави-
мы с возрастом (дацит)-коматиит-базальтовой тол-
щи, т. е. являются местными.

С учетом того, что мезоархейские базальты 
и коматииты КЗП сопоставляются с вулканитами 

Рис. 10. Диаграммы (а) Y/Ho-Eu/Sm (Alexander et al., 2008) и (б) Y/Ho-Al2O3 для BIF-1 и ассоциирующих с ними 
пород КЗП. Пунктирная линия на рис. 10б – линия корреляции, демонстрирующая отрицательную корреляцию  
Y/Ho и Al2O3.

Рис. 11. Диаграмма Ce/Ce*PAAS – Pr/Pr*PAAS (Bau, Dulski, 
1996) для BIF-1 и ассоциирующих с ними пород.

(б)(а)
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океанических плато (Puchtel et al., 1998), предпо-
лагается, что они образовались под воздействием 
мантийного плюма на океаническую литосферу. Та-
кие условия предполагают наличие зон растяжения 
в пределах океанического плато, в результате чего 
появлялись рифтогенные бассейны с повышенной 
гидротермальной активностью, где и происходило 
формирование BIF-содержащих осадков.

ГЛАВНЫЕ ВЫВОДЫ
1. Мезоархейские магнетитсодержащие кварци-

ты, залегающие среди коматиит-базальтовой с да-
цитами толщи КЗП, характеризуются высоким со-
держанием SiO2 и Fe2O3

T (их сумма –  78–99 мас. %), 
среди них обычны разности с содержанием SiO2–
48.3–58.6 мас. %, а Fe2O3

T –  21.34–33.82 мас. %, что 
позволяет рассматривать их как типичные BIF, со-
поставимые с аналогами из других кратонов.

2. Мезоархейские BIF-1 КЗП, также, как и боль-
шинство архейских BIF, характеризуются наличи-
ем яркой положительной Eu-аномалии (Eu/Eu*ср = 
=  1.6), отсутствием Ce-аномалии (Ce/Ce*ср=0.94), 
обеднением ЛРЗЭ (La/Yb ср = 0.8), вместе с тем, они 
выделяются среди других BIF относительно высо-
ким содержанием Al2O3, TiO2, MgO, K2O, Cr, Ni, Zr, 
Th, Ba, Zn, Cu.

3. Формирование мезоархейских BIF происхо-
дило в морском бассейне при бескислородной ат-
мосфере (до GOE) как за счет гидротермальных 
флюидов, доля которых варьирует от 20 до 80 %, так 
и терригенной составляющей, главным источни-
ком которой являются продукты разрушения и вы-
ветривания базальтов, коматиитов и дацитов вме-
щающих пород.

4. Мезоархейские BIF-1 КЗП образовались в не-
больших рифтогенных структурах в пределах океа-
нического вулканического плато, становление ко-
торого связано с воздействием мантийного плюма 
на океаническую литосферу.
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GEOCHEMISTRY AND CONDITIONS OF FORMATION OF MESOARCHEAN 
BANDED IRON FORMATIONS (BIF-1) FROM THE KOSTOMUKSHA 

GREENSTONE BELT, KARELIAN CRATON
A. I. Slabunova, N. S. Nesterovaa, *, O. A. Maksimova

aKarelian Research Centre of the Russian Academy of Sciences, 
Pushkinskaya St. 11, Petrozavodsk, 185910 Russia

*e-mail: nest345@gmail.com

Three variably old groups of banded iron formation (BIF) are known in the Kostomuksha Greenstone belt 
(KGB) of the Karelian Craton. This paper deals with the earliest of them, Mesoarchean (2.87–2.81 Ga) – BIF-1. 
BIF-1 occurs among the komatiite-basalt unit of the KGB. BIF-1 consists mainly of quartz and magnetite, 
with varying amounts of amphibole, biotite, and garnet; they contain 48.3-58.6 SiO2 and 21.34–33.82 wt. %, 
Fe2O3

T, suggesting that the rocks are BIF. BIF-1 of the KGB, as well as most Archean BIFs, contain high Fe2O3
T, 

concentration, display a contrasting positive Eu anomaly, lost of Ce anomaly, the depletion of LREE relative to 
HREE. However, they stand out among other BIFs with high Al2O3, TiO2, MgO, K2O, Cr, Ni, Zr, Ba, Cu and 
Zn concentrations. BIF-1 was formed in a marine basin in an anoxic atmosphere due to hydrothermal fluids, the 
proportion of which varies from 20 to 80 %, and a terrigenous component derived mainly from basalts, komatiites, 
and dacites in host rocks. Mesoarchean BIF-1 of the KGB s was formed in a small rift within an oceanic volcanic 
plateau, the formation of which is associated with the influence of a mantle plume on the oceanic lithosphere.

Keywords: Banded Iron Formation, Mesoarchean, Geochemistry, Greenstone belt, Karelian Craton, Kosto-
muksha belt
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ВВЕДЕНИЕ

Модели формирования гидротермальных ме-
сторождений сложно представить без определения 
форм переноса рудных элементов и их распределе-
ния между газовой и жидкой фазой в гидротермаль-
ном флюиде. Поэтому так важно исследовать сое-
динения, с помощью которых элементы мигрируют 
в гидротермальных системах. Один из рудных эле-
ментов, механизм переноса которого изучен недо-
статочно –  молибден.

Молибден переносится в гидротермальных во-
донасыщенных флюидах, в которых проявляет 
высшую валентность +6. Преобладающими фор-
мами нахождения молибдена в гидротермальных 
растворах с низкой минерализацией и в широ-
ком диапазоне кислотности являются растворен-
ная молибденовая кислота H2МоО4(р–р) и продукты 
ее диссоциации НМоО4  и MoO4  (Кудрин, 1985). 
Термодинамические свойства этих соединений хо-
рошо изучены. Наилучшим образом известны тер-
модинамические характеристики молибдат- иона 
(Gamsjäger, Morishita, 2015), основанные на мно-
гочисленных экспериментах по растворимости мо-
либдатов и термохимическим данным. Константы 
диссоциации молибденовой кислоты исследова-

ны в работах (Minubayeva, Seward, 2010; Dadze et al., 
2017; Dadze et al., 2018).

В ряде экспериментальных работ по раствори-
мости оксида молибдена и твердой молибдено-
вой кислоты при температуре ниже 100 °C показа-
но, что в концентрированных растворах соляной 
кислоты растворимость сильно возрастает. Уве-
личение концентрации HCl в растворе, содержа-
щем комплексы Mo(VI), приводит к образованию 
хлорокомплексов, преобладающими моноядерны-
ми формами среди которых являются [MoO2(OH)
(H2O)3]+ (от 1 до 3.5 М HCl) и MoO2Cl2(р-р) (от 3.5 
до 10 М HCl) (Dement’ev et al., 2007). В растворах 
0.1 M HCl при 300–450 °C в присутствии ионов ка-
лия и натрия растворимость молибдена контроли-
руется образованием комплексов щелочных ме-
таллов KHМоО4

o и NaHМоО4
o (Кудрин, 1989). 

В работе (Dadze, 2018) предполагается, что наи-
более вероятной формой хлорида Mo(VI) в во-
дных растворах смеси HCl–HClO4–NaCl (до 1  М 
хлорид-иона) при 573.2  К и давлениях, близких 
к давлению насыщенного водяного пара, являет-
ся MoO2(OH)2Cl–, что согласуется с литературны-
ми исследованиями EXAFS и XANES. В рассолах 
H2O–HCl–NaCl при температуре до 385 °C при 
давлении 600 бар по данным EXAFS и  XANES   
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установлено, что тетраэдрические комплексы, со-
держащие анион молибдата (MoO4

2–) преобладают 
в основных и почти нейтральных растворах с кон-
центрацией хлоридов до 5.5 М, при этом нет комплек-
сообразования между MoO4

2– и хлоридами. В сильно 
кислых растворах преобладают искаженные октаэ-
дрические оксохлорокомплексы MoOmCln6–2m·n; 
количество хлоридных лигандов увеличивается с по-
вышением температуры, достигая максимум 5 при 
340 °C в 6.21 М HCl (Borg et al., 2012).

Константы реакции образования MoO2Cl2 (р-р) не 
были установлены (Карпов, Мохосоев, 1993). Ок-
сихлорид молибдена (VI) MoO2Cl2 известен как 
индивидуальное вещество. В лабораторных усло-
виях оксихлорид молибдена образуется при реак-
ции MoO3(к) с Cl2(г) в диапазоне температур от 100 до 
750 °C. При нормальных условиях является твер-
дым веществом желтого цвета, легко растворим 
в водных растворах. При температуре 100–300 °C 
переходит в газовую фазу (Суворов и др., 1964).

Исследование растворимости оксида молибде-
на в малоплотной водной фазе показало, что в при-
сутствии HCl образуется гидратированный газо-
вый комплекс MoO2Cl2·nH2O(г) (Rempel et al., 2006). 
Однако изучение устойчивости растворенного ок-
сихлорида молибдена (VI) в плотных водных рас-
творах при повышенных температурах не прово- 
дилось.

Цель исследования –  по растворимости оксида 
молибдена (VI) в растворах соляной кислоты опре-
делить термодинамические характеристики раство-
ренного оксихлорида молибдена MoO2Cl2(р-р) при 
температуре выше 100 °C и установить условия его 
преобладания и значение в переносе молибдена ги-
дротермальными растворами.

МАТЕРИАЛЫ И МЕТОДИКА 
ИССЛЕДОВАНИЯ

В экспериментах был применен метод раствори-
мости. Эксперименты проводились в растворе HCl 
от 0.01 до 5 моль/кг H2O, их готовили путем после-
довательного разбавления. Исходный раствор HCl 
был приготовлен объемным методом, его точная 
концентрация определена с помощью титрования. 
В качестве растворяемой фазы вводили навески 
кристаллического MoO3 (х. ч.).

Эксперименты по растворимости оксида молиб-
дена при температуре от 100 до 200 °C проводили 
в стальных обоймах с фторопластовыми вклады-
шами объемом 25 см3. Оксид молибдена (VI) в виде 
порошка помещался на дно вкладыша, к нему при-
бавлялся раствор HCl. После проведения экспери-
мента пенал закаливался воздухом и открывался. 
Закалочный раствор извлекался и сразу разбавлял-
ся дистиллированной водой.

Эксперименты с растворами HCl при темпера-
турах от 250 до 350 °C проводились в кварцевых ам-
пулах диаметром 5 мм. В них загружался кристал-
лический оксид молибдена (VI) в избытке и раствор 
HCl концентрацией от 1 до 5 М. После заполнения 
ампул их запаивали и помещали в автоклав. Ко-
эффициент заполнения составлял приблизитель-
но 0.5, что означало, что в условиях эксперимента 
присутствовала газовая фаза. Уходом HCl в газо-
вую фазу пренебрегали. Для поддержания давления 
в автоклав заливалась дистиллированная вода. По-
сле извлечения автоклавов из печи, эксперимен-
тальные растворы в ампулах закаливали холодной 
водой. Потом ампулы распиливали с помощью ал-
мазного надфиля, из них извлекали 0.1 мл раствора. 
Его разбавляли и в нем измеряли содержание рас-
творенного молибдена.

Время установления равновесия в системе было 
определено с помощью серии кинетических опытов 
при 155 °С (рис. 1). Кинетическая серия показала, 
что равновесие устанавливается за 7 суток при дан-
ных условиях.

Для определения содержания молибдена в рас-
творе был использован фотометрический роданид-
ный метод (Лурье, 1984). Определение проводилось 
на спектрофотометре Portlab 501 Spectrophotometer 
при длине волны, равной 455 нм в кювете с тол-
щиной слоя 1 см. Предел обнаружения составил 
0.2 ppm Мо в растворе.

Термодинамические расчеты выполнены с ис-
пользованием программного комплекса HCh. Ре-
зультаты экспериментов обработаны в програм-
ме OptimA (Shvarov, 2015). Термодинамические 
данные для расчетов взяты из базы Unitherm. Для  
недиссоциированной HCl(р-р) термодинамические 
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Рис. 1. Зависимость растворимости оксида молибде-
на (VI) в HCl от продолжительности эксперимента 
при 155 °С.
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Таблица 1. Растворимость MoO3 в растворах HCl при темпе-
ратурах 100, 155 и 200 °С

№
mHCl, 

моль/кг H2O
cMo, 
ppm

mMo, 
моль/кг H2O

T = 100 °C
1 1.046 1210 0.013

2 1.54 2280 0.024

3 2.05 5060 0.053

4 2.55 5910   0.062

5 3.00 9340 0.097

6 3.48 14200 0.148

7 3.94 21000 0.219

8 4.40 18600 0.193

9 4.85 18000 0.187

T = 155 °C
1 0.001 676 0.007

2 0.001 663 0.007

3 0.010 258 0.003

4 0.010 255 0.003

5 0.050 143 0.001

6 0.050 143 0.001

7 0.100 162 0.002

8 0.100 178 0.002

9 0.400 473 0.005

10 0.400 564 0.006

11 0.400 424 0.004

12 0.400 460 0.005

13 0.970 1260 0.013

14 0.970 1220 0.013

15 1.94 3380 0.035

16 1.94 6800 0.071

17 2.85 8880 0.093

18 2.85 18900 0.197

19 4.85 24200 0.252

T = 200 °C
1 0.541 1560 0.016

2 1.08 4200 0.044

3 1.60 19400 0.202

4 2.10 19000 0.198

5 2.62 22300 0.232

6 3.11 31500 0.329

7 3.69 27400 0.286

8 4.18 55200 0.576

9 4.34 50700 0.529

10 4.85 43000 0.448

характеристики рассчитывались по модели Акин-
фиева- Даймонда (Akinfiev, Diamond, 2003). Для 
растворенной молибденовой кислоты и продуктов 
ее диссоциации использовались термодинамиче-
ские параметры из работы (Dadze еt al., 2018). Ко-
эффициенты активности заряженных водных ча-
стиц рассчитывались по уравнению Дебая-Хюккеля 
в 3 приближении в моляльной шкале:

log log( ) ,γ = − ⋅
+ ⋅







+ + ⋅A z I

B a I
X b IW

2

1

где A и B –  параметры Дебая-Хюккеля, z –  заряд, 
a –  размерный параметр, I –  ионная сила, XW –  
мольная доля воды в растворе, b –  коэффициент 
Сеченова (Helgeson, 1969).

РЕЗУЛЬТАТЫ

По значениям содержания молибдена в экспе-
риментальных растворах (табл. 1 и табл. 2), были 
построены графики зависимости содержания мо-
либдена в растворе от концентрации HCl в лога-
рифмических координатах.

На рис. 2 показана зависимость содержания мо-
либдена в растворе от концентрации HCl от 0.001 до 
2.85 М при температуре 155 °С. При концентраци-
ях HCl до 0.1 М растворимость MoO3(к) уменьшается 
с ростом концентрации HCl. Это объясняется тем, 
что в таком растворе преобладает HMoO–  . Кроме 
того, в такой системе присутствует H2MoO(р-р). Эти 
формы образуются согласно следующим реакциям:

MoO H O HMoO Hк ж3 2 4( ) ( )
− ++ → + ,         (1)

MoO H O H MoOк ж
o

р р3 2 2 4( ) ( ) ( )−+ → .       2)

-5.0
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Рис. 2. Зависимость растворимости оксида молибде-
на (VI) от логарифма концентрации HCl при темпе-
ратуре 155 °С.
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Проведен расчет по физико-химическим дан-
ным из работы (Dadze et al., 2017). Результаты расче-
та показали более низкие значения растворимости. 
Вероятно, наши более высокие значения свиде-
тельствуют о том, что в изучаемой системе помимо 
главной реакции образования H2MoO4(р-р) происхо-
дят более сложные взаимодействия. Эти побочные 
реакции можно объяснить склонностью молибде-
на к формированию поликислот, поэтому в рас-
творах с низкой концентрацией HCl содержится не 
только H2MoO4(р-р) и продукты ее диссоциации, но 
и более сложные ионы, такие как Mo3O11, HMo3O11, 
HMo6O2

15– и другие (Sasaki et al., 1959). Поэтому ре-

зультаты при низких концентрациях соляной кис-
лоты не будут рассматриваться.

При моляльности HCl выше 0.1 растворимость 
оксида молибдена резко увеличивается (рис. 3). 
В логарифмических единицах наклон этой зависи-
мости близок к 2, что отвечает стехиометрии рас-
творенного соединения MoO2Cl2.

Полученные данные обработаны в программе 
OptimA, которая позволила определить расчетные 
значения свободной энергии образования форм. 
Эта программа позволяет оптимизировать свобод-
ную энергию образования соединений в растворе 
для лучшего описания экспериментальных данных. 
Были заданы комплексы молибдена с разной стехи-
ометрией. Наилучшее согласие с эксперименталь-
ными данными получено для комплекса MoO2Cl2 (р-р).

Следовательно, растворение оксида молибдена 
происходит по реакции:

MoO HCl MoO Cl H Oк р р р р ж3 2 2 22( ) ( ) ( )− − ( )+ → + ,  (3)

K a a3
2

2 2= MoO Cl HCl .

По свободным энергиям образования комплек-
са MoO2Cl2(р-р) для всех температур рассчитаны кон-
станты реакции (3), которые приведены в табл. 3.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Для расчета термодинамических характеристик 
MoO2Cl2(р-р) при параметрах, отличных от экспери-
ментальных, были рассчитаны константы реакции 
c использованием компонентов раствора, для ко-
торых параметры HKF определены достаточно на-
дежно:

MoO H Cl MoO Cl H Oр р ж4
2

2 2 24 2 2− +
−

−+ + = +( ) ( ),  (4)

K a a a a4
4

4
2= ⋅ ⋅ −MoO Cl Cl H MoO2 2 
 + .

Зависимость константы реакции (4) была рас-
считана по уравнению Брызгалина-Рыженко (Бо-
рисов, Шваров, 1992), имеющему всего один эмпи-
рический коэффициент:

z z

a
i j⋅

.

Использование уравнения Брызгалина-Рыжен-
ко не вполне корректно для подобных реакций, 
поскольку предложено было для учета электроста-
тического взаимодействия между ионом металла 
и лигандами в комплексных соединениях. В дан-
ном случае его использование носит утилитарный 
характер. Как показывает опыт применения это-

Таблица 2. Растворимость оксида молибдена (VI) в раство-
рах HCl при температурах 250, 300 и 350 °С (эксперимент в 
кварцевых ампулах)

№
mHCl,  

моль/кг H2O
cMo, 
ppm

mMo, 
моль/кг H2O

T = 250 °C
1 0.924 8314 0.087

2 1.296 7650 0.08

3 1.536 14970 0.156

4 1.900 11514 0.12

5 2.357 18145 0.189

6 2.737 35536 0.37

7 3.636 73242 0.763

8 4.850 100978 1.053

T = 300 °C

1 0.924 14756 0.154

2 1.296 16554 0.173

3 1.536 17339 0.181

4 1.900 26147 0.273

5 2.357 53192 0.554

6 2.737 51036 0.532

7 3.636 72316 0.754

8 4.850 112472 1.172

T = 350 °C
1 0.924 5505 0.057

2 1.900 40998 0.427

3 1.900 36651 0.382

4 2.737 50315 0.524

5 2.737 40125 0.418

6 3.636 78853 0.822

7 3.636 89500 0.933

8 4.850 117757 1.227

9 4.850 103732 1.081

4−

15−

o

o

3−
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Рис. 3. Зависимость растворимости оксида молибдена (VI) от логарифма концентрации HCl при температуре от 100 
до 350 °С.
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го уравнения, оно достаточно хорошо предсказы-
вает изменение констант многих реакций в водных 
растворах и может использоваться при небольшом 
числе экспериментальных данных.

График зависимости константы K4 от изменения 
температуры приведен на рис. 4. В этом случае ко-
эффициент:

z z

a
i j⋅

получился равным 2.45. По константам равновесия 
реакции 3 была проведена экстраполяция для более 
высоких температур: 400 и 450 °C.

По результатам расчетов были построены ди-
аграммы полей преобладания форм молибдена 
в растворе в системе MoO3–H2O–HCl при заданных 
давлениях и температуре (рис. 5). Границы меж-
ду полями преобладания форм молибдена были  
построены при условии равенства концентра-
ции форм. Диаграммы показывают, что с увеличе-
нием температуры и давления поле преобладания 
комплекса MoO2Cl2(р-р) расширяется. С повышени-
ем температуры HCl становится слабее, а кисло-
та H2MoO4(р-р) становится сильнее, что непосред-
ственно влияет на поле преобладания оксихлорида 
молибдена. И если при низком давлении и темпе-

Таблица 3. Значения lgK для реакции (3)

Т эксперимента, °С lgK

100 1.07 ± 0.29

155 1.06 ± 0.49

200 1.74 ± 0.71

250 1.83 ± 0.47

300 1.50 ± 0.28

350 0.95 ± 0.57

o
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Рис. 5. Диаграмма полей преобладания форм Mo (VI) в растворе HCl при T от 100 до 450 °С и P от 1 до 1000 бар.
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MoO2Cl2 (aq) + 2H2O = MoO4  + 2Cl−+ 4H+2−
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ратуре оксихлорид молибдена (VI) может образо-
вываться только при pH ниже 2, то при температуре 
450 °C и давлении 1 кбар он существует уже при pH, 
равном 3. Такие условия соответствуют порфиро-
вым и грейзеновым системам. Поэтому мы предпо-
лагаем, что такое соединение, как MoO2Cl2(р-р) может 
играть важную роль в переносе молибдена в гидро-
термальных растворах при формировании порфи-
ровых и грейзеновых месторождений.

ВЫВОДЫ

В результате исследования были получены но-
вые экспериментальные данные о растворимости 
оксида молибдена (VI) и определена форма нахож-
дения молибдена (VI) в кислых гидротермальных 
растворах с содержанием хлорид-ионов. Выяснено, 
что оксихлорид MoO2Cl2(р-р) образуется при сильной 
кислотности среды и высокой концентрации хло-
ридов (более 0.1 М HCl).

Таким образом, полученные эксперименталь-
ные данные помогают получить представление 
о поведении соединений молибдена в растворе и их 
значении для гидротермальных процессов.

Авторы выражают благодарность научному ре-
дактору М. В. Мироненко и рецензентам за ценные за-
мечания и предложения, способствующие улучшению 
статьи.
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EXPERIMENTAL STUDY OF THE STABILITY OF MoO2CL2° (AQ) IN 
HYDROTHERMAL SOLUTIONS AT 100-350 °C AND SATU-RATED  

VAPOR PRESSURE
A. A. Yakimenko*, A. Yu. Bychkov**

Lomonosov Moscow State University, Faculty of Geology, Leninskie Gory, 1, Moscow, 119991 Russia
*e-mail: yakimenko_alice@mail.ru  

**e-mail: bychkov@geol.msu.ru

The solubility of crystalline MoO3 in HCl solutions with variable concentration was investigated at 100, 155, 
200, 250, 300, 350 °C and saturated vapour pressure. The results showed that MoO3 solubility increases with 
HCl concentration. Using the OptimA program, Gibbs energies of MoO2Cl2 complex have been determined. 
The stability constants of MoO2Cl2 are calculated according to the reaction: MoO3(c) + 2HCl(aq) → MoO2Cl2

o
(aq) + 

+ H2O (l). The pK values are 1.07 0.29; 1.06 0.49; 1.74 0.71; 1.83 0.47; 1.50 0.28; 0.95 0.57 at 100, 155, 200, 250, 
300, 350 °C (saturated vapour pressure).

Keywords: Elements speciation, hydrothermal solutions, molybdenum, chloride complexes



ГЕОХИМИЯ, 2024, том 69, № 3, с. 283–292

283

УДК 550.426:550.89

ДЕСТИНЕЗИТ: ФИЗИКО-ХИМИЧЕСКОЕ  
И КАЛОРИМЕТРИЧЕСКОЕ ИЗУЧЕНИЕ

© 2024 г.       Ю. Д. Гриценкоа, б, *, Л. П. Огородоваa, **, М. Ф. Вигасинаa,  
Л. В. Мельчаковаa, Д. А. Ксенофонтовa, С. К. Дедушенкоc

aМосковский государственный университет им. М.В. Ломоносова, Геологический факультет,
Ленинские Горы, 1, Москва, 119991 Россия

бМинералогический музей им. А.Е. Ферсмана РАН, Ленинский пр., 18, Москва, 119692 Россия
c НИТУ МИСИС, Ленинский пр., 4, Москва, 119049 Россия

*e-mail: ygritsenko@rambler.ru 
**e-mail: logor48@mail.ru

Поступила в редакцию 06.06.2023 г.
После доработки 06.09.2023 г.

Принята к публикации 26.09.2023 г.

Исследован дестинезит состава (Fe3+  Al0.02)(PO4)0.99(SO4)0.90(OH)1.20⋅5.97H2O (Чехия) методами термиче-
ского и электронно-зондового анализов, порошковой рентгенографии, ИК, КР и мессбауэровской 
спектроскопии. Методом калориметрии растворения в расплаве бората свинца 2PbO∙B2O3 на микро-
калориметре Кальве “Setaram” (Франция) определена энтальпия образования дестинезита Fe2  (PO4)
(SO4)(OH)⋅6H2O из элементов ∆fH 0(298.15 K) = −4258 ± 12 кДж/моль. Оценено значение его абсолют-
ной энтропии S0(298.15 K) = 462.0 Дж/(моль·K), рассчитаны энтропия образования ∆fS0(298.15 K) = 
= −2054.4 Дж/(моль·K) и энергия Гиббса образования из элементов ∆fG0(298.15 K) = −3646 кДж/моль. 

Ключевые слова: дестинезит, порошковая рентгенография, ИК спектроскопия, КР спектроскопия, тер-
мический анализ, мессбауэровская спектроскопия, микрокалориметрия Кальве, энтальпия, энтропия, 
энергия Гиббса
DOI: 10.31857/S0016752524030054, EDN: KKFINF

ВВЕДЕНИЕ
Дестинезит –  природный водный основной 

сульфатофосфат железа Fe3+(PO4)(SO4)(OH)⋅6H2O 
(IMA list of minerals). Дестинезит кристаллизуется 
в триклинной сингонии (пр. гр. P 1). Его кристал-
лическая структура (Peacor et al., 1999) состоит из 
бесконечных цепочек, в которых октаэдры Fe(O, 
OH, H2O)6, имеют по одной общей вершине как 
с сульфатными, так и фосфатными тетраэдрами. 
Цепочки слабо связаны в слои водородными связя-
ми между гидроксилами и молекулами воды из ок-
таэдров Fe3+ и ионами кислорода из SO4-тетраэдров. 
Слои цепочек чередуются со слоями молекул H2O. 
Помимо дестинезита в природе существует и его 
аморфная модификация, называемая диадохитом.

Дестинезит является гипергенным вторичным 
минералом –  продуктом сернокислотного выветри-
вания сульфидо- и фосфатоносных пород. В приро-
де дестинезит обнаружен в Южной Америке (Чили), 
в США, в европейских странах (Австрии, Венгриия, 
Германии, Италии, Испании, Чехии), Японии. На 
территории Арктической зоны России дестинезит 
найден в корах выветривания фосфат-содержащих 
сульфидоносных черных сланцев (Приполярный 

Урал) и в нижневизейских черных сланцах Пай-Хоя 
(Югорский полуостров) (Иевлев, Ширяева, 1987; 
Швецова, Юдович, 1996; Юдович и др., 2020). Впер-
вые в СССР дестинезит был открыт на Блявинском 
медно-колчеданном месторождении (Южный Урал) 
(Герман, 1956).

Сведения о физико-химических свойствах де-
стинезита ограничиваются результатами сравни-
тельно небольшого числа работ. Рентгенографи-
ческие исследования и определение параметров 
элементарной ячейки природных образцов выпол-
нены в (Герман, 1956; Peacor et al., 1999; Ширяе-
ва, Модянова, 2000; Koszowska et al., 2005; Velasco 
et al., 2020), результаты ИК и КР спектроскопиче-
ских исследований представлены в (Иевлев, Ши-
ряева, 1987; Ширяева, Модянова, 2000; Koszowska 
et al., 2005; Frost, Palmer, 2011a; Chukanov, 2014; 
Trąbska et al., 2016). Данные по термическому раз-
ложению дестинезита приведены в (Герман, 1956; 
Иванова и др., 1974; Иевлев, Ширяева, 1987; Ширя-
ева, Модянова, 2000; Frost, Palmer, 2011b; Velasco et 
al., 2020). В работе (Velasco et al., 2020) по результа-
там сканирующей калориметрии оценены термоди-
намические параметры дестинезита.

1.97

3+

2
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Таблица 1. Данные порошковой рентгенографии изученного дестинезита 

Исследованный образец Дестинезит (ICDD 2013; № 00-042-1364)

2 ϴ, град. d/n, Å I/I0 d/n, Å I/I0 hkl

10.09 8.77 1000 8.766 850 0 1 0
8.270 840 1 0 0

11.19 7.91 132 7.889 150 1 1 0

12.67 6.99 40 6.982 70 0 0 1

14.43 6.14 46 6.143 140 −1 −1 1

16.07 5.52 124 5.505 290 0 −1 1

16.39 5.41 68 5.402 150 0 1 1

17.53 5.06 202 5.054 220 −1 1 0

18.71 4.74 121 4.737 240 1 0 1

20.27 4.38 804 4.375 1000 0 2 0

21.75 4.09 396 4.083 690 −2 0 1

22.59 3.94 541 3.9298 970 −2 −2 1

23.77 3.74 73 3.7381 120 0 −2 1

24.35 3.66 100 3.6526 180 1 2 1

24.89 3.58 33 3.5818 90m −1 0 2

25.51 3.49 107 3.4876 270 0 0 2

26.69 3.34 31 3.3356 40 −1 2 0

3.2607 30 0 −1 2

27.75 3.21 242 3.2138 350 −2 1 1

3.1985 170 2 0 1

28.53 3.13 100 3.1251 170 −1 2 1

28.95 3.08 186 3.0829 280m 2 2 1

Определение термодинамических свойств ми-
нералов является одним из фундаментальных экс-
периментальных направлений в минералогии; 
наличие надежных термодинамических данных по-
зволяет рассчитать поля устойчивости минераль-
ных фаз и их парагенезисов. Настоящая работа про-
должает физико-химические и термохимические 
исследования природных водных и гидроксилсо-
держащих фосфатов и сульфатов, образовавшихся 
в эндогенных условиях зоны гипергенеза.

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ

Исследования выполнены на образце дестине-
зита из карьера Высочаны (Прага, район Глоубе-
тин, Чехия). Образец представлен однородными 
плотными скрытокристаллическими желтовато- 
серыми почковидными конкрециями размером 
3 см в поперечнике.

Образец был изучен методами термического 
и электронно-зондового анализов, порошковой 
рентгенографии, ИК и КР спектроскопий, микро-
калориметрии Кальве. Характеристики экспери-

ментальных установок и использованных методик 
приведены в (Гриценко и др., 2023а; Гриценко и др., 
2023б), конкретные условия проведения исследова-
ний указаны под соответствующими рисунками.

При термохимическом исследовании, выпол-
ненном методом “сброса”, были измерены значе-
ния суммарного теплового эффекта [H0(973  K) –  
–  H0(298.15 K) + ∆раствH0(973 K)], включающего 
приращение энтальпии дестинезита при 973 K и эн-
тальпию его растворения при этой температуре.

Мессбауэровский спектрометр “MS1104Em” 
установлен на кафедре технологии материалов 
электроники НИТУ МИСИС; остальное исполь-
зованное оборудование установлено на геологиче-
ском факультете МГУ имени М. В. Ломоносова.

РЕЗУЛЬТАТЫ ИССЛЕДОВАНИЙ
Характеристика образца

Результаты исследования образца методом по-
рошкового рентгендифракционного анализа (табл. 1) 
показали соответствие исследуемого вещества 
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Исследованный образец Дестинезит (ICDD 2013; № 00-042-1364)
2 ϴ, град. d/n, Å I/I0 d/n, Å I/I0 hkl

3.0829 m −3 −2 1

3.0622 220m 2 3 0

30.37 2.943 379 2.9416 800 1 0 2

30.63 2.919 305 2.9151 360 0 3 0

31.41 2.848 98 2.8444 140 −3 0 1

32.17 2.783 42 2.7790 80 1 3 1

32.97 2.717 61 2.7183 110 −3 -3 1

34.45 2.603 95 2.5998 150 2 3 1

35.49 2.530 36 2.5263 70m −2 2 0

36.43 2.466 23 2.4670 30 3 2 1

37.21 2.416 56 2.4154 70 −1 0 3

37.57 2.394 32 2.3922 50m −2 −1 3

37.93 2.372 27 2.3692 40 2 0 2

38.93 2.314 39 2.3125 70 2 2 2

2.2745 70m 4 2 0

39.73 2.269 69 2.2665 90 1 −3 1

2.2578 90m 0 −1 3

41.35 2.184 29 2.1819 70m 1 4 1

43.07 2.100 67 2.0987 100m 0 −4 1

43.55 2.078 66 2.0771 110m 0 4 1

44.29 2.045 32 2.0507 70 −4 v4 1

2.0421 70 −4 0 2

2.0048 110 −2 3 1

1.9973 90 1 −1 3

46.99 1.934 20 1.9321 40 −2 −5 1

47.51 1.914 40 1.9155 30 4 3 1

1.9110 50 −3 −5 1

48.69 1.870 45 1.8783 40m 1 5 0

1.8679 90 −5 −2 2

50.59 1.804 24 1.8071 50 −5 −1 2

52.19 1.753 48 1.7516 70m −1 −4 3

53.29 1.719 22 1.7192 30m −1 4 2

53.97 1.699 33 1.6990 60m −3 0 4

1.6990 m −5 −3 3

54.35 1.688 23 1.6844 50m −3 −3 4

55.05 1.668 29 1.6683 50m 4 1 2

1.6238 30 −2 3 3

56.85 1.620 11 1.6193 40 3 1 3

1.6104 50m 0 2 4

57.83 1.595 24 1.5938 50 3 6 0

1.5874 20m −3 1 4
58.25 1.584 23 1.5840 40m 1 4 3

Таблица 1. Окончание
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дестинезиту согласно базе данных ICDD (The In-
ternational Centre for Diffraction Data, 2013; карточ-
ка № 00-042-1364). Были определены параметры 
элементарной ячейки: a = 9.573(3) Ǻ, b = 9.739(4) 
Ǻ, c = 7.329(3) Ǻ, α = 98.78(3), β = 108.006(18), γ = 
= 63.92(3), V = 583.5(5) Ǻ3, согласующиеся с резуль-
татами работы (Peacor et al.,1999) и параметрами, 
представленными в базе данных RRUFF (Database 
of Raman spectroscopy, X-ray diffraction and chemistry 
of minerals; карточка № R050631).

Спектр инфракрасного поглощения изученного 
минерала (рис. 1а) согласуется со спектром образ-
ца № P144 из Богемии, Чехия (Chukanov, 2014) и ре-
зультатами исследований дестинезита из Бардзских 
гор, Зап. Судеты, Польша (Koszowska et al., 2005) 
и из Аржанто, Валлония, Бельгия (Frost, Palmer, 
2011а). В высокочастотной области спектра, отно-
сящейся к валентным колебаниям связанных с ка-
тионами железа гидроксильных групп и ОН-групп 
молекул воды, зарегистрирована широкая поло-
са поглощения сложной формы, в профиле кото-
рой можно выделить несколько компонент с вол-
новыми числами около 3542, 3440, 3331 и 3160 см–1. 
Высокочастотная компонента может быть отнесе-
на к валентным колебаниям не входящей в моле-
кулы воды гидроксильной группы (Frost, Palmer, 
2011a). Наличие в минерале воды в молекуляр-
ной форме подтверждается присутствием в спек-
тре полос поглощения при 1640 см–1 с плечом при 
1680 см–1 и значительно более слабой полосы при 
1557 см–1, которые соответствуют деформацион-
ным колебаниям. Наличие нескольких компонент 
полосы поглощения свидетельствует о присутствии 
молекул воды в нескольких структурных позициях 
(Koszowska et al., 2005; Frost, Palmer, 2011a). Широ-
кая интенсивная полоса поглощения в интервале от 
1180 до 900 см–1, состоящая из пяти компонент, от-
носится к валентным колебаниям тетраэдрических 
анионов [PO4]3– и [SO4]2–. Полосы при 648, 608, 556 
и 486 см–1 приписываются деформационным коле-
баниям этих анионов. Самая низкочастотная поло-
са поглощения с волновым числом 403 см–1 может 
являться решеточной модой или соответствовать 
трансляционным колебаниям катиона железа. По-
лоса поглощения при 849 см–1 соответствует ли-
брационным колебаниям гидроксильной группы 
(Koszowska et al., 2005).

Спектр комбинационного рассеяния изучен-
ного дестинезита представлен на рис. 2. Для опи-
сания полученного спектра были использова-
ны данные, представленные в работе (Koszowska 
et al., 2005). На фоне некоторого незначительного 
уровня люминесценции определяются линии ком-
бинационного рассеяния слабой интенсивности, 
относящиеся к колебаниям молекул воды: 3350 
и 3150 см–1 –  валентные колебания связей О–Н 

и 1644 см–1 –  деформационные колебания Н–О–Н. 
Линия рассеяния средней интенсивности с часто-
той 1185 см–1 и слабоинтенсивная линия с частотой 
1134 см–1 относятся к антисимметричным валент-
ным колебаниям аниона [SO4]2–. Самая интенсив-
ная линия спектра при 1051 см–1 соответствует ан-
тисимметричным валентным колебаниям аниона 
[PO4]3–. Дублет интенсивных линий с частотами 990 
и 975 см–1 приписывается полносимметричным ва-
лентным колебаниям этих анионов. Линии средней 
интенсивности при 621 и 467 см–1 соответствуют де-
формационным колебаниям аниона [SO4]2–, а ли-
ния с частотой 553 и “плечо” при 444 см–1 относят-
ся к деформационным колебаниям аниона [PO4]3–. 
Серия линий с частотами меньше 400 см–1 связа-
на с трансляционными колебаниями катиона Fe3+ 

и решеточными модами.

Мессбауэровский спектр образца дестине-
зита, полученный при комнатной температуре 
(рис. 3), представляет собой разрешенный уширен-
ный асимметричный лоренцевый дублет (χ2 = 2.4) 
 с изомерным сдвигом 0.41(1) мм·с–1, квадруполь-
ным расщеплением 0.21(1) мм·с–1 и полными ши-
ринами линий на половине их высот равными 
0.32 мм·с–1 и 0.30 мм·с–1 (для левой и правой линий 
соответственно). Изомерный сдвиг соответствует 
обычно наблюдаемым в спектрах октаэдрических 
полиэдров катиона Fe3+. Признаки присутствия 
в образце двухвалентного железа не наблюдаются.

Результаты изучения поведения дестинезита при 
нагревании до 1000 °С представлены на рис. 4. На 
ТГ и ДТГ кривых зафиксирован многоступенчатый 
процесс потери массы, начинающийся при 110 °С 
и заканчивающийся при 900 °С. Полученные дан-
ные согласуются с результатами предшествующих 
работ (Герман, 1956; Иванова и др., 1974; Ширяева, 
Модянова, 2000; Frost, Palmer, 2011b; Velasco et al., 
2020) с небольшим отличием в температурах этапов 
разложения дестинезита, связанным с различной 
скоростью нагрева образцов.

В температурном диапазоне 110–330 °С заре-
гистрирован двухэтапный процесс потери массы 
(23.0 %) с максимумами при 170 и 240 °С. ИК спектр 
образца, нагретого до 170 °С (потеря массы около 
8 %), показал уменьшение количества воды, удале-
ние гидроксильной группы и разрушение кристал-
лической структуры дестинезита с образованием 
промежуточной аморфной фазы, которой соответ-
ствуют уширенные неразрешенные полосы погло-
щения в интервалах 500–650 см–1 и 800–1200 см–1. 
При дальнейшем нагревании в интервале темпера-
тур 330–600 °С с максимумом около 525 °С проис-
ходит дальнейшая дегидратация вещества, что под-
тверждается спектром ИК поглощения образца, 
нагретого до 600 °С (рис. 1в). При повышении 
температуры выше 600 °С начинается процесс де-
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Рис. 1. Спектры инфракрасного поглощения изученного дестинезита (спектральное разрешение 2 см−1): (а) – ис-
ходный образец, (б) – образец, нагретый до 170 °С, (в) – до 600 °С, (г) – до 800 °С, (д) – до 1000 °С; * отмечены 
области полос вазелинового масла. 
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сульфатизации с максимумом при 755 °С; на спек-
тре ИК поглощения образца, нагретого до 800 °С 
(рис. 1г), зафиксировано отсутствие воды и значи-
тельное уменьшение интенсивности полосы по-
глощения при 1120 см–1, соответствующей аниону 
[SO4]2–, при сохранении полос поглощения при 1057 
и 1010 см–1, относящихся к аниону [PO4]3–. В спектре 
также отмечены полосы поглощения, указывающие 
на образование гематита (468 и 540 см–1) (Farmer, 
1974; Peng Wenshi, Liu Gaokui, 1982). При 900 °С 
процесс разложения дестинезита завершается, об-
щая потеря массы в изученном диапазоне темпе-
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Рис. 2. Спектр комбинационного рассеяния изученного дестинезита (выходная мощность лазерного луча − 13 мВт, 
диаметр фокального пятна − 20 мкм при увеличении 40х, накопление сигнала осуществлялось в течение 1 с при 
усреднении по 100 экспозициям).
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Рис. 3. Мессбауэровский спектр образца дестинези-
та при комнатной температуре (источник 57Co/Rh, 
активность 0.16 ГБк).
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Рис. 4. Кривые нагревания изученного дестинезита 
(скорость нагревания 10 град./мин, масса образца 
99.0 мг).
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ратур составила 45.3 %. Спектр инфракрасного по-
глощения продукта разложения минерала (рис. 1д) 
отражает присутствие гематита (470 и 541 см–1) и хо-
рошо сформированной кристаллической фазы, от-
носящейся к классу фосфатов. Рентгендифракци-
онный спектр (табл. 2) зарегистрировал наличие 
трех фаз –  гематита (карточка № 01-089-0597), ро-
доликоита FePO4 (карточка № 00-050-1635) и грат-
таролаита Fe3+O3(PO4) (карточка № 00-050-1634), 
диагностированных в соответствии с базой данных 
ICDD (The International Centre for Diffraction Data, 
2013).

На кривой ДТА зафиксированы три эндотер-
мических эффекта, связанные с процессами деги-
дратации, дегидроксилирования и десульфатиза-
ции и один протяженный экзотермический эффект 
в интервале около 500–700 °С, который можно отне-
сти к кристаллизации фосфатов и сульфата железа.

Полученные нами данные по фазовому соста-
ву продукта разложения согласуются с результа-
тами рентгенографического изучения прогретого 
до 900 °С дестинезита, представленными в работе 
(Velasco et al., 2020). Однако, окислительно-восста-
новительная реакция, предложенная этими автора-
ми для описания процесса разложения минерала, 
происходящего в потоке инертного азота с участи-
ем родоликоита, граттаролаита, гематита, диокси-
да серы и кислорода, представляется нам малове-
роятной.

Мы полагаем, что процесс термического разло-
жения дестинезита может быть представлен уравне-
нием с участием триоксида серы:

Fe3+(PO4)(SO4)(OH)∙6H2O = 0.75 FePO4 + 

+ 0.25Fe3+O3(PO4) + 0.25Fe2O3 + 6.5H2O + SO3.    (1)
родоликоит граттаролаит гематит

На основании результатов электронно-зондово-
го микроанализа (средние значения из трех измере-
ний) изученный минерал имеет следующий химиче-
ский состав (мас. %): 0.03 Na2O, 0.02 K2O, 0.05 MgO, 
0.25 Al2O3, 37.50 Fe2O3, 0.10 SiO2, 17.09 SO3, 16.72 P2O5, 
28.2 Н2О. Содержание воды было рассчитано как 
разность общего количества летучих компонентов 
из данных термогравиметрии и содержания триок-
сида серы по данным электронно-зондового анализа.

С использованием результатов проведенных ис-
следований была рассчитана кристаллохимиче-
ская формула изученного дестинезита на 6 зарядов: 
(Fe3+

 Al0.02)(PO4)0.99(SO4)0.90(OH)1.20⋅5.97H2O. Количе-
ство гидроксильных групп получено по балансу за-
ряда. Формула соответствует теоретическому соста-
ву дестинезита Fe3+(PO4)(SO4)(OH)⋅6H2O, на которую 
и были рассчитаны все полученные в настоящем 

Таблица 2. Данные порошковой рентгенографии продуктов 
разложения дестинезита  при нагревании до 900 °С

№ 2ϴ, град. d/n, Å I/I0 Минерал

1 18.19 4.88 156 C

2 20.33 4.37 189 B

3 21.75 4.09 18 B

4 22.17 4.01 19 C

5 24.15 3.69 81 D

6 25.81 3.45 977 B

7 26.69 3.34 4 A

8 28.85 3.09 1000 C

9 31.23 2.864 11 B

10 33.17 2.701 249 D

11 35.65 2.519 185 B,D

12 36.79 2.443 129 A,C

13 38.05 2.365 120 B

14 38.97 2.311 86 C

15 39.25 2.295 44 A,B,C,D

16 40.87 2.208 39 D

17 41.35 2.184 59 B

18 43.45 2.083 143 C,D

19 45.31 2.002 86 B,C

20 48.55 1.875 61 B

21 49.47 1.843 53 C,D

22 50.45 1.809 23 A

23 53.17 1.723 34 B

24 54.11 1.695 74 D

25 55.13 1.666 30 A,B,C

26 56.61 1.626 120 C

27 57.65 1.599 22 A,D

28 58.39 1.581 35 B

29 59.85 1.545 52 A,C

30 60.11 1.539 34 A,C

31 61.53 1.507 23 B,C

32 61.73 1.503 18 B,C

33 62.47 1.487 31 D

34 64.03 1.454 31 A,D

35 64.65 1.442 41 C

36 65.61 1.423 36 A,B

37 69.01 1.361 34 C

Примечания. А – кварц (внутренний стандарт); В – родоликоит 
FePO4; C – граттаролаит Fe3+O3(PO4); D – гематит Fe2O3.

3

2

3

2

3

1.97
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исследовании термодинамические константы ми-
нерала.

Термохимическое исследование

Среднее значение величины [H0(973 K) – H0(298.15 K) + 
+ ∆раствH0(973 K)] дестинезита из 8 экспериментов, 
проведенных на микрокалориметре Кальве, соста-
вило 1366.1 ± 14.5 Дж/г = 584.5 ± 6.2 кДж/моль (М = 

= 427.83 г/моль), погрешности определены с веро-
ятностью 95 %.

На основании полученных калориметрических 
данных и термохимического цикла, включающего 
растворение минерала и составляющих его компо-
нентов, по реакции (2) и уравнениям (3) и (4) была 
рассчитана энтальпия образования дестинезита те-
оретического состава из элементов.

где ∆H = [H0(973 K) –  H0(298.15 K) + ∆раствH0(973 K)] –  
термохимические данные для оксидов железа, фос-
фора, кальция и алюминия, а также сульфата кальция 
и гидроксида алюминия (табл. 3); ∆fH0(298.15  K) – 
 значения энтальпий образования из элементов ком-
понентов реакции (1) (табл. 3), взятые из справоч-
ного издания (Robie, Hemingway, 1995). Получено 
следующее значение энтальпии образования дести-
незита  из элементов: –4258 ± 12 кДж/моль.

Необходимое для расчета величины энергии 
Гиббса образования дестинезита значение абсо-
лютной энтропии было оценено с использованием 
справочных данных (Robie, Hemingway, 1995) на ос-
новании реакций (5), (6) и (7), ∆S0(298.15 K) кото-
рых принималось равным пренебрежимо малой ве-
личине.

2 FePO4⋅2H2O + CaSO4⋅2H2O +AlO(OH) = 
= Fe3+(PO4)(SO4)(OH)⋅6H2O + AlPO4 + CaO,   (5)

штренгит гипс диаспор берлинит

FePO4⋅2H2O + 2 CaSO4⋅2H2O + FeO(OH) = 
= Fe3+(PO4)(SO4)(OH)⋅6H2O + CaSO4 + CaO,   (6)

штренгит гипс гетит ангидрит

Fe2O3 + 1/2P2O5 + CaSO4 + 6.5 H2O =
= Fe3+(PO4)(SO4)(OH)⋅6H2O + Ca O.           (7)

гематит ангидрит

Используя среднее из полученных по уравне-
ниям (5), (6) и (7) значений S0(298.15 K) (442.8, 
473.8 и 469.4 Дж/(моль⋅K) соответственно), равное 

Таблица 3. Термохимические данные, использованные в расчетах энтальпии образования дестинезита (кДж/моль)

Компонент H0(973 K) − H0(298.15 K) + ∆ раствH0(973 K) – ∆fH0(298.15 K) а

CaO(к.) − 21.78 ± 0.29 б 635.1 ± 0.9

Al2O3(корунд) 107.38 ± 0.59 в 1675.7 ± 1.3

Fe2O3(гематит) 171.6 ± 1.9 г 826.2 ± 1.3

CaSO4(ангидрит) 131.3 ± 1.6 д 1434.4 ± 4.2

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

P2O5(к.) −326.48 ± 1.21 ж 1504.9 ± 0.5

Примечания. а Справочные данные (Robie, Hemingway, 1995). 
б-д Рассчитано с использованием справочных данных по [H0(973 K) − H0(298.15)]
(Robie, Hemingway, 1995) и экспериментальных данных по растворению D раствH0(973 К): б (Киселева и др., 1979), в (Ogorodova et al., 2003), 
г (Киселева, 1976), д (Котельников и др., 2000).
е По данным (Огородова и др., 2011).
ж По данным (Ushakov et al., 2001).

Fe2O3 +1/2 P2O5 + CaSO4 + 13/3 Al(OH)3 = Fe3+(PO4)(SO4)(OH)⋅6H2O + CaO + 13/6 Al2O3, (2)

∆р-ции(1) H0(298.15 K) = ∆H Fe2O3 + 1/2∆H P2O5 + ∆HCaSO4 + 13/3∆H Al(OH)3 –  
– ∆H Fe3+(PO4)(SO4)(OH)⋅6H2O –  ∆цH CaO –  13/6 ∆H Al2O3, (3)

∆fH0(298.15 K)дестинезита = ∆р-ции(1) H0(298.15 K) + ∆fH0(298.15 K)Fe2O3 + 1/2 ∆fH0(298.15 K)P2O5 +  
+ ∆fH0(298.15 K)CaSO4 + 13/3∆fH0(298.15 K)Al(OH)3 –  ∆fH0(298.15 K)CaO – 13/6∆fH0(298.15 K)Al2O3,  (4)

2

2

2

2

2

2
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Таблица 4. Термодинамические свойства дестинезита Fe3+
2(PO4)(SO4)(OH)⋅6H2O, полученные в настоящей работеа

−∆fH0(298.15 K) б,  
кДж/моль

S0(298.15 K) в, 
Дж/(моль·K)

−∆fS0(298.15 K) г, 
Дж/(моль·K)

−∆fG0(298.15 K) д,  
кДж/моль

4258 ± 12 462.0 2054 3646

Примечания. а Погрешности всех термодинамических величин рассчитаны методом накопления ошибок.
б Получено методом расплавной калориметрии растворения.
в Оценено с использованием реакций (5), (6) и (7).
г Рассчитано с использованием данных по S0(298.15 K) элементов, входящих в состав дестинезита (Robie, Hemingway, 1995).
д Рассчитано по формуле ∆fG0 = ∆fH0 − T∙∆fS0.

462.0 Дж/(моль⋅K), мы рассчитали величину 
∆fS0(298.15  K) = –2054 Дж/(моль⋅K). Основыва-
ясь на полученных данных по энтальпии и энтро-
пии образования дестинезита, мы рассчитали энер-
гию Гиббса образования дестинезита из элементов 
∆fG0(298.15 K) = –3646 кДж/моль.

Представленные в работе (Velasco et al., 2020) тер-
модинамические константы дестинезита, которые 
сами авторы расcматривают как оцененные из дан-
ных сканирующей калориметрии (∆fH0(298.15  K)  = 
= –4051.7 ± 4.3 кДж/моль, ∆fS0(298.15 K) = –1518 ± 
±  20.0 Дж/(моль∙K) и ∆fG0(298.15 K) = –3598.9 ±  
± 7.1  кДж/моль), являются, на наш взгляд, очень 
грубой оценкой, поскольку, во-первых, расчет эн-
тальпии образования и энтропии дестинезита ав-
торы проводили с использованием окислитель-
но-восстановительной реакции, которая, как было 
рассмотрено выше, представляется маловероятной 
в инертных условиях проведенного эксперимента; 
во-вторых, приведенная ими величина энтальпии 
образования дестинезита была отнесена к темпера-
туре 298.15 K несмотря на то, что тепловой эффект, 
сопровождающий процесс разложения минерала, 
был измерен в очень широком интервале темпера-
тур от 50 до 900 °С; и последнее, при расчете авто-
ры использовали справочные данные для энтальпий 
образования участников реакции при Т = 298.15 K, 
в том числе и для Н2О(газ) (Velasco et al., 2020; 
табл. 4), однако вода при этой температуре находит-
ся в жидком состоянии (разница в энтальпии обра-
зования дестинезита составляет около 286 кДж/моль, 
в энергии Гиббса около 60 кДж/моль).

Таким образом, представленные нами данные 
по энтальпии образования дестинезита (табл. 4) яв-
ляются первыми данными, полученными тради-
ционным и проверенным методом калориметрии 
растворения, и могут быть рекомендованы для вне-
сения в международную базу термодинамических 
данных для минералов, а также для моделирования 
процессов вторичного минералообразования при 
сернокислотном выветривании сульфидо- и фос-
фатоносных пород в зоне гипергенеза.

Авторы выражают благодарность научному ре-
дактору журнала член-корреспонденту РАН О. Л. Ку-
скову и рецензентам за помощь в подготовке статьи.
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В статье представлены результаты изучения карбонатных и сульфатно-карбонатно-глинистых пород 
нижнего мэотиса в разрезах бухт мыса Казантип комплексом аналитических методов. Установлено, 
что наибольшим варьированием химического, битуминологического, фазового и изотопного соста-
ва углерода характеризуются карбонатно-глинистые и глинистые породы основания разреза. Доказа-
но, что исходное ОВ накапливалось, в основном, в восстановительных условиях, но имеет некоторые 
вариации в своем составе; характеризуется низкой степенью его катагенетического преобразования, 
что говорит о сохранении первичного изотопного состава. Выявлен разнообразный фазовый состав 
глинистой фракции – диоктаэдрический иллит, каолинит, хлорит, глауконит и слабоупорядоченные 
смешанослойные образования типа иллит/смектит с различным соотношением иллитовой и смекти-
товой компоненты и варьирующей степенью упорядоченности. Моделирование их дифракционных 
профилей показало, что иллит/смектитовая структура может свидетельствовать о значительных глуби-
нах мобилизации осадков грязевыми вулканами. Установлено, что изотопный состав 13Сorg колеблется в 
широких пределах от –33.72 до –19.27 ‰ при моде –22.1…–24.93 ‰. Изотопное облегчение 13Сorg ниже 
–25.6 ‰ может быть связано с вхождением в ОВ изотопно-легкой массы метанокисляющих бактерий. 
Выявлено, что вариации кривых изотопного состава 13Сcarb и 13Сorg исследованных пород по разрезу ред-
ко характеризуются однонаправленными (положительными и отрицательными) вариациями и имеют 
разные тенденции по разрезу. Направленность кривой изотопного состава 13Сcarb с некоторыми вари-
ациями имеет выраженную тенденцию к утяжелению вверх, тогда как изотопные значения 13Сорг – на 
облегчение. Полученные результаты доказывают, что выявленные вариации состава ОВ и изотопии 
углерода в разрезах нижнего мэотиса мыса Казантип отражают колебания в условиях седиментации 
температуры, солености, ингрессии пресных вод, колебания биопродуктивности и влияние локальных 
газофлюидных высачиваний. Предлагается использовать такие акцессорные минералы как циркон, 
монацит, ильменит в качестве индикатора грязевого палеовулканизма.

Ключевые слова: геохимия органическая и изотопная, карбонаты, глинистые породы, нижний мэотис, 
Казантип, Керченский п-ов
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ВВЕДЕНИЕ

Проводимые нами ранее исследования отложе-
ний природного заповедника Казантипский были 
направлены на установление их возраста и изуче-
ние карбонатных корковых обрастаний мшанковых 
биогермов, принимавшиеся предшественниками за 
строматолиты, а затем выявленных локальных ми-
нибиогермов и “газовых пузырей” со скоплениями 
мшанок хорошей сохранности (Антошкина и др., 
2017, 2020, 2022; Леонова и др., 2020, 2022). Было 

выявлено, что прочность каркаса мшанковых по-
строек обусловлена синседиментационным био-
индуцированным цементом вокруг мшанок и кор-
ками на поверхности биогермов. В составе корок 
и моллюсково-полихетовых минибиогермах были 
установлены бактериоморфные структуры, мине-
рализованные биопленки, гликокаликс, фрамбои-
дальный пирит, высоко-Mn кальцит (кутногорит), 
битум, Mg-кальцит, арагонит, доломит и другие ау-
тигенные минералы, не характерные для обычных 
осадочных пород. Последующими исследованиями 
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были установлены вторичные диапиры, которые 
запечатлели признаки неотектонической активно-
сти (Антошкина и др., 2022). Приуроченность кар-
бонатных корок к соленым водам, формирование 
мшанковых бактериолитов и локальность их об-
разования позволили предположить проявление 
в мелководном морском бассейне придонных хо-
лодных газофлюидных высачиваний. Нами были 
показаны свидетельства формирования мшанковых 
известняков на склонах грязевулканического диа-
пира, активная деятельность которого сопровожда-
лась холодными газофлюидными высачиваниями 
(Антошкина и др., 2022). Мшанковый биогермный 
комплекс, вероятнее всего, был пригидротермаль-
ным оазисом, а не кольцевым рифом или атоллом, 
как полагали многочисленные исследователи, изу-
чавшие неогеновые разрезы Керченско-Таманско-
го региона, начиная с работ Н. И. Андрусова (1909) 
до современных (Симонов, Брянцева, 2018 и др.). 
Область разгрузки восходящих газофлюидных вы-
сачиваний была связана с разломами на склонах 
потухшего грязевого вулкана Казантип, возникши-
ми при проявлении неогеновых орогенных процес-
сов в Азовско-Черноморской грязевулканической 
области. Важно отметить, что грязевые вулканы 
представляют собой очень динамичные водона-
порные системы, особенностью которых является 
наличие газовой фазы (преимущественно метано-
вой) на глубине в отличие от источников с обосо-
блением газовой фазы в приповерхностных усло-
виях или непосредственно при разгрузке (Крылов 
и др., 2008; Крылов, Логвина, 2012). При этом гря-
зевые вулканы –  довольно экзотичная геохимиче-
ская система, в которой происходит своеобразное 
перераспределение химических элементов между 
различными фазами грязевулканического вещества 
в условиях реакции с морской водой придонного 
слоя, если разгрузка происходила на дно акватории 
(Никитенко, Ершов, 2021). Проявления грязевого 
вулканизма отмечались с кембрия, но распознать 
реликты древних грязевых вулканов непросто, так 
как четкие критерии их идентификации отсутству-
ют (Сокол, Кох, 2010). К тому же, грязевые вулканы 
в основном сосредоточены на площадях, где про-
исходила или сейчас происходит генерация углево-
дородных газов и нефти (Холодов, 2002; Kopf, 2002; 
Преснов и др., 2020).

Задача наших исследований: используя новые 
данные и аналитические методы, получить допол-
нительные доказательства по нижнемэотическо-
му комплексу карбонатных, сульфатно-карбонат-
но-глинистых пород и ассоциировавшихся с ними 
необычных карбонатных тел как активизировавше-
гося древнего грязевого вулкана Казантип с целью 
выработки диагностических признаков для поис-
ков ископаемых аналогов.

В статье представлены результаты комплексно-
го изучения, позволяющие подтвердить, что специ-
фика изучаемого комплекса обусловлена влиянием 
высачиваний грязевого вулкана на обстановки се-
диментации.

ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ ПОЗИЦИЯ  
ОБЪЕКТА ИЗУЧЕНИЯ

Природный заповедник “Казантипский” пред-
ставляет собой кольцевую прерывистую скалистую 
гряду из серии мшанковых биогермов, обрамляю-
щую котловину мыса Казантип на Азовском по-
бережье Керченского п-ова (рис. 1). Из крупных 
геологических структур Керченско-Таманский по-
перечный прогиб выделяется приуроченностью 
к нему одноименной грязевулканической области 
в зоне накопления мощных плиоцен-четвертичных 
осадочных толщ Индоло-Кубанского предгорного 
прогиба. Из них ~4 км мощности составляют глу-
боководные глинистые отложения олигоцена–ниж-
него миоцена, формировавшиеся в опресненном 
застойном бассейне и известные как майкопская 
серия, которая имеет региональное распростране-
ние на Кавказе, в Предкавказье и на Крымском по-
луострове (Попов и др., 2010). Шельфовые области 
этого бассейна охватывали акваторию Азова и рав-
нинного Крыма. Областями сноса материала для 
последних, исходя из анализа данных литологии, ге-
охимии и палеогеографии кайнозойских отложений 
(Недумов, 1993), могли быть в основном территории 
юга Русской плиты. Формирование складчатости 
на Керченском полуострове началось в среднем ми-
оцене и сопровождалось интенсивным диапириз-
мом и возникновением грязевых вулканов на сводах 
крупных антиклинальных складок. На северо-вос-
токе полуострова прослежены 4 субширотные ан-
тиклинальные зоны, сложенные неогеновыми осад-
ками (средний миоцен, сармат и мэотис верхнего 
миоцена). Диапировые внедрения глин майкопской 
серии прорывают ядра большинства антиклиналь-
ных складок, к которым часто приурочены гря-
зевые вулканы. Сейсмической разведкой (метод 
отраженных волн) было установлено, что подстила-
ющие майкопскую толщу породы эоценового и бо-
лее древнего возраста не участвуют в диапиризме, 
а смяты в пологие антиклинальные складки, в осе-
вой части часто нарушенные разломами (Пустиль-
ников, Чекунов, 1969; Овсюченко и др., 2015).

Скальная гряда вокруг центральной котловины 
мыса Казантип сложена в верхней части массивны-
ми мшанковыми биогермными и массивно-плитча-
тыми биокластовыми известняками, залегающими 
на слоистой толще сульфатно-карбонатно-гли-
нистых пород. Мыс Казантип, по данным пре-
дыдущих исследователей (Лычагин, 1952; Мура-
тов, 1973; Клюкин, 2006 и др.), в тектоническом 
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Рис. 1. Геологическое строение Керченского п-ова и местоположение мыса Казантип (а–б). Скальная гряда за-
поведника, расположение и прибрежный вид изучаемых бухт: Сенькина, правый борт (в), Широкая, правый борт 
(г) и левый борт (д) и Шарабай, правый борт (е) на мысе Казантип, Азовское побережье Керченского п-ова. Белая 
стрелка на (д) показывает вторичный диапир. Условные обозначения: (а) отложения: 1 – четвертичные, 2 – плио-
цен-верхнемиоценовые, 3 – среднемиоценовые, 4 – олигоцен-нижнемиоценовые (по: Шнюков и др., 1986).

(д)

(е)

(г)

(в)

(а) (б)
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 плане представляет собой Мысовую (Казантип-
скую) брахиантиклиналь, являющуюся криптоди-
апировой складкой с ядром нагнетания из сильно 
перемятых, раздробленных и перетертых глин май-
копской серии. Материалы бурения подтверждают 
проявление глиняного диапиризма и активного 
продолжения формирования Мысовой антикли-
нали (Клюкин, 2006). При изучении разрезов есте-
ственных выходов и скважин в котловине он уста-
новил, что в основании разреза мыса Казантип 
залегают мощные (4–5 км) олигоцен-нижнеми-
оценовые глины майкопской серии, перекрытые 
среднемиоценовыми глинами (0.2 км) с просло-
ями алевролитов, песчаников, мергелей и извест-
няков. Верхнемиоценовые отложения (0.3–0.5 км) 
включают сарматскую толщу сланцеватых загипсо-
ванных глин с тонкими и редкими прослоями мер-
гелей, известняков, песчаников и конгломератов. 
Эти породы на поверхности не обнажаются, хотя 
присутствуют в других разрезах по азовскому побе-
режью Керченского п-ова (Вернигорова, Рябоконь, 
2018). Мэотические мощные мшанковые биогерм-
ные известняки, известняки-ракушечники, мер-
гели и глины. На коренных породах несогласно 
лежат маломощные морские и континентальные 
отложения четвертичной системы. Проведенные 
нами ранее исследования мшанковых биогермных 
и биокластовых известняков и подстилающей их 
маломощной толщи сульфатно-карбонатно-гли-
нистых отложений Казантипского заповедника до-
казали их раннемэотический возраст (Антошкина 
и др., 2022).

МАТЕРИАЛ И МЕТОДЫ

Материалом для исследований были образцы 
нижнемэотических карбонатных и сульфатно-кар-
бонатно-глинистых пород разрезов бухт Шарабай, 
Широкая и Сенькина. Для решения поставленной 
задачи и получения новой информации о харак-
теристике исследованных пород был использован 
более широкий комплекс аналитических методов: 
химических, рентгеновской дифрактометрии, га-
зовой хроматографии, изотопии углерода и серы, 
электронной микроскопии с энергодисперсионной 
спектрометрией и шлихового анализа.

Химический состав пород определялся рацио-
нальным количественным химическим анализом 
(Кривицкая, Смехов, 1981) карбонатного материа-
ла породы (из солянокислой вытяжки) с обязатель-
ным определением СО2 и нерастворимого остат-
ка (Н.О.). Нормативно-минеральный состав пород 
рассчитывался согласно рекомендуемой класси-
фикации смешанных карбонатных пород (Шванов 
и др., 1998) для анализа общей картины химическо-
го состава внешне однообразных пород.

Содержание органического углерода (Сорг) в не-
растворимом остатке породы (НОП) выполнялось 
по методу ВНИГРИ (Успенский и др., 1986) в кон-
центрированной соляной кислоте. Результаты опре-
деления пересчитывались на исходную породу. Для 
количественного анализа Сорг использовался анали-
затор на углерод и серу (METABAK CS-30). В каче-
стве стандарта применялась глюкоза.

Выделение хлороформенного битумоида А (ХБА) 
проводилось путем 40-часовой экстракции рас-
тертой породы в аппарате Сокслета. Элементная 
сера удалялась из экстракта добавлением в при-
емник губчатой меди. Разделение ХБА на фрак-
ции осуществлялось методом колоночной хро-
матографии на силикагеле (Fluka) с 10 % AgNO3. 
В качестве элюэнта использовали н-гексан. Ана-
лиз нормальных и изопреноидных алканов на-
сыщенной фракции битумоидов выполнен мето-
дом газовой хроматографии (ГХ) на хроматографе 
Кристалл-2000М (капиллярная колонка DВ-5, 
30 м × 0.32 мм × 0.25 мкм). Температура програм-
мировалась от 110 до 300 °С, со скоростью 5 °С/мин. 
Температура инжектора и детектора 300 °С.

Фазовый состав глинистой фракции определял-
ся в ориентированных и разориентированных пре-
паратах, подвергнутых стандартным диагностиче-
ским обработкам, на рентгеновском дифрактометре 
Shimadzy XRD-6000 (излучение CuKα, Ni фильтр,  
30 kV, 20 mA). Моделирование дифракционных про-
филей глинистой фракции выполнены с примене-
нием как воздушно-сухих образцов, так и образцов, 
насыщенных этиленгликолем с помощью програм-
мы Sybilla (Shevron©).

Измерения изотопного состава углерода (13Сcarb 
и 13Сorg) проведено в режиме непрерывного потока ге-
лия (CF-IRMS) на аналитическом комплексе, вклю-
чающем в себя элементный анализатор Flash EA 1112, 
соединенный через газовый коммутатор Conflo IV 
с масс-спектрометром Delta V Advantage (фирма 
Thermo Fisher Scientific). Значения изотопного соста-
ва углерода даны в промилле относительно стандар-
та PDB. Ошибка измерения составляет ±0.1 ‰ (1σ).

Изотопный состав серы в гипсах определялся 
на масс-спектрометре DeltaPlusAdvantage (Thermo 
Finnigan), сопряженном с элементным анализато-
ром (EA) Flash1112 интерфейсом Con Flo III. Ис-
пользовалась методика (Giesemann et al., 1994; 
Grassineau et al., 2001). При измерениях серы ис-
пользовался стандарт IAEA-S-1. Ошибка измере-
ний в серии не превышает 0.11 ‰, VCDT.

Диагностика фоссилизированных биопленок 
и аутигенных минералов осуществлялась ска-
нирующим электронным микроскопом (СЭМ) 
(JSM-6390LV JEOL) с ЭДС-спектрометром (INCA 
Energy 450 X-max 80) с углеродным напыление.
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При шлиховом анализе в процессе промывки 
проб после удаления глинистой компоненты вы-
делялись следующие фракции: несортированный 
остаток, легкая немагнитная, тяжелая магнитная 
и электромагнитная, тяжелая немагнитная. Фрак-
ции также изучались методом сканирующей элек-
тронной микроскопии с ЭДС-спектрометром.

Аналитические исследования проводились в Цен-
тре коллективного пользования (ЦКП) “Геонаука” 
Института геологии ФИЦ Коми научного центра 
УрО РАН, г. Сыктывкар, в ЦКП “Геоаналитик” Ин-
ститута геологии и геохимии ФГБУ УрО РАН, г. Ека-
теринбург, изотопные исследования серы выполне-
ны в Институте минералогии УрО РАН (г. Миасс).

РЕЗУЛЬТАТЫ И ИХ ОБСУЖДЕНИЕ

Химический состав нижнемэотических пород

Изученный разрез нижнего мэотиса располо-
жен в трех бухтах (рис. 1): Шарабай (правый борт, 
нижняя часть разреза: сульфатно-карбонатно-гли-
нистые породы –  13 м + массивные мшанковые из-
вестняки –  от 0.70 до 4.4 м), Широкая (левый борт, 
нижняя часть разреза: сульфатно-карбонатно-гли-
нистые породы –  до 7 м + правый борт, средняя 
часть разреза мшанковых известняков –  до 30 м), 
Сенькина (правый борт, верхняя часть разреза со-
ставляет от 13 до 27 м в сторону моря). Полученные 
данные карбонатного анализа показали следующее 
(табл. 1). Карбонатно-глинистые и глинистые поро-
ды в бухте Шарабай, представляющие низы разреза, 
характеризуются наиболее широкими вариациями 
химического и нормативно-минерального соста-
ва и подразделяются на шесть типов (в скобках ча-
стоты встречаемости, %): известняки доломитистые 
и доломитовые (33.4); известняки глинистые доло-
митистые и доломитовые (16.7); известняки глини-
стые (16.7); доломиты глинистые известковые (5.5); 
мергели глинистые известковисто-доломитовые 
(5.5); глины (22.2). В бухте Широкой обособляют-
ся три типа пород: известняки доломитистые (53.8), 
известняки доломитовые (38.5) и известняки глини-
стые (7.7). Породы в бухте Сенькина завершают раз-
рез нижнего мэотиса, характеризуясь неравномер-
ной примесью терригенного материала: известняки 
доломитовые, доломиты известковистые, известня-
ки глинистые и мергели доломитистые.

В нерастворимой части проанализированных 
пород микроскопически установлены обломоч-
ный и аутигенный кварц, халцедон, полевые шпаты 
(чаше всего ортоклаз), мусковит, хлорит, галит, гипс, 
углеродное вещество, барит по органическим остат-
кам и оксигидроксиды железа. Выявленная во всех 
карбонатолитах примесь биогенного слабо окри-
сталлизованного апатита, подтвержденная рентге-
нофазовым анализом, составляет 0.2–1.2 %. Доказа-

но осаждение апатита в морской среде в присутствии 
бактерий, содержащих органические фосфатные 
соединения (Allison, 1988; Ушатинская, 2022). Так-
же в образцах отмечается присутствие костного де-
трита, установленного методами аналитической 
СЭМ. Полученные результаты нормативно-мине-
рального состава пород свидетельствуют не только 
о фактически постоянном присутствии доломито-
вого компонента в известняках: от известняка доло-
митистого, доломитового до доломита известкови-
стого, но и о значительной их глинистости, вплоть 
до мергелей известковистых и доломитистых. Вы-
сокое содержание CaMg(CO3)2 в известняках можно 
объяснить спецификой бассейна осадконакопления 
в раннем мэотисе: 1) эвапоритизацией при падении 
уровня моря в связи с похолоданием и возможным 
повышением солености, так как бассейн седимен-
тации в раннем мэотисе был мелководным и полу-
изолированным; 2) дополнительным источником 
поступлением магния могли служить грязевулка-
нические воды. Известно, что Na+, K+, Mg2+, Ca2+, 
Cl–, SO4

2– типичны для химического состава грязе-
вулканических вод Азовско-Черноморской обла-
сти. Как ранее нами было установлено (Антошкина 
и др., 2022), в фоссилизированных биопленках кор-
ковых обрастаний и в самих мшанковых известня-
ках присутствуют аутигенные высоко-Mg кальцит, 
галит, барит, гипс. Распространение доломитовых 
разностей известняков вполне вероятно и опреде-
лило эндемичное и довольно бедное в видовом от-
ношении сообщество органических остатков в отло-
жениях нижнего мэотиса на Казантипе (Антошкина 
и др., 2022). В разрезах Таманского п-ова верхнеми-
оценовые биогермные известняки характеризуются 
разнообразными и богатыми комплексами фауны 
и флоры (Куличенко, 1971; Гончарова, Ростовцева, 
2011; Popov et al., 2016 и др.).

Литолого-минералогическая специфика
В бухтах Шарабай (правый борт) и Широкой 

(левый борт) основанием разрезов нижнего мэо-
тиса являются сульфатно-карбонатно-глинистые 
и глинистые отложения (рис. 1г, д). Как показал 
шлиховой анализ глинистых пород, некоторые слои 
обогащены цирконом, другие –  ильменитом и ру-
тилом. Повсеместно встречаются галит и монацит. 
Диагностика минералов осуществлялась ренгено-
спектральным микрозондовым методом (рис. 2). 
Особенно распространен барит, наблюдающий-
ся в виде отдельных скоплений микрокристал-
лов, звездчатых агрегатов (рис. 2и–к), а также гипс 
в виде мелких гипсовых “роз” (рис. 2ж–з). В кост-
ных остатках барит часто образует биоморфозы 
в полостях раковин моллюсков.

Принято считать, что барит в осадочных поро-
дах имеет эпигенетический генезис, маркируя зоны 
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Таблица 1. Химический состав нижнемэотических карбонатных пород

Проба
Содержание, % Нормативно-минеральный состав (мол. %)

CaO MgO MnO Fe2O3 P2O5 Н.О. CO2 FeО Дол. Кал Гл. Порода

СБ-8-18 37.86 2.43 0.06 0.08 0.11 26.50 32.87 0.09 11.30 61.99 26.71 мергель доломитистый

СБ-6-18 44.15 8.04 0.03 0.17 0.18 2.85 44.41 0.17 33.06 61.04 5.90 известняк доломитовый

СБ-4-18 30.88 18.12 0.06 0.42 0.22 6.79 43.27 0.24 79.58 11.53 8.89 доломит известковистый

СБ-3-18 50.65 1.53 0.08 0.12 0.21 6.94 40.40 0.07 6.87 80.29 6.84 известняк глинистый

ШирП-1-20 48.58 4.51 0.10 0.69 0.09 4.03 41.91 0.09 20.67 75.32 4.01 известняк доломитовый

Шир-32/2- 50.13 3.46 0.05 0.28 0.08 2.58 43.33 0.09 16.01 81.40 2.59 известняк доломитистый

Шир-31-18 50.19 2.98 0.08 0.33 0.09 3.59 42.56 0.18 13.81 82.58 3.61  

Шир-30-18 47.49 4.74 0.15 0.69 0.06 4.81 41.96 0.10 21.90 73.27 4.83 известняк доломитовый

Шир-29-18 50.19 3.37 0.08 0.27 0.10 5.38 41.60 0.14 14.91 79.95 5.14 известняк доломитистый

Шир-28-18 47.49 3.37 0.08 0.27 0.10 5.36 41.63 0.13 9.46 87.60 2.94  

Шир-26-18 49.06 4.13 0.08 0.67 0.13 3.81 42.05 0.06 19.00 77.20 3.80 известняк доломитовый

Шир-24-18 49.05 4.90 0.06 1.31 0.11 1.30 43.04 0.13 22.70 75.89 1.41  

Шир-19-18 50.35 3.05 0.06 0.24 0.04 4.29 41.85 0.12 13.98 81.77 4.25  

Шир-11-19 48.07 0.38 0.07 0.11 0.14 12.77 38.35 0.11 1.76 85.38 12.86 известняк глинистый

Шир-8-19 52.18 4.58 0.12 0.91 0.22 13.01 29.75 0.23 18.38 71.17 19.45 известняк глинистый 
доломитистый

Шир-3-18 43.04 8.12 0.12 0.48 0.17 6.60 41.32 0.15 38.4 54.82 6.78 известняк доломитовый

Шир-1-18 51.25 2.59 0.07 0.24 0.04 2.93 42.70 0.18 11.93 85.15 2.92 известняк доломитистый

Шар-2б-18 49.20 1.40 0.05 0.38 0.36 9.70 38.89 0.02 6.41 83. 94 9.65 известняк глинистый

Шар-2/10-20 47.34 0.68 0.28 0.27 0.18 14.12 37.03 0.10 3.10 82.79 14.11  

Шар-2-9-20 40.86 6.06 0.10 0.48 0.21 10.99 39.06 0.24 27.81 61.33 10.96 известняк глинистый 
доломитовый

Шар-2-8а-20 11.04 4.43 0.32 0.84 0.02 67.44 15.82 0.09 21.10 8.88 70.02 мергель глинистый 
известковистый

Шар-2/7-20 47.32 1.01 0.28 0.25 0.22 13.79 37.04 0.10 4.64 81.63 13.73 известняк глинистый

Шар-20-18 51.48 3.20 0.23 0.30 0.06 1.59 43.09 0.07 14.71 83.73 1.86 известняк доломитистый

Шар-17-18 30.36 9.96 0.15 1.59 0.24 22.01 34.49 1.20 47.18 30.16 22.66 доломит глинистый 
известковистый

Шар-16-18 45.14 5.48 0.10 0.28 1.21 6.20 41.39 0.20 25.63 68.06 6.31 известняк доломитовый

Шар-14а-18 47.67 5.47 0.02 0.17 0.15 2.63 43.74 0.15 25.36 71.98 2.66  

Шар-5а-18 45.12 3.83 0.28 0.72 0.21 9.88 39.61 0.35 17.86 72.11 10.04 известняк глинистый 
доломитистистый

Шар-1а-18 39.04 6.12 0.24 0.37 0.12 18.37 36.68 0.06 27.88 53.32 18.21 известняк глинистый 
доломитовый

Шар-6-19 44.13 8.90 0.07 0.16 0.05 2.43 44.13 0.13 40.98 56.60 2.42 известняк доломитовый

Шар-9б-19 47.56 4.59 0.06 0.30 0.16 5.19 41.99 0.16 21.14 73.63 5.23  

Шар-11-19 41.87 6.30 0.14 8.97 0.16 2.85 39.43 0.28 31.90 64.97 3.13  

Шар-11-18 0.26 1.22 0.01 1.50 0.03 96.71 0.12 0.13 0.00 0.00 100 глина

Шар-9а-19 0.26 1.12 0.01 1.35 0.02 96.96 0.15 0.13 0.00 0.00 100  

Шар-9-18 0.41 1.24 0.01 1.66 0.07 96.16 0.26 0.19 0.00 0.00 100  

Шар-6-18 0.54 1.33 0.01 1.83 0.06 95.88 0.12 0.23 0.00 0.00 100  
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Рис. 2. СЭМ–изображение в режиме вторичных электронов (а, б, г, д): (а) – кристаллы галита в минерализован-
ной биопленке; (б) – скопление фрамбоидов пирита в минерализованной биопленке с обилием NaCl; (в) – ЭПР-
спектр минерализованной биопленки с хлоридом натрия; (г) – полихетовый известняк под карбонатной коркой из 
минибиогерма; (д) – агрегат баритовых зерен в трубочке червя-полихета; (е) – ЭДС-спектр агрегата из баритовых 
зерен; (ж–м) – аутигенные минералы из шлихового остатка легкой и тяжелой немагнитной фракции гипс-карбо-
натно-глинистого слоя, подстилающего мшанковые биогермные известняки: (ж) – мелкие гипсовые “розы”; (з) – 
ЭДС-спектр этого агрегата; (и) – кристаллы барита; (к) – ЭДС–спектр барита; (л) – фоссилия микрогастроподы с 
кристаллическим баритом в полости раковины; (м) – ЭДС-спектр барита со стронцием. 
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разгрузки газофлюидных высачиваний (Деркачев 
и др., 2015). В нашем случае мы рассматриваем га-
лит и барит как сингенетичные. Исследованная тя-
желая немагнитная фракция шлиха из гипс-карбо-
натно-песчано-глинистого слоя, подстилающего 
мшанковые известняки, состоит на 98 % из барита. 
Барит обнаружен как заполнитель полостей в ми-
крогастроподах (рис. 2л–м) и как кристаллы, вы-
росшие в полости частично сохранившейся кар-
бонатной трубки полихет (рис. 2д, е). В частности, 
в трубках червей-полихет (рис. 2г) присутствует не 
только барит, но и минеральные образования, в со-
став которых входит преимущественно Mn c приме-
сью Fe и Ni. В связи с этим будет уместно отметить 
следующее.

Для объяснения причин образования карбо-
натных построек и карбонатных корок в местах 
просачивания метана в морских осадках, включая 
морские грязевые вулканы, привлекают микроби-
альный процесс –  анаэробное окисление метана 
(АОМ), протекающий в бескислородных условиях, 
за счет которого концентрация метана в грязевул-
канических водах может возрастать (Knittel, Boetius, 
2009). АОМ сопровождается сульфатредукцией, а ее 
высокая скорость обеспечивается большой концен-
трацией SO2– за счет морской воды (Никитенко, 
Ершов, 2021). В рассматриваемом случае можно го-
ворить о том, что широкое распространение синге-
нетичного барита и присутствие фрамбоидального 
пирита (рис. 2б) в глинистых породах, минибиогер-
мах и карбонатных корках мшанковых известняков 
(Антошкина и др., 2022) свидетельствуют об актив-
ном процессе сульфатредукции, происходившем 
в придонных грязевулканических осадках. По дан-
ным (Деркачев и др., 2021), происхождение карбо-
натной и баритовой минерализации обусловлено 
миграцией углеводородных и барий-содержащих 
газофлюидных потоков, источниками которых яв-
ляются не только близповерхностные резервуары, 
но и более глубинные источники.

Галит встречается в осадочных морских осадках, 
но не в таком количестве, как он сохранился в изу-
ченных нами образцах: карбонатных корках, мшан-
ковых известняках в виде корочек на поверхности 
мшанок. Но самое поразительное состоит в том, 
что галит минерализуется биопленками (рис. 2а, в), 
которые и обеспечивают его сохранность. Исходя 
из широкого распространения галитовой минера-
лизации в нижнемэотических породах, газофлюид-
ные высачивания древнего грязевого вулкана Ка-
зантип можно отнести к Na–Cl типу. Такой тип, 
как показали данные по химическому составу гря-
зевулканических вод, преобладает и составляет 
58 % в сравнении с известными грязевыми вулка-
нами (Никитенко, Ершов, 2021). Важно отметить 
тот факт, что илы выдавливаемых в настоящее вре-

мя майкопских сланцев имеют большое сходство по 
разнообразию аутигенной минерализации (Sokol et 
al., 2018) с глинистыми породами нижнего мэотиса 
(Антошкина и др., 2022; Леонова и др., 2022).

Исходя из выше сказанного, исследуемые нами 
образования можно интерпретировать как осадоч-
ные отложения, сформировавшиеся в морских ус-
ловиях при сопутствующем извержении грязевого 
вулкана. Этот вывод подтверждается присутстви-
ем в карбонатно-глинистых породах казантипского 
разреза циркона, монацита, ильменита во вполне 
аутигенных формах –  без следов посткристаллиза-
ционных деформаций и окатанности. Позднее, во 
время формирования мшанковых биогермов, ак-
тивность грязевого вулкана снизилась, однако мы 
и там находим следы локальных холодных газофлю-
идных воздействий. В средней части разреза право-
го борта бухты Широкая в основании биогермного 
тела размером 2 × 3 м обнаружена крупная полость 
растворения 0.8 м в высоту и 1.2 м в ширину (она 
отчетливо видна на рис. 1г). В центре на ее стен-
ках видны следы Fe–Mn высачивания, проявля-
ющиеся в виде пропитки пород в охристо-желтый 
и фиолетово-черный цвет и образовании вторич-
ных карбонатных корочек прямоугольной формы, 
чашевидных гетит-лимонитовых форм (рис. 3а–б), 
а также в формировании аутигенных гипса и бари-
та (рис. 3в–д). Подобные образования не являются 
типичными для нормально-морских биогермных 
построек, а обусловлены влиянием холодных га-
зофлюидных высачиваний во время развития био-
герма. Естественные природные процессы разру-
шения карбонатных пород в разрезах заповедника 
позволили увидеть следы этих проявлений. В кар-
бонатных корках этого биогерма также обнаружены 
фрамбоидальные агрегаты, сложенные оксидами 
железа, и выделения галита, покрытые фоссилизи-
рованной биопленкой.

Химико-битуминологический состав ОВ
Выявленное содержание Сорг в исследованных 

породах составляет 0.08–0.19 % (табл. 2), что мень-
ше субкларка органического углерода в осадочных 
карбонатах, определенного как 0.2 % (Вассоевич, 
1986). Выход ХБА колеблется от 0.011 до 0.045 %. 
Для сравнения отметим, в современных осадках 
Черного моря он варьирует от 0.01 до 0.03 % на 
внешнем шельфе (Леин и др., 2011). Низкое (менее 
5 %) значение коэффициента битуминозности –  
βХБ (ХБА/Сорг), свидетельствуют о том, что битумо-
иды автохтонны вмещающим отложениям и носят 
остаточный характер (Вассоевич, 1986). Для оцен-
ки условий накопления ОВ и степени его катагене-
тического преобразования в исследуемых породах 
 были использованы данные по распределению ал-
канов как нормального строения (н-алканы), так 

4
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и с разветвленной цепью, имеющих изопреноид-
ную структуру (изо-алканы). Эти соединения от-
носительно стабильны во времени и хорошо со-
храняются в геологических условиях. Известно, 
что каждый генетический тип ОВ характеризуется 
специфическим распределением н-алканов в зави-
симости от источника.

Для изученных образцов наблюдается два типа 
молекулярно-массового распределения н-ал-
канов и изопреноидов, отражающих различия 
в составе ОВ. Так, для пород из бухт Сенькина 
и Шарабай максимум в распределении алкановых 
углеводородов приходится на н-алканы состава C15–
С18 (рис. 4а). Затем наблюдается плавное снижение 
концентраций средне- и высокомолекулярных н-ал-
канов. Присутствие н-пентадекана (н-С15) и н-гепта-
декана (н-С17) характеризует первичный источник 
ОВ, такой как зеленые водоросли и цианобактерии, 
а распространение четных среднемолекулярных  

углевоводородов присуще углеводородам бактерий. 
Так максимум н-алкана С16 является характерным 
признаком гетеротрофных микроорганизмов (Хант, 
1982). Максимальные величины н-С18, присущие 
углеводородам бактерий, свидетельствуют об усиле-
нии бактериальной активности. Преобладание зна-
чений н-С17 указывает на то, что наибольший вклад 
в исходное ОВ вносят цианобактерии (коэффици-
ент нечетности КнчС17 составляет 1.50–1.82). Про-
бы характеризуются невысокими концентрациями 
изопреноидных алканов по сравнению с алканами 
нормального строения (отношение ∑i/∑n –  0.18). 
Среди изопреноидов преобладают соединения –  
пристан –  изо-С19  (Pr) и фитан –  изо-С20 (Ph), ге-
нетически связанные с непредельным изопреноид-
ным спиртом –  фитолом, который образуется при 
разложении природного пигмента –  хлорофилла. 
Установлено, что преобразование фитола в осад-
ке связано с двумя конкурирующими процессами, 
приводящими к образованию пристана и фитана 

Рис. 3. Полость растворения со следами Fe-Mn высачивания в виде пропитки пород разного цвета (а–б) и вторич-
ных карбонатных и гетит-лимонитовых корочек; в – СЭМ–изображение кристаллов гипса и барита в мшанковых 
известняках в режиме упруго-отраженных электронов; г–д – ЭДС–спектры барита и гипса в широком разнообразии 
алюмосиликатных микроэлементов Fe, Al, Mg, Si, Na, а в барите – кроме того присутствие микроэлементов Sr и Ti.
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соответственно. В бескислородных условиях из фи-
тола образуется фитан, а относительно повышен-
ное содержание в породе пристана свидетельствует 
об окислительной обстановке в раннем диагенезе. 
Отношение Pr/Ph колеблется от 0.73 до 0.85, указы-
вая на слабо восстановительные условия придон-
ных вод.

К образованию восстановительной среды при-
водит разложение захороненного ОВ в относитель-
но замкнутой водно-илистой среде и сероводород 
газофлюидных источников, включая грязевые вул-
каны. Величина коэффициента Ki составляет 0.37–
0.45, что обычно характерно для ОВ, не превышаю-
щего стадий ПК3–МК1 (Дорогочинская и др., 1993).

Для алифатической фракции битумоидов, вы-
деленной из образцов бухты Широкая, отмеча-
ется несколько другая картина распределения 
н-алканов. На хроматограмме наблюдается ярко 
выраженное бимодальное распределение н-алканов 
с максимумами при н-С18 и н-С29 (рис. 4б). Содер-
жание низкомолекулярных алканов состава н-С15–
С18 варьируется от 15 до 28 %, среднемолекулярных 
алканов н-С19–С24 –  от 43 до 48 % и высокомолеку-
лярных алканов нормального строения состава С35–
С34 – 25–42 %. Значения коэффициента Ki и отно-
шения ∑i/∑n сходны с данными для образцов из 
бухт Сенькина и Шарабай. Однако Pr/Ph несколь-
ко ниже и варьирует от 0.30–0.46, что указывает на 

Таблица 2. Геохимическая характеристика ОВ

Показатель
Проба

1 2 3 4 5 6

Сорг, % 0.16 0.08 0.12 0.19 0.12 0.16

ХБА, % 0.013 0.012 0.011 0.012 0.015 0.045

Выход УВ, % 8.3 11.4 6.3 10.2 16.7 13.5

НОП, % 7.32 54.62 12.22 3.36 40.24 3.63

βХБ, % 2.25 5.50 2.67 3.11 2.50 2.31

∑н-С15-С18, % 46 56 45 28 23 15

∑н-С19-С24, % 30 23 30 48 44 43

∑н-С25-С34, % 24 21 25 25 32 42

КнчС17 1.82 1.50 1.67 1.48 1.32 0.94

Pr/Ph 0.73 0.85 0.77 0.46 0.39 0.30

Ki 0.43 0.37 0.45 0.40 0.47 0.38

∑i/∑n 0.18 0.17 0.18 0.10 0.10 0.06

Примечания. НОП – нерастворимый остаток породы; βХБ, % – коэффициент битуминозности; Pr – пристан; Ph – фитан; КнчС17 = 2н-С17/
(н-С16 + н-С18); ∑i – сумма изопреноидных алканов, ∑n – сумма н-алканов; Ki = (Pr + Ph)/(н-С17 + н-С18). 1 – доломит известковистый слабо 
глинистый, обр. СБ-4–18; 2 – мергель известково-доломитовый, обр. Шар-2–8а–20; 3 – известняк глинистый доломитовый, обр. Шар-
2–9–20; 4 – известняк доломитистый, обр. Шир-1–18; 5 – известняк доломитистый, обр. Шир-8–19; 6 – известняк пелитоморфный, обр. 
Шир-11–19.
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Рис. 4. Распределение н- и изо-алканов насыщенной 
фракции ХБА. Условные обозначения: С15–С17 – н-ал-
каны, Pr – пристан, Ph – фитан. (а) – бухта Сенькина, 
обр. 4–18; (б) – бухта Широкая, обр. 8–19. 
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устойчивые восстановительные условия осадкона-
копления. Высокий нафтеновый фон, представлен-
ный неразделяемыми методом ГХ соединениями 
(вероятно, циклические и полициклические угле-
водороды), может говорить о низкой степени ката-
генетического преобразования ОВ.

Минерально-фазовый состав 
глин и глинистых карбонатов

Был изучен состав глин и глинистой фракции 
карбонатов ископаемого палеовулкана Казантип 
(разрезы Шарабай и Широкая). Рентгенострук-
турные данные показали однообразие минералов 
в структуре глин и разнообразие глинистой состав-
ляющей в карбонатах (табл. 3).

Фазовый состав глинистой фракции –  диоктаэ-
дрическая слюда (иллит), каолинит, хлорит, кварц, 
глауконит. Разбухающая фаза представлена слабо-
упорядоченными смешанослойными образования-
ми типа иллит/смектит с различным соотношением 
иллитовой и смектитовой компоненты и варьиру-
ющей степенью упорядоченности (рис. 5б, г). Ил-
лит и каолинит характеризуются высокой степенью 
кристалличности. Кроме того, отмечается при-
сутствие кварца, галита, гипса и полевого шпата. 
Согласно результатам моделирования дифракци-
онных профилей, иллит/смектитовая структура об-
ладает фактором ближнего порядка R = 2 (то есть 
некоторой степенью сегрегации), что по данным 
(Холодов, 2013) соответствует зоне появления сме-
шанослойных структур и началу иллитизации 
и свидетельствует о значительных глубинах моби-
лизации осадков грязевыми вулканами. Рентгено-
структурным методом подтверждено присутствие 
в исследуемых породах кварца, галита, гипса и по-
левого шпата. Интересным оказалось обнаруже-
ние арагонита и кальцита при преобладании перво-
го над вторым в белесоватой тонкослоистой корке 

натечной формы, образованной на рыжих оолито-
вых конглобрекчиях в правом борту бухты Шарабай 
(рис. 5а).

Возможно, здесь проявилась далеко незавер-
шенная раннедиагенетическая трансформация не-
устойчивого арагонита в более устойчивый низко-
магнезиальный кальцит. В этом же разрезе встречен 
ярозит с незначительным присутствием кварца 
в виде землистого налета желтого цвета на глини-
стом прослое (рис. 5в).

Важно отметить следующее, для всех сопоч-
ных брекчий Азовско-Черноморской грязевулка-
нической области характерно высокое содержание 
смектита, иллита и каолинита. В процессе деятель-
ности грязевых вулканов происходит преобразова-
ние исходного грязевулканического вещества. Фа-
зовый состав глинистых пород сопочной брекчии 
отражает эти разнообразные процессы. Глинистый 
материал, выбрасываемый действующими грязе-
выми вулканами, должен содержать смешанослой-
ные иллит-смектиты как промежуточные формы 
гидрослюдизации монтмориллонитов. Интенсив-
ное взаимодействие вода–порода–газ, протекаю-
щее в грязевулканическом канале, может приводить 
к существованию противоположно направленных 
процессов преобразования глинистого материала. 
Если с глубиной наблюдается иллитизация смек-
тита с образованием смешанослойных иллит-смек-
титов, то взаимодействие с органическим веще-
ством, содержащимся в породах и флюидах, также 
может привески к образованию неупорядоченных 
смешанослойных фаз в результате смектитизации 
исходных глинистых минералов. Можно сказать, 
что в каналах грязевых вулканов происходит свое-
образное химическое выветривание (растворение, 
гидролиз и др.), в результате которого разрушают-
ся горные породы и качественно изменяется их хи-
мический состав с образованием новых минералов 

Таблица 3. Фазовый состав нижнемэотических глинистых и карбонатных пород

№ Проба Литология Фазовый состав

1 Шир-1–19 глинистая фракция смектит, каолинит, хлорит, иллит, кварц

2 Шир-1–18 известняк темно-серый, глинистый кварц, кальцит, полевой шпат, смектит, каолинит, 
хлорит, иллит

3 Шир-2–20 окремненная карбонатная корочка 
среди мшанок

кварц, кальцит, доломит, полевой шпат, смектит, 
каолинит, хлорит, иллит

4 Шир-7–19 желтый налет на глине ярозит

5 Шир-7–19 глина смектит, каолинит, иллит

6 Шар-14–19 глинистая фракция смектит, каолинит, иллит, гипс, полевой шпат, галит

7 Шар-9/1–19 беловатая тонкослоистая карбонатная 
корка арагонит, кальцит

8 Шар-10–19 глинистая фракция смектит, каолинит, иллит, гипс, полевой шпат, галит
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(Холодов, 2013; Ершов, Перстнева, 2018 и др.). Кро-
ме того, образованию смешанослойных фаз может 
способствовать и деятельность микроорганизмов 
в гидротермально-осадочно-хемогенную стадию 
развития грязевого вулкана. Результаты многочис-
ленных экспериментов по взаимодействию микро-
организмов с глинистыми минералами показали, 
что бактерии служат в качестве живого катализа-
тора геохимического круговорота глинистых мине-
ралов (Наймарк и др., 2009). Бактерии используют 
субстрат в качестве донора электронов, а минераль-
ные вещества встраиваются в метаболизм бакте-
рий, превращаясь при этом в доступную для других 
организмов форму. Консолидация и адгезия осад-
ков при этом может идти без изменения энергети-
ческого баланса и химического состава субстрата.

Изотопный состав карбонатов и ОВ

Результаты изотопных масс-спектрометриче-
ских исследований показали следующее. В карбо-
натном веществе изученных образцов изотопные 
коэффициенты варьируются в необычно широких 

для морских карбонатов пределах (‰): δ13Сcarb = 
= от –6.01 до +7.24 (рис. 6). Анализ изотопной неод-
нородности карбонатного вещества (δ13Сcarb, ‰) по 
разрезу показывает, что в направлении снизу-вверх 
изотопная кривая пород бухты Шарабай с доволь-
но резкими смещениями (экскурсиями), как в сто-
рону облегчения, так и в сторону утяжеления не-
отчетливо реализуется в направлении утяжеления. 
При этом диапазон колебаний изотопных значений 
составляет до 10 ‰ (–6.01 –  +6.20), но в их распре-
делении можно отметить лишь тот факт, что наи-
большие изотопные величины показывают породы 
вблизи границы с подстилающим сарматским яру-
сом. Так как здесь среди глинистых пород доволь-
но часты оолитовые мелкозернистые песчаники, 
в которых, как и в конглобрекчиях, распростране-
ны небольшие гипсовые розы и линзы с монокри-
сталлическим гипсом. Эти признаки отвечают об-
становкам крайнего мелководья с подвижными 
водами. Изотопная кривая 13Сорг пород бухты Ша-
рабай показывает отчетливую тенденцию снизу 
в верх на облегчение, сменяясь с наиболее высоких 
изотопных значений (–21.53 ‰) на самые низкие 
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Рис. 5. Рентгеновские дифрактограммы: (а) – обр. Шар–9а–19, (б) – Шар–4–19, (в) – Шир-7–19, (г) – Шир-1–19. 
Условные обозначения: Q – кварц, C – кальцит, A – арагонит, Sm – смектит, Chl – хлорит, K – каолинит, I/S – ил-
лит/смектит, I – иллит, J – ярозит, G – гипс, H – галит, Fsp – полевой шпат; 1 – воздушно-сухой образец, 2 – на-
сыщенный этиленгликолем. 
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(–30.30 ‰) с некоторым колебанием противопо-
ложных экскурсий.

В тоже время, кривые δ13Сcarb и δ13Сorg пород раз-
реза бухты Широкая показывают снизу-вверх со-
вместную направленность на утяжеление, включая 
на этом фоне отрицательную экскурсию до –0.21 
(13Сcarb, ‰) и –26.91 (13Сorg, ‰).

Кривые δ13Сcarb и δ13Сorg в разрезе бухты Сеньки-
на не имеют совместной направленности, так как 
первая с небольшими вариациями показывает утя-
желение, а вторая –  облегчение. Самый вырази-
тельный сдвиг изотопного состава доломита из-
вестково-глинистого, характеризуется наиболее 
изотопно-тяжелыми значениями Сcarb (+7.24 ‰) 

и 13Сorg (–19.27 ‰) в верхних слоях разреза. Веро-
ятнее всего, глинистость и доломитистость по-
род, вплоть до образования мергелей и доломитов 
в верхней части разреза, отражают, прежде все-
го, увеличение биопродуктивности при пониже-
нии уровня моря в связи с устойчивой регрессией 
на фоне похолодания. Однако, как было установле-
но (Антошкина и др., 2022), в биогермных мшанко-

вых известняках в фоссилизированной биопленке 
на мшанках в кальцитовом матриксе присутству-
ют силикатно-хлоридные образования и кристаллы 
Mg-кальцита среди неявно кристаллического каль-
цита. Эти данные говорят уже о влиянии газофлю-
идных высачиваний.

Согласно (Леин и др., 2011), породы с изотоп-
ными величинами Corg от –25.0 до –26.9 ‰ могут 
представлять осадки, обогащенные метаном. По их 
мнению, такой облегченный изотопный состав Сorg 
мог быть связан с вхождением в ОВ изотопно-лег-
кой массы метанокисляющих бактерий. Породы 
с таким изотопным составом среди проанализиро-
ванных образцов встречены в разрезах бухт Широ-
кой и Сенькина. В свою очередь при исследовании 
газогидратов в окраинных морях и континенталь-
ной окраине (Matsumoto, 2011) было доказано, что 
углерод метана, поднимаясь в верхнюю часть оса-
дочной толщи, характеризуется уменьшением до-
ли13С за счет процессов фракционирования в ходе 
окислительно-восстановительных реакций и сме-
шения с микробиальным газом. Известно, что про-

Рис. 6. Взаимоотношение и направленность изотопных кривых карбонатного и органического углерода в иссле-
дованных нижнемэотических породах разрезов бухт Шарабай (Шар), Широкая (Шир) и Сенькина (СБ). Жирным 
шрифтом выделены изотопные значения, существенно выделяющиеся в сторону как облегчения, так и утяжеления.
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цесс АОМ осуществляют анаэробные метаноокис-
ляющие археи и сульфатредуцирующие бактерии 
(Леин, Иванов, 2009; Леин и др., 2011).

По мнению (Галимов, 1986), отрицательные 
значения δ13Ccarb (–5.94… –6.01 ‰) при значениях 
δ13Corg (–24.99… –24.95 ‰) характеризуют вялость 
процессов газового и изотопного обмена в пресно-
водной системе и указывают на сдвиг морского ре-
жима в сторону восстановительных условий. При 
формировании осадков в этих условиях огромная 
роль принадлежит изотопически более легкой СО2 
биогенного происхождения (Galimov, 1988; Дегенс, 
1971 и др.). Утяжеление δ13Ccarb от +3.11 до +7.24 ‰ 
может говорить об условиях соленых лагун (Ку-
лешов, 2001) или о повышении биопродуктивно-
сти бассейна. Данные по13Сorg в этих же породах 

показывают в основном изотопно-тяжелый со-
став (–22.99  … –19.27 ‰). Облегченно-изотопные 
значения13Сorg (–24.28 и –25.83 ‰) среди исследо-
ванных пород являются частыми в породах бухты 
Шарабай и более редкими в разрезах других бухт. 
Изотопная кривая органического углерода, пред-
ставленная на рис. 6 и показывающая преобладаю-
щее количество таких значений Сorg в породах бухты 
Шарабай и существенно реже в породах бухты Ши-
рокая, отражает существование восстановительных 
придонных обстановок, обусловленных газофлю-
идными высачиваниями и возможным поступле-
нием пресных вод в условиях обмеления полуизо-
лированного бассейна. Изотопные данные по 13Сorg 
в этих же породах показывают в основном более 
изотопно-утяжеленный состав (–22.99… –19.27 ‰). 
Согласно (Temescu et al., 2009), среднестатистиче-
ские величины δ13Сорг (–22… –25 ‰) характеризуют 
участие в образовании осадков аноксидных фото-
синтезирующих и метанообразующих бактерий.

По данным (Ростовцева, Кулешов, 2016), для 
раннего мэотиса Керченско-Таманского региона 
характерно похолодание и повышение биопродук-
тивности вод. Образование доломитов могло быть 
связано с понижением уровня моря и эвапорити-
зацией, чем можно объяснить изотопное утяжеле-
ние как карбонатного, так и органического углеро-
да. Карбонаты, для которых характерным является 
постоянное присутствие доломитовой, глинистой 
и биокластовой составляющих в разных соотноше-
ниях и наиболее изотопно-тяжелые значения угле-
рода от +3.30 до +7.24 ‰, могли формироваться 
в условиях соленых вод. Как известно, при повыше-
нии солености на испарительном барьере усилива-
ется процесс изотопного диспропорционирования, 
при котором происходит обогащение более тяже-
лым изотопом углерода. Важно сказать, что изотоп-
ные величины в породах из разных частей разрезов 
свидетельствует о том, что повышения солености 
отражают не временной тренд в течение раннего 

мэотиса, а разновременность и локальность прояв-
ления газофлюидного высачивания.

Минералогическим индикатором эвапорити-
зации служит гипс, образующий прослои среди 
глин и “розы” в глинах и оолитовых конгломера-
тах и конглобрекчиях, скопления кристаллов в био-
пленках и карбонатных корках мшанковых бакте-
риолитов. Прослои (от 1–1.5 до 5–7 см) сложены 
прозрачными пластинками расслоенных моно-
кристаллов гипса –  “марьино стекло”. Отмечают-
ся “гипсовые розы”, достигающие в диаметре от 
2–3 до 60–70 см, иногда они включают друзы из це-
лестина –  стронциевого сульфата. Известно, что 
концентрация сульфат-иона в морской воде недо-
статочна для образования гипса, но он часто встре-
чается в морских газогидратно-осадочных средах, 
скорее всего, на границе между адвективной мор-
ской водой, богатой сульфатами, и расположенны-
ми ниже газогидратами (Wang et al., 2004; Pierre et 
al., 2014; Zang et al., 2018 и др.). Не исключается так-
же поступление некоторого количества сульфат- 
ионов в грязевулканические каналы с подземными 
водами из загипсованных толщ. Имеются данные 
(Зайков, Леин, 1998), что “гипсовые розы” из не-
огеновых глин встречаются в почвах аридных тер-
риторий и формируются при участии сульфат-иона 
метеорных вод. Значения серы сульфат-иона мете-
орных вод варьируются от +3 до +10 ‰. Получен-
ные нами значения d34S в гипсе исследуемых об-
разцов составили величины 6.54–8.8 ‰, которые 
лежат в середине указанного предела. Для более на-
дежного решения вопроса генезиса гипсов в ниж-
немэотических отложениях Казантипа необходи-
мы дополнительные изотопные исследования серы 
и кислорода в сульфатах.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

По результатам проведенных исследований наи-
большим варьированием химического, битумино-
логического, фазового и изотопного состава угле-
рода характеризуются нижнемэотические породы 
разреза в правом борту бухты Шарабай и в левом 
борту бухты Широкая. Карбонатные породы раз-
резов правого борта в бухтах Широкой и Сенькина 
более сходны между собой, за исключением самой 
верхней части разреза в последней.

Установлено, что исходное органическое веще-
ство (Сorg) накапливалось, в основном, в восстано-
вительных условиях. Выявленное отличие его со-
става состоит в том, что в породах бухт Сенькина 
и Шарабай оно представлено водорослево-циано-
бактериальным составом, а в породах бухты Ши-
рокая Сorg выделяется бóльшим вкладом микробной 
составляющей и привносом гумусового материала. 
Последнее отмечено в отложениях, формировав-
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шихся в самом начале раннего мэотиса после пе-
рерыва на границе с подстилающим сарматским 
ярусом, фиксируемого формированием оолитовых 
конгломератов и конглобрекчий. Сorg исследован-
ных пород характеризуется высоким нафтеновым 
фоном. Это говорит о низкой степени его катагене-
тического преобразования, что в свою очередь пред-
полагает сохранение первичного изотопного соста-
ва придонных вод во время накопления осадков.

Проведенное моделирование дифракционных 
профилей фазового состава глинистый фракций 
исследованных образцов показало, что иллит/смек-
титовая структура обладает фактором ближнего по-
рядка R = 2 и соответствует зоне появления смеша-
нослойных структур начала иллитизации, а также 
свидетельствует о значительных глубинах мобили-
зации осадков грязевыми вулканами.

Изотопный состав органического вещества (Сorg) 
имеет сильную вариабельность (–19.27…–33.72 ‰), 
хотя большинство проб составляют значения в ди-
апазоне –22.1… –24.93 ‰. Изотопное облегчение 
Сorg ниже –25.6 ‰ могло быть связано с вхождени-
ем в ОВ изотопно-легкой массы метанокисляющих 
бактерий.

Анализ кривых изотопного состава углерода по-
казал, что их экскурсии редко характеризуются од-
нонаправленными (положительными и отрица-
тельными) экскурсиями и имеют разные тенденции 
по разрезу. Направленность кривой изотопного со-
става 13Скарб с некоторыми вариациями имеет выра-
женную тенденцию к утяжелению вверх, тогда как 
направленность значений 13Сорг показывает изотоп-
ное облегчение.

Выявленные вариации изотопного состава кар-
бонатного и органического углерода в породах ниж-
него мэотиса отражают изменения в условиях се-
диментации, обусловленные в целом колебаниями 
температур, солености, ингрессиями пресных вод, 
биопродуктивностью. Важным процессом, опре-
делившим отчетливо выраженную лито-, минера-
ло- и геохимическую специфику отложений запо-
ведника Казантипский, являлось локальное, но 
постоянное газофлюидное высачивание с участием 
микробиального анаэробного окисления метана.

В связи с выявлением нехарактерных для мор-
ских осадочных пород аутигенной минерализа-
ции (барит, галит) и акцессорных минералов, таких 
как цирконы, монациты, ильмениты идиоморфно-
го облика, их присутствие можно использовать как 
дополнительный диагностический признак распоз-
навания аналогов древних грязевых вулканов, кото-
рые являются вместилищами углеводородов.
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LITOGEOCHEMICAL SPECIFICITY OF THE LOWER MAEOTIAN 
DEPOSITS OF THE NATURAL RESERVE “KAZANTIP”, CRIMEA

A. I. Antoshkinaa, *, L. V. Leonovab, O. V. Valyaevaa, **, Yu. S. Simakovaa

aInstitute of Geology, omi Scientific Center, Ural Branch of the Russian Academy of Sciences,  
54 Pervomayskaya St., Syktyvkar, 167982 Russia

bInstitute of Geology and Geochemistry, Ural Branch of the Russian Academy of Sciences, 
15 Vonsovsky St., Yekaterinburg, 620016 Russia
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It has been established that the basement rocks of the Lower Maeotian section are characterized by the greatest 
variation in the chemical and isotopic composition of OM, while the carbonate rocks are more similar. It was 
revealed that the initial OM accumulated mainly under reducing conditions, but has some differences in its com-
position: for example, in the rocks of the Senkina and Sharabay bays it is an algal-cyanobacterial substance, and 
in the rocks of the Shirokaya bay it has a large contribution of the microbial component and the introduction of 
humus material. It was found that the isotopic composition of Corg has a strong variability (–19.27…–33.72 ‰), 
but most of the samples are in the range of –22.1…–24.93 ‰. It has been established that the 13Сcarb and 13Сorg 
isotopic curves in the studied rocks reflect their deviations both towards lighter and towards heavier values. The 
general direction of the isotopic composition, with some variations, nevertheless tends to be isotopically heavi-
er towards the upper part of the sections. It was revealed that the litho-mineral-geochemical specificity of the 
sections reflects significant changes in sedimentation conditions, generally associated with fluctuations in the 
temperature and salt composition of waters, and bioproductivity. It is proposed to use such accessory minerals as 
zircon, monazite, ilmenite as an indicator of mud paleovolcanism.

Keywords: geochemistry, δ13Ccarb, δ13Corg, carbonates, clayey rocks, Lower Maeotian, Kazantip Reserve
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ПЛЕНАРНОЕ ЗАСЕДАНИЕ

Пленарное заседание открылось сообщением 
одного из сопредседателей семинара О. А. Луканина 
(ГЕОХИ РАН), посвященным знаменательным для 
геохимиков-экспериментаторов юбилейным датам 
2023  года: 120-летию со дня рождения член-корр. 
АН СССР Николая Ивановича Хитарова –  органи-
затора и научного руководителя ежегодного семина-
ра экспериментаторов и 90-летию со дня рождения 
профессора, доктора геол.-мин. наук Арнольда Ар-
нольдовича Кадика. Было рассказано о жизненном 
и творческом пути выдающихся ученых, их главных 
научных достижениях в области экспериментально-
го и теоретического изучения глубинных процессов. 
После этого было заслушано два научных докла-
да. Сафонов О. Г., Митяев А. С., Ходоревская Л. И.,  
Косова С. А. (ИЭМ РАН) представили доклад –  СО2 
и  плавление континентальной коры. Докладчик 
отметил, что присутствие первичных включений, 
содержащих CO2, дочерние карбонатные фазы 
и  графит, и  сосуществование таких включений 
с  включениями силикатных расплавов в  минера-
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11–12 апреля 2023 года в Москве прошел юбилейный Всероссийский ежегодный семинар по экспери-
ментальной минералогии, петрологии и геохимии, организованный Институтом геохимии и аналити-
ческой химии им. В.И. Вернадского и Институтом экспериментальной минералогии им. Д.С. Коржин-
ского РАН. На семинаре были рассмотрены новые результаты экспериментальных исследований по 
основным направлениям: фазовые равновесия при высоких Р–Т параметрах; образование и диффе-
ренциация магм; взаимодействие в системах флюид-расплав-кристалл; гидротермальные равновесия 
и рудообразование; синтез минералов; термодинамические свойства минералов, расплавов и флюи-
дов; планетология, метеоритика и космохимия; физико-химические свойства геоматериалов; экспери-
ментальная геоэкология; методика и техника эксперимента. В работе семинара приняло участие около 
250 ученых из 37 Российских научных Институтов и 7 зарубежных организаций, представлено более 
160 докладов.

Ключевые слова: минералогия, петрология, геохимия, планетология, космохимия, фазовые равнове-
сия, термодинамические свойства минералов, экспериментальная геоэкология, техника эксперимента

лах мигматитов и  гранитоидов различного состава 
иллюстрируют связь между гранитообразованием 
и активностью углекислых флюидов в областях вы-
сокотемпературного метаморфизма и  анатексиса 
в нижней и средней континентальной коре. Однако 
экспериментальные данные предоставляют проти-
воречивые результаты о роли этих флюидов в грани-
тообразовании в условиях метаморфизма. Большая 
их часть демонстрирует негативное влияние CO2 
на плавление кварц-полевошпатовых ассоциаций. 
Тем не менее, отдельные эксперименты указывают 
на возможную позитивную роль CO2 в  плавлении 
богатых слюдами ассоциаций. Авторы отметили, 
что одним из перспективных направлений в реше-
нии вопроса связи углекислых флюидов и гранито-
идных магм может быть модель, согласно которой 
источником для магм и флюидов в отдельных случа-
ях могли служить породы, изначально содержавшие 
карбонатные минералы или графит.

Поляков В. Б., Мироненко М. В., Аленина М. В. (ГЕОХИ 
РАН) показали расширенные возможности комплек-
са GEOCHEQ_ISOTOPE для совместного расчета 
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химических и  изотопных равновесий на изото-
пы железа. В  список независимых компонентов 
включили изотопы 56Fe и  54Fe вместо элемента Fe. 
В  список зависимых компонентов добавили со-
ответствующие изотопологи. Энергия Гиббса56Fe 
изотопологов приняли равной энергии элемента 
Fe. Энергии Гиббса 54Fe изотопологов рассчитали 
через соответствующие 56Fe/54Fe β-факторы анало-
гично тому, как это ранее делали для 13С и 18О изото-
пологов. Изотопные равновесия рассчитывались, 
считая смесь изотопов идеальной. Расчет равно-
весий проводился методом минимизации энергии 
Гиббса. Развитие комплекса потребовало создание 
согласованной базы данных по 56Fe/54Fe β-факто-
рам. Критерием отбора для включения в базу дан-
ных являлось согласие температурных зависимо-
стей β-факторов, полученных разными методами. 
Привели примеры совместного расчета химических 
и  С-О-Fe изотопных равновесий в  гидротермаль-
ной системе.

ФАЗОВЫЕ РАВНОВЕСИЯ ПРИ ВЫСОКИХ 
P-T ПАРАМЕТРАХ

Арефьев А. В., Шацкий А. Ф., Бехтенова А. Е. (ГЕОХИ 
РАН), Литасов К. Д. (ИФВД РАН) представили дан-
ные о  фонолит-карбонатитовой жидкостной нес-
месимости при P-T параметрах верхней мантии. 
Эксперименты проводили на многопуансонном 
прессе в  интервале 3–6 ГПа и  1050–1500  °C. По-
казали, что составы несмесимого фонолитового 
и  карбонатитового расплавов эволюционируют от 
ультракалиевых c весовым отношением K2O/Na2O 
= 10–14, близким к карбонатитовым и силикатным 
микровключениям в  алмазах, до умеренно кали-
евых (K2O/Na2O = 1–2), близким к  фонолитовым 
стеклам из мантийных ксенолитов шпинелевой фа-
ции. Бенделиани А. А. (геол. ф-т МГУ, ГЕОХИ РАН), 
Бобров А. В. (геол. ф-т МГУ, ГЕОХИ РАН, ИЭМ РАН), 
Бинди Л. (ун-т Флоренции), Ирифуне Т. (ун-т Эхиме) 
изучили системы GLOSS и GLOSS-перидотит, мо-
делирующие трансформации океанического осадка 
с давлением в зонах субдукции, а также его взаимо-
действие с  мантийным субстратом при 7–24  ГПа 
в диапазоне температур 900–1400 °C. Условия кри-
сталлизации и  состав полученных минеральных 
фаз (гранат, пироксен, бриджманит, фазы D и Egg) 
определили возможность их использования в  ка-
честве индикаторов протолита в  верхней мантии 
(7–12 ГПа), переходной зоне (18 ГПа) и самой верх-
ней части нижней мантии Земли (24 ГПа). Виногра-
дова Ю. Г., Шацкий А. Ф., Арефьев А. В. (ГЕОХИ РАН), 
Литасов К. Д. (ИФВД РАН) исследовали систему 
диопсид-жадеит-СО2 при 3–6.5 ГПа применитель-
но к  устойчивости CO2-флюида в  мантии Земли. 
Виноградова Ю. Г., Шацкий А. Ф., Арефьев А. В. (ГЕОХИ 
РАН), Литасов К. Д. (ИФВД РАН) рассмотрели фа-

зовые взаимоотношения в  системе гранат–СО2 
в интервале составов пироп-гроссуляр при 3–6 ГПа 
и 900–1500 °C. В результате были построены T-X ди-
аграммы при 3, 4.5 и 6 ГПа. Установили положения 
линий реакции карбонатизации и солидуса системы 
в  P-T координатах. Полученные эксперименталь-
ные данные сопоставили с  результатами расчетов 
в программном пакете Perple_X. Горбачев Н. С., Ко-
стюк А. В., Горбачев П. Н., Некрасов А. Н., Султа-
нов Д. М. (ИЭМ РАН) изучали распределение Co, 
Ni, Re, Os, Pt между Fe-металлическим и Fe-суль-
фидным расплавами системы Fe-S-C при 4 ГПа 
и 1400 °C. Грязнов И. А., Карпович З. А. (ИГМ СО РАН) 
продемонстрировали результаты по растворению 
плоскогранных кристаллов алмаза октаэдрического 
габитуса в  расплавах Fe–Ni–S “доэвтектических” 
составов при 4.0 ГПа и 1400 °C. Жимулев Е. И., Со-
нин В. М., Чепуров А. И., Томиленко А. А., Чепуров А. А. 
(ИГМ СО РАН) провели исследование флюидной 
фазы, захваченной синтетическими алмазами типа 
IIа при росте по НРНТ технологии при 5.5–6.0 ГПа 
и  1350–1400  °C. Установили, что введение метал-
лического Ti в  ростовую систему приводит к  кон-
центрированию азота в  основном в  виде азотсо-
держащих углеводородов. Федькин В. В. (ИЭМ РАН) 
рассмотрел когерентные процессы метаморфиче-
ских и метасоматических преобразований в разно-
родных комплексах базитовых коровых эклогитов –  
Максютовском на Южном Урале и  Атбашинском 
на Южном Тянь-Шане. Жимулев Е. И., Чепуров А. И., 
Сонин В. М., Чепуров А. А., Грязнов И. А. (ИГМ СО РАН) 
экспериментально апробировали предложенную 
ранее модель миграции Fe и FeNi расплавов через 
твердую силикатную матрицу, состоящую из зерен 
оливина, с  интерстициями, заполненными следу-
ющими составами: графитом, серой, смесью гра-
фита с  серой, антраценом при 5.5 ГПа и  1600  °C. 
Результаты экспериментов показали, что легкие 
элементы, такие как С, S, а  также их соединения 
с водородом (на примере антрацена) могли играть 
важную роль в процессе дифференциации внутрен-
них оболочек Земли. Иванов М. В. (ИГГД РАН) при 
помощи разработанной численной термодинами-
ческой модели четверной флюидной системы H2O-
CO2-NaCl-CaCl2 для P-T условий средней и нижней 
коры исследовал возможность изменения соотно-
шения концентраций CaCl2 и  NaCl во флюидных 
фазах, образующихся в  результате распада флю-
ида при снижении P-T параметров. Иванова М. В.  
(ГЕОХИ РАН), Бобров А. В. (ГЕОХИ РАН, геол. ф-т 
МГУ) провели экспериментальное моделирование 
фазовых отношений в мантийных породах на гра-
нице с  ядром Луны. Искрина А. В. (геол. ф-т МГУ, 
ИЭМ РАН), Бобров А. В. (геол. ф-т МГУ, ГЕОХИ РАН, 
ИЭМ РАН), Спивак А. В., Захарченко Е. С. (ИЭМ 
РАН), Хасанов С. С., Кузьмин А. В. (ИФТТ РАН) пред-
ставили экспериментальное in situ исследование  
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постшпинелевых фаз в  системе Mg–Al–Cr–O до 
30 ГПа. Киселева М. Д., Костюк А. В. (ИМЭ РАН), Бо-
бров А. В. (МГУ, ИМЭ РАН, ГЕОХИ РАН) предложили 
экспериментальное моделирование рудоносных го-
ризонтов Норильского района на примере системы 
базальт–Fe(NiCu)S–C. Костюк А. В., Горбачев Н. С., 
Горбачев П. Н., Некрасов А. Н., Султанов Д. М. (ИЭМ 
РАН) рассмотрели фазовые соотношения, а  так-
же особенности поведения Os в  системе базальт–
FeS–Fe–C при расслоении FeS–Fe–C расплава 
на металлическую и  сульфидную жидкости при 
4  ГПа, 1400 °C. Кошлякова А. Н. (ГЕОХИ РАН), Бо-
рисов А. А. (ИГЕМ РАН) исследовали влияния со-
держания щелочей на растворимость циркона в си-
ликатных расплавах в  температурном интервале 
1300–1400 °C при 1 атм методом петли. Кузюра А. В., 
Литвин Ю. А., Спивак А. В. (ИЭМ РАН) эксперимен-
тально при 6 ГПа и 700–1200 °C (условия верхней 
мантии) определили влияние компонентов сверх-
критического С-О-Н-флюида (при содержании 
7.5 мас. %) на фазовые отношения при плавлении 
многокомпонентной алмазообразующей системы 
оливин-жадеит-диопсид-(Mg-Fe-Ca-Na-карбона-
ты)-(С-О-Н). Лиманов Е. В., Бутвина В. Г.,

Сафонов О. Г., Спивак А. В., Ван К. В. (ИЭМ РАН), 
Воробей С. С. (ГЕОХИ РАН) исследовали образо-
вание K-рихтерита в  присутствии флюида K2CO3-
Na2CO3-CО2-H2O при 1000  °C и  3 ГПа. Лин В. В. 
(ИГМ СО РАН) изучила схему вхождения редкозе-
мельных элементов в  структуру синтетического 
хром-пиропа при 5 ГПа и  1300  °С. Литвин Ю. А., 
Спивак А. В., Кузюра А. В. (ИЭМ РАН) показали фи-
зико-химические механизмы генезиса стишови-
та в  геодинамических процессах. Реутский В. Н., 
Борздов Ю. М., Пальянов Ю. Н. (ИГМ СО РАН) про-
вели экспериментальное исследование изотопного 
фракционирования углерода при восстановлении 
карбонатного вещества переходными металлами. 
Сидько Д. Е., Шацкий А. Ф., Арефьев А. В., Виноградо-
ва Ю. Г. (ГЕОХИ РАН), Литасов К. Д. (ИФВД РАН) 
изучали системы Fe-S и Ni-S при 6 ГПа. Сокол A. Г., 
Козьменко О. А., Крук А. Н. (ИГМ СО РАН) экспери-
ментально при 3.0 ГПа и 750 и 900 °C с использо-
ванием метода алмазной ловушки определили со-
став флюида в карбонат и хлорсодержащем пелите 
вблизи второй критической точки. Черткова Н. В., 
Спивак А. В., Захарченко Е. С., Литвин Ю. А., Сафо-
нов О. Г. (ИЭМ РАН), Бобров А. В. (ИЭМ РАН, геол. 
ф-т МГУ, ГЕОХИ РАН) представили результаты 
экспериментов по изучению фазовых отношений 
в  системе FeTiO3-Mg2SiO4-H2O при температурах 
1200–1250 °C и давлении 6 ГПа, с использованием 
в  качестве стартовых материалов как химических 
реактивов, так и  природных минералов. Провели 
анализ наблюдаемых водосодержащих фаз с оцен-
кой факторов, влияющих на расширение их по-
лей стабильности в  область высоких температур. 

Шацкий А. Ф., Виноградова Ю. Г., Арефьев А. В., (ГЕ-
ОХИ РАН), Литасов К. Д. (ИФВД РАН) рассмотрели 
область устойчивости СО2 флюида в мантии Земли. 
Провели эксперименты в системе природный экло-
гит-СО2 в интервале 3–6.5 ГПа и 850–1200 °C.

ОБРАЗОВАНИЕ И ДИФФЕРЕНЦИАЦИЯ 
МАГМ

Асафов Е. В., Кошлякова А. Н. (ГЕОХИ РАН), Со-
болев А. В. (ISTERRE), Тобелко Д. П. (ГЕОХИ РАН), 
Батанова В. Г. (ISTERRE), Пухтель И. С. (Мэри-
лендский университет), Межеловская С. В. (ГИН 
РАН) исследовали образцы оливиновых кумулатов 
коматиитовых базальтов Ветреного пояса возрас-
том 2.4 млрд лет, распложенного в  юго-восточной 
части Балтийского (Фенноскандинавского) щита, 
Карелия. Получили первые уникальные данные 
по составу главных и  примесных элементов в  не-
измененных расплавных включениях в  оливине. 
Бычков Д. А. (геол. ф-т МГУ), Гнучев Я. Ю. (геол. ф-т 
МГУ), Коптев-Дворников Е.В. (геол. ф-т МГУ) рас-
считали насыщенное содержание воды в  силикат-
ных расплавах, равновесных с чисто водным флю-
идом. Бычков Д. А., Коптев-Дворников Е.В. (геол. 
ф-т МГУ) из базы данных ИНФОРЭКС отобрали 6 
экспериментальных серий, 3 из которых представ-
ляют равновесную кристаллизацию расплавов из-
вестково-щелочной серии, а 3 –  толеитовой и про-
вели сравнение результатов моделирования серий 
закалочных экспериментов с использованием про-
грамм криминал и melts. Жаркова Е. В., Луканин О. А. 
(ГЕОХИ РАН) измерили собственную летучесть 
кислорода вулканических стекол кислого состава 
из различных регионов методом двойных электро-
химических ячеек в интервале температур от 800 до 
1050  °C при давлении 1 атм. Когарко Л. Н. (ГЕОХИ 
РАН) детально исследовала состав мелилитов 
в  процессе кристаллизации ларнит-нормативного 
нефелинита. Эксперименты сделаны на аппарате 
цилиндр-поршень в интервале давлений 5–60 ГПа 
и  температур 1050–1500  °С. Куровская Н. А., Лука-
нин О. А., Крюкова Е. Б., Кононкова Н. Н. (ГЕОХИ 
РАН) для выяснения особенностей поведения лету-
чих компонентов при высокоскоростных ударных 
событиях определили содержание воды в  стеклах 
различных типов тектитов (молдавиты, индошини-
ты, филиппиниты, австралиты) и  расплавных им-
пактитов (стекла Ливийской пустыни, иргизиты из 
кратера Жаманшин, импактные бомбы из кратера 
Эльгыгытгын). Впервые провели детальное изуче-
ние внутреннего распределения воды в  тектитах 
и  расплавных импактитах. Николаев Г. С. (ГЕОХИ 
 РАН) рассмотрел влияние сульфидной серы на 
температуру и  состав ликвидусного хромшпине-
лида в  базальтах нормальной щелочности. Пшени-
цын И. В. (ГЕОХИ РАН), Арискин А. А. (ГЕОХИ РАН; 
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геол. ф-т МГУ) изучали минералого-геохимиче-
ские особенности Cu-Ni минерализации, как ин-
дикаторы дифференциации сульфидных распла-
вов (на  примере Мончегорского и  Довыренского 
комплексов). Радомская Т. А., Канева Е. В., Шен-
дрик Р. Ю., Чуешова А. Г., Митичкин М. А. (ИГХ СО 
РАН) привели данные об условиях формирования 
дианита в  щелочно-ультраосновном массиве Ина-
гли (Алданский щит). Соболев С. Н., Пшеницын И. В. 
(ГЕОХИ РАН), Арискин А. А. (геол.ф-т МГУ, ГЕОХИ 
РАН), Николаев Г. С. (ГЕОХИ РАН), Грошев Н. Ю. 
(КНЦ РАН) получили первые обширные данные 
о  распределениях кристаллов оливина по разме-
рам (CSD) для перидотитов, гарцбургитов и дуни-
тов Мончегорского расслоенного плутона. Сущев-
ская Н. М. (ГЕОХИ РАН), Щербаков В. Д. (МГУ) по 
результатам изучения составов и  ликвидусной ас-
социации (оливин-шпинель) толеитов переходной 
зоны района трансформных разломов Эндрю Бейн-
Дю. Туа в  пределах Юго- Западного Индийского 
хребта установили существенные различия в  со-
ставах первичных магм и  минералов. Тобелко Д. П. 
(ГЕОХИ РАН), Горбач Н. В. (ИВиС ДВО РАН), Щер-
баков В. Д. (геол. ф-т МГУ), Рогозин А. Н. (ИВиС ДВО 
РАН), Портнягин М. В. (GEOMAR) представили пер-
вые результаты изучения состава оливина и вклю-
чений шпинели в  нем из пяти образцов базальтов 
Кроноцкого вулкана. По предварительным оцен-
кам исходные магмы Кроноцкого вулкана, равно-
весные с оливином Fo85.1, могли кристаллизоваться 
при температуре 1108 ± 33 °C (2s), летучести кисло-
рода QFM + 2.2 ± 0.2 (2s) и содержали ~2.9 мас. % 
H2O. Цховребова А. Р., Костицын Ю. А. (ГЕОХИ РАН) 
исследовали Rb-Sr и Sm-Nd изотопные системы по-
род, слагающих ряд массивов Маймеча-Котуйской 
провинции: Гули, Одихинча, Кугда, Дьегдье, Ма-
ган, Ыраас и Ессей. Шабыкова В. В., Силантьев С. А., 
Цховребова А. Р., Буйкин А. И. (ГЕОХИ РАН) изучали 
возможные источники магматизма E-MORB риф-
товой долины срединно-атлантического хребта, 
12°–31° с. ш.

ВЗИМОДЕЙСТВИЕ В СИСТЕМАХ 
ФЛЮИД-РАСПЛАВ-КРИСТАЛЛ

Бухтияров П. Г., Персиков Э. С., Шапошникова О.Ю., 
Косова С. А. (ИЭМ РАН) разработали основы ориги-
нальной методики практически полного извлече-
ния металлов переменной валентности (Fe, Ni, Co) 
из пород (андезит, базальт, габбро-норит). Девято-
ва В. Н., Симакин А. Г., Некрасов А. Н. (ИЭМ РАН) 
проанализировали мультисистемы Na2O–CaO–
MgO–Al2O3–SiO2 на основании экспериментальных 
парагенезисов паргасита при t = 1000–1100 °С и PH2O = 
= 0.4–5 кбар. Котельников А. Р., Коржинская В. С., 
Сук Н. И., Новиков М. П., Ван К. В. (ИЭМ РАН) изу-
чили растворимость твердого раствора Zr0.5Hf0.5SiO4 

в алюмосиликатном расплаве при температурах 800 
и 1000 °С, P = 200 МПа в присутствии воды. Перси-
ков Э. С.,Бухтияров П.Г. (ИЭМ РАН), Аранович Л. Я. 
(ИГЭМ РАН), Шапошникова О. Ю., Некрасов А. Н., 
Косова С. А. (ИЭМ РАН) экспериментально исследо-
вали процесс образования самородного Fe в земной 
коре при взаимодействии водорода с андезитовыми 
расплавами при давлениях водорода 7–100 МПа 
и  температурах 900–1250  °С. Персиков Э. С.,Бухти-
яров П.Г. (ИЭМ РАН), Аранович Л. Я. (ИГЭМ РАН), 
Шапошникова О. Ю., Некрасов А. Н., С. А. Косова 
(ИЭМ РАН) получили новые данные по кристал-
лизации андезитовых расплавов при высоких тем-
пературах (900–1250  °C) и  давлениях водорода 
(10–100 МПа), которые уточняют возможную роль 
водорода в процессах, происходящих в андезитовых 
расплавах в земной коре и при вулканизме в сильно 
восстановленных условиях (fO2 = 10–14). Родкин М. В. 
(ИТПЗ РАН), Пунанова С. А. (ИПНГ РАН), Рука-
вишникова Т. А. (ИТПЗ РАН) рассмотрели вопрос 
о  характере связи микроэлементного состава глу-
бинных флюидов с химическим составом верхней, 
средней и нижней коры и биоты. Сук Н. И., Котель-
ников А. Р. (ИЭМ РАН) исследовали растворимость 
вольфрамита (Fe, Mn)WO4 в  алюмосиликатных 
расплавах различной щелочности при t = 1100 °C и  
P =  1 и  4 кбар в  сухих условиях и  в  присутствии 
10 мас. % H2O. Сук Н. И., Котельников А. Р., Вирюс А. А. 
(ИЭМ РАН) изучали растворимость лопарита в алю-
мосиликатных расплавах различного состава при 
t = 1200 и  1000  °С и  P  = 2 кбар в  сухих условиях 
и  в  присутствии 10 мас.  % Н2О. Ходоревская Л. И., 
Косова С. А., Сафонов О. Г., Вирюс А. А. (ИЭМ РАН) 
исследовали частичное плавление гранат-двуслюдя-
ного сланца с участием графита при давлении 5 кбар 
и  температуре 900  °С. Чевычелов В. Ю., Вирюс А. А., 
Котельников А. Р., Сук Н. И. (ИЭМ РАН) определили 
условия образования мелилит-нефелиновой пара-
лавы и  карбонатного расплава, формирующихся 
в  результате плавления известняка, содержащего 
40  мас.  % пелитового материала (из  пирометамор-
фического комплекса Хамарин-Хурал-Хид, Восточ-
ная Монголия). Чевычелов В. Ю., Вирюс А. А. (ИЭМ 
РАН) представили экспериментальные данные о со-
держаниях Ta и Nb в кислых магматических распла-
вах различной щелочности и глиноземистости при 
растворении Ta-Nb минералов: колумбита, танта-
лита, пирохлора, микролита, ильменорутила, фер-
ротапиолита и  лопарита при t = 650–850 °C и P = 
= 100–400 МПа, а также результаты распределения 
Ta и Nb в системе минерал–расплав. Чевычелов В. Ю. 
(ИЭМ РАН) экспериментальным путем получил 
данные по растворимости танталита в  водонасы-
щенных гранитоидных расплавах с  различным со-
держанием глинозема и щелочей при t = 650–850 °C 
и P = 100 МПа.
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ГИДРОТЕРМАЛЬНЫЕ РАВНОВЕСИЯ 
И РУДООБРАЗОВАНИЕ

Алексеев В. А. (ГЕОХИ РАН) представил обзор 
и  критический анализ гипотез образования ага-
тов. Балабин А. И. (ИЭМ РАН) предположил, что 
расслоение водных растворов электролитов про-
исходит в  результате полимеризации анионов. 
Балицкий В. С., Сеткова Т. В., Голунова М. А., Балиц-
кая Л. В., Бубликова Т. М. (ИЭМ РАН), Лахова А. И., 
Петров С. М. (КНИТУ) установили, что наиболее 
подходящие условия для генерирования нефтяных 
углеводородов –  это глубинные участки Земли, где 
происходит взаимодействие доманиковых пород 
с гидротермальными растворами в интервале темпе-
ратур 310–360 °C при давлениях порядка 100 МПа. 
Бубликова Т. М., Сеткова Т. В., Балицкий В. С. (ИЭМ 
РАН) с  применением кода геохимического моде-
лирования рассчитали равновесия и  построили 
диаграммы растворимости соединений в  системе 
CuO-CO2-H2O-NH3 при температурах 25–100  °C 
и концентрации аммиака 0–2.0 m. Определили ус-
ловия стабильности тенорита, малахита, азурита 
и составы равновесных с твердыми фазами раство-
ров в  заданных условиях. Дягилева Д. Р. (геол. ф-т 
МГУ), Рубцова Е. А. (геол. ф-т МГУ, ИГЕМ РАН), 
Реуков В. Л. (ИГЕМ РАН), Николаева И. Ю. (геол. 
ф-т МГУ), Тарнопольская М. Е. (геол. ф-т МГУ), Та-
гиров Б. Р. (ИГЕМ РАН) с целью определения форм 
гидротермального переноса палладия хлоридными 
флюидами провели эксперименты по растворению 
металлического палладия в  растворах HCl–NaCl 
(концентрации хлорид-иона от 0.3 до 15 моль/кг 
H2O) при 450 °C/1000 бар и 350 °C/500 бар, а также 
сульфида палладия при 450 °C/1000 бар. Кислов Е. В. 
(ГИН СО РАН) предложил модель формирования 
и  преобразования аподоломитового нефрита на 
основе минерального состава одной залежи (ис-
пользовал нефрит залежи № 1 участка Прозрачный 
Кавоктинского месторождения). Коржинская В. С., 
Котова Н. П. (ИЭМ РАН) для получения количе-
ственных оценок возможности гидротермально-
го транспорта и  отложения тантала и  ниобия при 
физико-химических условиях, характерных для 
образования главных типов эндогенных место-
рождений этих металлов, связанных с  “апограни-
тами”, пегматитами, щелочными метасоматитами, 
щелочными сиенитами и  карбонатитами, опре-
деляли растворимости колумбита ((Mn, Fe)(Nb, 
Ta)2O6, пирохлора (Сa, Na)2(Nb, Ta)2O6(O, OH, F), 
оксидов тантала (Ta2O5) и ниобия (Nb2O5) в кислых, 
близнейтральных и  щелочных водных растворах: 
фторидных, хлоридных, (mHF+mHCl), Na2CO3, 
(NaF+Na2CO3), NaOH, (NaF+NaOH) в  интервале 
концентраций от 0.01 до 2.0 моль/кг Н2О при темпе-
ратуре 300–550 °C, давлении 50–100 МПа и фуги-
тивности кислорода f(O2), заданной Co-CoO и Ni-
NiO буферами. Котова Н. П. (ИЭМ РАН) изучила 

влияние концентрации фторидов и давления флю-
ида на растворимость оксида ниобия при t =  550 °С 
и P = 50, 100, 200 и 500 МПа в растворах NaF с кон-
центрацией 0.1 и 1.0 m. Новиков М. П., Горбачев П. Н. 
(ИЭМ РАН) исследовали физико-химические свой-
ства соединений водных редкоземельных фосфа-
тов, изучение которых сопряжено с  известными 
трудностями, их очень редким распространением 
в  природе. Испытания осуществлялись на синте-
тических образцах. Главным объектом изучения 
служили фосфаты морфотропной серии синте-
тических аналогов рабдофана. Поляков В. Б., Ми-
роненко М. В., Аленина М. В. (ГЕОХИ РАН) сделали 
совместный расчет химических и изотопных равно-
весий на основе комплекса GEOCHEQ_ISOTOPE 
для изотопов железа. Редькин А. Ф., Котова Н. П. 
(ИЭМ РАН) получили экспериментальные данные 
по растворимости ромеита (CaNa)Sb2O6F в ассоци-
ации с флюоритом CaF2 в растворах NaF в интер-
вале концентраций от 0 до 8 моль·кг−1 H2O при fO2, 
заданной Cu2O-CuO буфером. Рубцова Е. А. (геол. 
ф-т МГУ, ИГЕМ РАН), Акинфиев Н. Н., Зотов А. В., 
Тагиров Б. Р. (ИГЕМ РАН) провели эксперименталь-
ное исследование состояния палладия в сверхкри-
тическом сульфидном гидротермальном флюиде. 
Русак А. А. (ГЕОХИ РАН), Щекина Т. И. (геол. ф-т 
МГУ) изучали редкометальные криолитсодержа-
щие граниты из трех месторождений Восточной 
Сибири: Зашихинского, Катугинского и Улуг-Тан-
зек. Сеткова Т. В., Балицкий В. С., Голунова М. А. 
(ИЭМ РАН), Лахова А. И., Петров С. М. (КНИТУ), 
Балицкая Л. В., Бубликова Т. М. (ИЭМ РАН) иссле-
довали флюидные включения в  кварце, образо-
ванные в  результате взаимодействия асфальтенов 
с  гидротермальными растворами при 300–650  °C 
и  100 Мпа. Смагунов Н. В., Липко С. В., Таусон В. Л., 
Белозерова О. Ю., Бабкин Д. Н. (ИГХ СО РАН) пред-
ставили результаты по распределению и  формам 
нахождения лантаноидов в системе магнетит (гема-
тит) ‒ гидротермальный раствор при 450 °С и давле-
нии 100 Мпа. Сотникова И. А. (ИГХ СО РАН), Спи-
вак А. В., Вирюс А. А., Варламов Д. А., Захарченко Е. С. 
(ИЭМ РАН) изучали минералы супергруппы пирох-
лор апатит –  флюоритовых пород Бурпалинского 
массива. Щекина Т. И. (геол. ф-т МГУ), Русак А. А. 
(ГЕОХИ РАН), Зиновьева Н. Г., Алферьева Я. О. (геол. 
ф-т МГУ), Котельников А. Р. (ИЭМ РАН) исследова-
ли распределение Th и U между алюмосиликатным 
и LiKNa-алюмофторидным (солевым) расплавами 
в  модельной гранитной системе Si-Al-Na-K-Li-F-
O-H при 800 и 700 °C и 1 кбар.

СИНТЕЗ МИНЕРАЛОВ

Бутвина В. Г. (ИЭМ РАН), Сафонов О. Г. (ИЭМ 
РАН, геол. ф-т МГУ), Лиманов Е. В. (ИЭМ РАН), Да-
выдов А. А. (ИЭМ РАН, геол. ф-т МГУ), Якушик М. А., 
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Ван К. В. (ИЭМ РАН) провели эксперименталь-
ное изучение образования флогопита в  результа-
те разложения высокохромистого граната при 3.5 
и  5.0  Гпа. Горелова Л. А., Верещагин О. С. (СПбГУ), 
Сеткова Т. В., Спивак А. В. (ИЭМ РАН) получили 
кристаллы Ga3GaGeО8 размером до 100 мкм в тер-
моградиентных гидротермальных условиях при 
температуре 600/650  °C и  давлении 100 МПа. Ко-
валев В. Н. (МГУ им. М. В. Ломоносова; ИЭМ РАН), 
Томас В. Г. (ИГМ СО РАН; НГУ), Сеткова Т. В. (ИЭМ 
РАН), Зубкова Н. В. (МГУ), Спивак А. В. (ИЭМ РАН), 
Фурсенко Д. А. (ИГМ СО РАН) впервые гидротер-
мальным методом (t1/t2 = 580/660, Р = 150 МПа) 
синтезировали кристаллы Be2(Si1-xGex)O4 со струк-
турой фенакита (с х = 0–0.25 и 0.80, 1). Показали, 
что использование гидротермальных растворов на 
основе LiF приводит к образованию монокристал-
лов твердого раствора, в то время применение рас-
творов на основе NaF приводит к пассивации гер-
мания с образованием нерастворимых германатов. 
Ковальская Т. Н. (ИЭМ РАН), Ермолаева В. Н. (ИЭМ 
РАН, ГЕОХИ РАН), Чуканов Н. В. (ИПХФ РАН), 
Ковальский Г. А., Варламов Д. А., Чайчук К. Д. (ИЭМ 
РАН) синтезировали цирконосиликаты в условиях 
повышенной щелочности. Ковальский А. М., Мана-
хов А. М. (МИЦ Арамко), Касим А. (Сауди Арамко, 
Центр разведки и  нефтяной инженерии), Паланко-
ев Т. А. (ИНХС РАН) изучали катализаторы для по-
лучения водорода путем разложения сероводоро-
да на основе сульфидов железа. Котельников А. Р., 
Сук Н. И., Ахмеджанова Г. М., Дрожжина Н. А. (ИЭМ 
РАН) провели рентгеновское исследование трой-
ных твердых растворов клинопироксенов геден-
бергит–диопсид–эгирин для изучения зависи-
мости параметров элементарных ячеек (ПЭЯ) 
клинопироксенов от их состава (мольной доли 
магния) при фиксированном содержании эгирино-
вого минала (~20 мол.  %). Котельников А. Р. (ИЭМ 
РАН), Щекина Т. И. (МГУ), Сук Н. И. (ИЭМ РАН), 
Котельникова З. А. (ИГЕМ РАН), Антоновская Т. В. 
(г. Ухта) исследовали структурное упорядочение 
полевых шпатов как индикатор температуры ми-
нералогенеза. Котельников А. Р., Сук Н. И., Ахмед-
жанова Г. М. (ИЭМ РАН) провели синтез твердых 
растворов галлий-содержащих полевых шпатов 
в гидротермальных условиях при температуре 550℃ 
и  давлении 1.5 кбар. Сеткова Т. В., Спивак А. В., 
Балицкий В. С. (ИЭМ РАН), Ковалев В. Н. (МГУ, ИЭМ 
РАН), Бубликова Т. М. (ИЭМ РАН) в термоградиент-
ных гидротермальных условиях при температуре 
600/650 °C и давлении 100 МПа получили кристал-
лы NaGaSi3O8 размером 200 мкм и Naalge3O8 разме-
ром 500 мкм со структурой альбита. Провели срав-
нение КР–спектров природного, синтетического 
альбита с  галлиевым и  германиевым аналогами. 
Шарапова Н. Ю. (геол. ф-т МГУ), Корепанов В. И. 
(ИПТМ РАН), Спивак А. В. (ИЭМ РАН), Бобров А. В. 

(геол. ф-т МГУ, ИЭМ РАН) сделали статистический 
анализ КР-спектров моносульфидного твердого 
раствора в системе Fe-Ni-S.

ТЕРМОДИНАМИЧЕСКИЕ СВОЙСТВА 
МИНЕРАЛОВ, РАСПЛАВОВ И ФЛЮИДОВ

Бричкина Е. А., Воронин М. В., Осадчий Е. Г. (ИЭМ 
РАН) методом измерения электродвижущих сил 
(ЭДС) с  использованием твердого электролита 
Ag4RbI5 (интервал использования до 500 K) в систе-
ме Ag-Au-Te в температурном диапазоне 332K-485K 
определили термодинамические свойства реакций 
с  участием креннерита (AgAu3Te8) и  сильванита 
(AgAuTe4). Вигасина М. Ф., Огородова Л. П. (геол. ф-т 
МГУ), Гриценко Ю. Д. (геол. ф-т МГУ, Мин. музей им. 
А. Е. Ферсмана РАН), Мельчакова Л. В. (геол. ф-т 
МГУ) по результатам электронно-зондового и  тер-
мического анализов и  данных ИК- и  КР-спектро-
скопии рассчитали формулу изученного образца 
H1.00Na0.96Ca2.00Mn2+

0.02Si3.00O9. Методом расплавной 
калориметрии растворения определили энтальпию 
образования пектолита состава HNaCa2Si3O9.из эле-
ментов ∆fH0(298.15 K) = –4651.0±4,3 кДж/моль. Оце-
нили энтальпию образования марганцевого конеч-
ного члена изоморфной серии пектолит –  серандит 
HNaMn2Si3O9 ∆fH0(298.15 K) = –4052.6±4.4 кДж/моль. 
Рассчитали значения абсолютных энтропий и энер-
гий Гиббса пектолита и  серандита: S0(298.15 K) = 
= 266.1±1.6 и 306.5±2.0 Дж/(K·моль; ∆fG0(298.15 K) = 
= –4377.9±4.4 и –3798.0±4.5  кДж/моль соответ-
ственно. Вигасина М. Ф. (геол. ф-т МГУ), Дедушен-
ко С. К. (НИТУ МИСИС), Гриценко Ю. Д. (геол. ф-т 
МГУ, Мин. музей им. А. Е. Ферсмана РАН) образец ко-
кимбита из рудника Хавьер (Перу) исследовали ме-
тодами КР и Мессбауэровской спектроскопии. Во-
ронин М. В. (ИЭМ РАН), Поляков В. Б. (ГЕОХИ РАН), 
Осадчий Е. Г., Сипавина Л. В. (ИЭМ РАН) синтезиро-
вали троилит (FeS) и  измерили его Мессбауэров-
ские спектры в  интервале температур 90–295 K.
Оценку равновесных изотопных факторов (β-фак-
торов) железа троилита провели по температурному 
сдвигу (ТС) в  спектрах Мессбауэра. Предложили 
новый метод оценки ТС, использующий разложе-
ние Тирринга по нечетным обратным степеням тем-
пературы. Воронин М. В., Осадчий Е. Г. (ИЭМ РАН) 
в системе Ag-Sn, впервые методом измерения элек-
тродвижущих сил (ЭДС-метод) в  температурном 
диапазоне 327K-427K и  атмосферном давлении, 
в полностью твердотельной гальванической ячейке, 
отвечающей электрохимической реакции: 3Ag+Sn = 
= Ag3Sn, получили термодинамические характери-
стики шосанбецуита. Вяткин С. В. (геол. ф-т МГУ), 
Гриценко Ю. Д. (геол. ф-т МГУ, Мин. музей им. А. Е. Фер-
смана РАН) провели ЭПР спектроскопическое ис-
следование образца содалита Na8Al6Si6O24Cl2·0.2H2O 
из массива нефелиновых сиенитов и  миаскитов 
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Баян Кол (республика Тува). Вяткин С. В. (геол. 
ф-т МГУ), Гриценко Ю. Д. (геол. ф-т МГУ, Мин. му-
зей им. А. Е. Ферсмана РАН) исследовали лазулит из 
гранитных пегматитов Патомского нагорья (Ир-
кутская область) на ЭПР спектрометре “Varian 
E-115”. Вяткин С. В. (геол. ф-т МГУ), Гриценко Ю. Д. 
(геол. ф-т МГУ, Мин. музей им. А. Е. Ферсмана РАН) 
методом ЭПР изучали монтебразит из Сольбель-
дырского пегматитового поля (Тува, Россия). Гри-
ценко Ю. Д. (геол. ф-т МГУ, Мин. музей им. А. Е. Фер-
смана РАН), Огородова Л. П., Вигасина М. Ф., 
Мельчакова Л. В., Ксенофонтов Д. А. (геол. ф-т МГУ) 
таумасит Ca3.0Si(OH)6(CO3)0.9(SO4)1.1⋅12.3H2O (рудник 
Н’Чванинг, марганцеворудное поле Калахари, 
ЮАР) исследовали методами порошковой рентге-
нографии, спектроскопии инфракрасного погло-
щения и комбинационного рассеяния, термическо-
го анализа и  микрокалориметрии. Гриценко Ю. Д. 
(геол. ф-т МГУ, Мин. музей им. А. Е. Ферсмана РАН), 
Огородова Л. П., Вигасина М. Ф., Мельчакова Л. В. 
(геол. ф-т МГУ). На основании данных, полученных 
методами термического и  электронно-зондового 
анализов, ЭПР и  мессбауэровской спектроскопии 
рассчитали кристаллохимическую формулу изучен-
ного образца лазурита –  (Mg0.87Fe0.13Ni0.01Sr0.01) 
(Al1.97Fe3+   ) (PO4)2.03(OH)1.95 из гранитных пегматитов 
Патомского нагорья (Иркутская область). Корепа-
нов Я. И., Чареев Д. А., Осадчий В. О., Осадчий Е. Г. 
(ИЭМ РАН) в  тройной системе Ag-Pd-Se методом 
ЭДС в электрохимической ячейке с твердым элек-
тролитом AgI определили температурную зависи-
мость электродвижущей силы в  гальванической 
ячейке С|Ag|AgI|(AgxPd1-x, Ag2Se, Ag11+yPd11-ySe6)|C. Ко-
ролева О. Н. (ГЕОХИ РАН) изучала структуры некри-
сталлических силикатных систем, содержащих не-
сколько катионов-модификаторов, и  выясняла 
причины полищелочного эффекта. С  этой целью 
провела исследование структуры стекол общего со-
става Li2O-Na2O-K2O-SiO2 методом физико-химиче-
ского моделирования. Мельчакова Л. В. (геол. ф-т 
МГУ), Гриценко Ю. Д. (геол. ф-т МГУ, Мин. музей им. 
А. Е. Ферсмана РАН), Огородова Л. П.), Вигаси-
на М. Ф., Ксенофонтов Д. А. (геол. ф-т МГУ) исследо-
вали атакамит из палеофумарол шлакового конуса 
Гора 1004 Большого Трещинного Толбачинского 
Извержения. Диагностику образца выполняли ме-
тодами порошковой рентгенографии, ИК 
и  КР-спектроскопии. Кристаллохимическую фор-
мулу рассчитали на основании исследований мето-
дами термогравиметрического и электронно-зондо-
вого анализов и имеет вид Cu2Cl (OH)3. Молодец А. М. 
(ФИЦ ПХФ и МХ РАН) представил критерий замер-
зания расплавленного цинка в сочетании с его урав-
нением состояния в  мегабарном диапазоне давле-
ний. Выполнил сопоставление модельных расчетов 
с  современными экспериментальными результата-
ми по плавлению цинка до давлений ≈120 ГПа и до 

температур ≈4000 K. Огородова Л. П. (геол. ф-т МГУ), 
Гриценко Ю. Д. (геол. ф-т МГУ, Мин. музей им. 
А. Е. Ферсмана РАН), Вигасина М. Ф.), Мельчако-
ва Л. В., Ксенофонтов Д. А. (геол. ф-т МГУ), Косо-
ва Д. А. (хим. ф-т МГУ) провели комплексное физи-
ко-химическое изучение кокимбита из рудника 
Хавьер (Перу). Методами рентгенографического 
и  КР-спектроскопического исследований подтвер-
дили соответствие образца кокимбиту и установили 
его мономинеральный состав. Огородова Л. П. (геол. 
ф-т МГУ), Гриценко Ю. Д. (геол. ф-т МГУ, Мин. музей 
им. А. Е. Ферсмана РАН), Вигасина М. Ф., Мельчако-
ва Л. В., Ксенофонтов Д. А. (геол. ф-т МГУ) изучали 
два образца содалита: образец I  состава 
Na8Al6Si6O24Cl2⋅0.4H2O из щелочного ультраосновно-
го массива с  карбонатитами Ковдор (Мурманская 
область, Россия) и  образец II состава 
Na8Al6Si6O24Cl2⋅0.2H2O из массива нефелиновых сие-
нитов и миаскитов Баян Кол (республика Тува) ме-
тодами термического и электронно-зондового ана-
лиза, порошковой рентгенографии, спектроскопии 
инфракрасного поглощения и  комбинационного 
рассеяния света. Осадчий Е. Г., Воронин В. М., Кирю-
хина Г. В., Кошелев А. В. (ИЭМ РАН) определили тер-
модинамические свойства фазы Pt3Cu2Sn, методом 
твердотельной гальванической ячейки. Плясу-
нов А. В. (ГЕОХИ РАН) произвел вычисление пара-
метров SIT (Specific Interactions Theory) модели для 
взаимодействий сульфат-иона с катионами щелоч-
ных металлов с учетом ассоциации. Романенко А. В., 
Ращенко С. В., Корсаков А. В. (ИГМ СО РАН) провели 
разложение K-кимрита (KAlSi3O8⋅H2O) при высоких 
P-T параметрах. Слободов А. А. (СПбГТИ, ИТМО), 
Шорников С. И. (ГЕОХИ РАН), Радин М. А. (СПХФУ), 
Ворожцова Ю. С., Иванова А. Н., Ефимов Р. Д. (ИТМО) 
предложили решение для обеспечения эффектив-
ности термодинамических баз данных для физи-
ко-химического моделирования и  расчета. Соколо-
ва Т. С. (ИЗК СО РАН, ИТПЗ РАН), Филиппова А. И. 
(ИТПЗ РАН, ИЗМИРАН), Дорогокупец П. И. (ИЗК СО 
РАН) смоделировали состав пиролита и рассчитали 
его скоростные характеристики на основе уравне-
ний состояния оливина, ортопироксена, клинопи-
роксена и  граната. Соколова Т. С. (ИЗК СО РАН, 
ИТПЗ РАН), Дорогокупец П. И. (ИЗК СО РАН) выве-
ли уравнение состояния диопсида (CaMgSi2O6) на 
основе свободной энергии Гельмгольца. Тюрин А. В. 
(ИОНХ РАН), Полотнянко Н. А. (Гос. Универ. “Дуб-
на”), Чареев Д. А. (ИЭМ РАН, Гос. Универ. “Дубна”), 
Згурский Н. А. (Гос. Универ. “Дубна”, ИЭМ РАН), Га-
ничев Я. А. (Гос. Универ. “Дубна”) исследовали термо-
динамические свойства кестерита в  широком ин-
тервале температур. Чареев Д. А. (ИЭМ РАН, Гос. 
Универ. “Дубна”), Тюрин А. В. (ИОНХ РАН), По-
лотнянко Н. А. (Гос. Универ. “Дубна”), Попов Е. А. (Гос. 
Универ. “Дубна”, ИЭМ РАН), Пузанова И. Г. (Универ. на-
уки и технологий МИСИС, ИЭМ РАН) синтезировали 
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и изучили термодинамические свойства диселени-
дов рутения и  платины. Шорников С. И. (ГЕОХИ), 
Слободов О. И. (СПбГТИ) выполнили теорети- 
ческие расчеты термодинамических свойств рас-
плавов в  системе SiO2–P4O10 в  области температур 
700–2000 K с помощью полуэмпирической модели 
с  целью уточнения ее параметров. Шорников С. И., 
Демидова С. И. (ГЕОХИ) для понимания фракциони-
рования и кристаллизации апатита и мерриллита из 
расплава провели теоретические расчеты термодина-
мических свойств расплавов в  системе CaO–P4O10 
при высоких температурах (700–2100 K). Шорни-
ков С. И. (ГЕОХИ) для представления процесса 
фракционирования и  кристаллизации оливина 
при высоких температурах выполнил расчеты тер-
модинамических свойств расплавов в  системе 
MgO–P4O10.

ПЛАНЕТОЛОГИЯ, МЕТЕОРИТИКА 
И КОСМОХИМИЯ

Базилевский А. Т., Дорофеева В. А. (ГЕОХИ РАН), 
Юань Ли, ЛиГанг Фанг (Сучжоуский профессиональ-
ный университет, Сучжоу, Китай) исследовали гео-
химический эффект ударной переработки полярно-
го реголита Луны. Выполнили термодинамический 
анализ условий, необходимых для образования ге-
матита. Показали, что для этого требуется свобод-
ный кислород, который может накапливаться при 
диссипации в космос водорода, образующегося при 
разложении воды. Баренбаум А. А. (ИПНГ РАН) вы-
двинул гипотезу, которая рассматривает литосферу 
Земли как автономно вращающуюся относитель-
но мантии конвективную оболочку планеты, где 
формируются, взаимодействуют и  перемещаются 
по астеносфере континентальные и  океанические 
плиты. Воропаев С. А., Федулов В. С., Душенко Н. В., 
Наймушин Г. С., Кривенко А. П., Корочанцев А. В. (ГЕ-
ОХИ РАН) изучили дегазацию вещества углистого 
хондрита Murchison (СМ2) на специально скон-
струированной для этих задач установке. Предста-
вили результаты экспериментальных исследований 
по ступенчатому нагреву (без накопления газов) 
и  изотермическому отжигу образцов метеорита 
с определением состава выделяемых газов метода-
ми газовой хроматографии в интервале температур 
от 200 до 800 °C. Провели сравнение с результата-
ми дегазации обыкновенного хондрита Челябинск 
(LL5) и  отметили существенное увеличение выде-
ления углеродсодержащих газов для Murchison. Де-
мидова С. И., Рязанцев К. М., Кононкова Н. Н. (ГЕОХИ 
РАН) констатировали, что минералого-петро-
графические особенности базальтов “Луны-16” 
и “Chang’E-5” свидетельствуют об их сродстве с вы-
сокотитанистыми базальтами “Apollo-11 и –17”. До-
броленский Ю. С. (ИКИ РАН), Манцевич С. Н. (ИКИ 
РАН, физ. ф-т МГУ), Кораблев О. И. (ИКИ РАН) 

в ИКИ РАН сообщили о разработке инфракрасного 
спектрометра с телевизионной поддержкой рабоче-
го поля манипулятора (ЛИС-ТВ-РПМ) для изуче-
ния лунной поверхности. Дорофеева В. А. (ГЕОХИ 
РАН) изучала космохимические ограничения на 
модели происхождения астероидов спектрального 
класса с главного пояса. В качестве основных огра-
ничений рассматривала состав ледяной компонен-
ты этих тел, относительное содержание в них воды 
и ее изотопный состав. Дубинский А. Ю., Попель С. И. 
(ИКИ РАН) сделали предположение о  возможном 
механизме светоиндуцированных реакций в  лун-
ном реголите. Дудченко В. А., Слюта Е. Н. (ГЕОХИ 
РАН) оценили постоянную (равновесную) темпе-
ратуру в лунном грунте на глубине около 45 см на 
холме у кратера Шеклтон для мест со степенью ос-
вещенности около 80  %. Дунаева А. Н., Кронрод В. А., 
Кусков О. Л. (ГЕОХИ РАН) рассмотрели влияние 
низкоплотной органической компоненты на вну-
треннюю структуру и общее содержание Н2О (вода, 
лед) в  частично дифференцированном Титане. 
Провели оценки допустимых значений содержа-
ния органического вещества в Титане. Полученные 
данные сопоставили с  экспериментальной и  тео-
ретической информацией по общему содержанию 
и  распределению органического вещества и  воды 
на объектах Солнечной системы. Игнатьев Н. И. 
(ИКИ РАН), Фабер Е. Д. (НИУ ВШЭ), Кораблев О. И., 
Родионов Д. C., Трохимовский А. Ю., Ступин И. А., 
Жмайлов С. В., Кунгуров А. С., Маслов И. А. (ИКИ 
РАН), Ломакин А. А. (НИУ ВШЭ, ИКИ РАН) раз-
работали инфракрасный Фурье-спектрометр ЛУ-
МИС (LUMIS: Lunar Mapping Infrared Spectrometer) 
в ИКИ РАН для орбитального аппарата “Луна-26”. 
Прибор предназначен для исследования гидра-
тации, картирования минералогического состава 
и  термофизических свойств поверхности Луны по 
спектрам теплового и отраженного солнечного из-
лучения в диапазоне 2–10 мкм. Ипатов С. И. (ГЕОХИ 
РАН) рассмотрел зону питания планеты Прокси-
ма-Центавра с, включая подинтервалы больших 
полуосей устойчивых орбит внутри основной зоны 
питания и люки вне основной зоны. Исследования 
основаны на результатах моделирования эволюции 
орбит планетезималей под влиянием звезды и пла-
нет Проксима-Центавра c и b на интервале времени 
до миллиарда лет. В другом докладе, автор отметил 
рост экзопланет за счет планетезималей, первона-
чально находившихся на различных расстояниях 
от звезды, в  системе ТРАППИСТ-1. Кронрод В. А., 
Кронрод Е. В., Кусков О. Л. (ГЕОХИ РАН) привели ре-
зультаты исследования вероятных распределений 
физических параметров коры Луны по глубине: 
пористости, плотности, объемного тепловыделе-
ния, коэффициента теплопроводности, вероятные 
оценки пористости коры под слоем реголита. Крон-
род Е. В., Кронрод В. А., Кусков О. Л. (ГЕОХИ РАН) 
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рассчитали распределение температуры в  мантии 
Луны в зависимости от эффективного коэффици-
ента теплопроводности в коре. Кулешова К. А., Шпе-
кин М. И., Гарафутдинов К. А. (КФУ) представили 
результаты построения моделей двух хорошо извест-
ных кратеров –  Циолковский и Эйткен в экватори-
альной зоне обратной стороны Луны по оцифрован-
ным снимкам КК “Зонд-8” и КК “Аполлон-15,-17”. 
Куюнко Н. С. (ГЕОХИ РАН) термолюминесцентным 
методом исследовала равновесные обыкновенные 
хондриты ударных классов S1-S3 в температурном 
интервале 50–350 °C. Лаврентьева З. А., Люль А. Ю. 
(ГЕОХИ РАН) методом ИНАА определили содержа-
ния литофильных и сидерофильных микроэлемен-
тов в немагнитных размерных фракциях из равно-
весного энстатитового хондрита Пилиствере EL6. 
Лахманова Л. А. (геол. ф-т МГУ), Демидова С. И. (ГЕ-
ОХИ РАН), Сандалов Ф. Д. (геол. ф-т МГУ) на основе 
структурно-текстурных признаков и  химического 
состава минеральных фаз классифицировали наи-
более крупные класты брекчии NWA 11828. Осо-
бое внимание уделили поиску редких компонентов 
в  метеорите. Мальков Б. А. (СыктГУ им. П. Сороки-
на), Куратов В. В. (ФМИ Коми НЦ УрО РАН) изучали 
вопрос периодичности эндогенного и  импактного 
алмазообразования как отражение галактической 
цикличности в системе Земля-Луна. Никитин С. М. 
(ООО “ЛС-КАМ”), Скрипник А. Я. (ГЕОХИ РАН) раз-
работали методику и  провели определения проч-
ностных и  деформационных свойств фрагментов 
каменных метеоритов. Сорокин Е. М. (ГЕОХИ РАН), 
Герасимов М. В., Зайцев М. А. (ИКИ РАН), Щерба-
ков В. Д. (геол. ф-т МГУ), Рязанцев К. М., Крашенин-
ников С. П., Яковлев О. И., Слюта Е. Н. (ГЕОХИ РАН) 
представили результаты серии экспериментов по 
имитированию микрометеоритной бомбардиров-
ки на поверхности Луны с помощью импульсного 
лазера. Суханова К. Г. (ИГГД РАН) эксперименталь-
но исследовала распределения редких элементов 
в силикатных минералах хондр равновесных обык-
новенных хондритов. Устинова Г. К. (ГЕОХИ РАН) 
разработала программу исследования космогенных 
радионуклидов в  свежевыпавших хондритах для 
изучения временных и  пространственных вариа-
ций галактических и  солнечных космических лу-
чей в Солнечной системе на длительной временной 
шкале и  разных гелиоцентрических расстояниях. 
Фисенко А. В., Семенова Л. Ф., Павлова Т. А. (ГЕОХИ 
РАН) показали результаты вычислений вариации 
содержаний потенциально первичных компонен-
тов ксенона в обогащенных наноалмазом фракци-
ях Murchison и  Allende. Хисина Н. Р., Бадюков Д. Д., 
Лоренц К. А. (ГЕОХИ РАН), Пальянов Ю. Н., Купри-
янов И. Н. (ИГМСО РАН), Шкурский С. (геол. ф-т 
МГУ) использовали методы оптической микро-
скопии, сканирующей электронной микроскопии 
и  Рамановской спектроскопии обнаружили нео-

бычные микровключения в  оливине из палласита 
Сеймчан. Цельмович В. А. (ГО  “Борок” ИФЗ РАН), 
Шельмин В. Г.(Экомонитор) в  районе реки Чулым 
нашли необычные находки и попытались дать объ-
яснение природы сделанных находок и обосновать 
различные гипотезы. Цельмович В. А. (ГО  “Борок” 
ИФЗ РАН»), Максе Л. П. (БГУТ, Беларусь) провели 
распознавание частиц космической и атмосферной 
пыли на СЭМ Tescan Vega II и  на поляризацион-
ном микроскопе Nikon. Цельмович В. А. (ГО “Борок” 
ИФЗ РАН), Амелин И. И., Гусяков В. К. (ИВМ и  МГ 
СОРАН), Кириллов В. Е. (ИТиГ ДВО РАН), Кураж-
ковский А. Ю. (ГО  “Борок” ИФЗ РАН) исследовали 
кометную природу Учурского космического тела 
(падение 03.08.1993 г.). Яковлев О. И., Шорников С. И. 
(ГЕОХИ РАН) занимались экспериментальным из-
учением испарения расплавов Ca–Al–включений 
хондритов, которые являются уникальным объек-
тами метеоритики.

ФИЗИКО-ХИМИЧЕСКИЕ СВОЙСТВА  
ГЕОМАТЕРИАЛОВ

Балабин А. И. (ИЭМ РАН) предложил модель со-
рбции соединений с  кислотными группами апа-
титом, объясняющую обширный массив данных 
о  взаимодействии нуклеиновых кислот, органиче-
ских и неорганических полифосфатов, пероксиди-
фосфата, цитрата, фосфоцитрата, бисфосфонатов, 
макроциклических соединений с  фосфонатны-
ми группами, полиалкеновых кислот, кислотных 
пептидов (стазерин и  другие фосфопротеины, 
остеокальцин, сывороточный альбумин) с призма-
тическими гранями Ap. Канева Е. В., Богданов А. И., 
Шендрик Р. Ю. (ИГХ СО РАН) для изучения влияния 
адсорбированных молекул воды на ИК-спектры 
сложных силикатов, содержащих гибридный тип 
анион-радикала, тинаксита (K2Ca2NaTi[Si7O18OH]
O) и токкоита (K2Ca4[Si7O18OH](OH, F)) оптимизи-
ровали геометрии кристаллических структур в рам-
ках теории функционала плотности. Канева Е. В. 
(ИГХ СО РАН), Панкратов В. (LU Institute of physics), 
Радомская Т. А., Белозерова О. Ю., Шендрик Р. Ю. 
(ИГХ СО РАН) представили результаты исследова-
ний боросиликатных минералов из щелочного ме-
сторождения Дара-й-Пиоз (Таджикистан) –  рид-
мерджнерита (NaBSi3O8) и cтиллуэллита-(Ce) ([Ce, 
La, Ca]BSiO5) методами оптической спектроскопии 
при синхротронном возбуждении. Кирюхина Г. В., 
Кошелев А. В., Осадчий Е. Г., Чареев Д. А. (ИЭМ РАН) 
синтезировали и  провели экспериментальные ис-
следования тройных интерметаллидов элементов 
группы железа с  медью и  оловом. Кошелев А. В., 
Кирюхина Г. В., Осадчий Е. Г. (ИЭМ РАН) синтезиро-
вали и изучали магнитные свойства тройного интер-
металлида Fe3Cu2Sn. Кузин А. М. (ИПНГ РАН) впер-
вые выполнил совместный анализ сейсмических 



ГЕОХИМИЯ       том 69       № 3       2024

ХРОНИКА ВСЕРОССИЙСКОГО ЕЖЕГОДНОГО СЕМИНАРА 319

и  электрических волноводов консолидированной 
коры и угольных бассейнов (районов, площадей) на 
территории России. Кузин А. М. (ИПНГ РАН) изучал 
вопрос происхождения метана в угольных пластах. 
Салаватова Д. С., Бычков Д. А., Фяйзуллина Р. В. (геол. 
ф-т МГУ) исследовали адсорбционные свойства 
глин майкопской серии и грязевулканических глин 
в отношении ионов ртути (II), которые могут стать 
полезными в  понимании поведения данного ми-
кроэлемента в грязевулканической системе. Федяе-
ва М. А. (геол. фак. МГУ, ГЕОХИ РАН), Лепешкин С. В. 
(ГЕОХИ РАН), Оганов А. Р. (Сколтех, ГЕОХИ РАН) 
в связи с важностью серы в природных процессах, 
авторы применили метод глобальной оптимизации 
для определения оптимальных структур молекул 
серы Sn в широком диапазоне составов (n = 2–21).

ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНАЯ 
ГЕОЭКОЛОГИЯ

Гришанцева Е. С. (геол. ф-т МГУ, ИГ РАН), Ка-
шутина Е. А., Ясинский С. В. (ИГ  РАН) продемон-
стрировали результаты исследования форм на-
хождения и  биодоступности тяжелых металлов 
в  осадках ливневой канализации г. Нижний нов-
город. Карасева О. Н., Лакштанов Л. З., Ханин Д. А. 
(ИЭМ РАН), Бадьянова Л. В. (ИЭМ РАН, ИОФ РАН) 
определяли растворение силикатных и  алюмо-
силикатных минералов в  присутствии органиче-
ских комплексообразователей. Мальковский В. И., 
Жариков А. В. (ИГЕМ РАН) рассмотрели влияние 
формирующихся тектонических разломов на ми-
грацию радионуклидов из пункта глубинного захо-
ронения высокорадиоактивных отходов (ПГЗРО) 
в биосферу в зависимости от проницаемости пород 
в  зоне формирующегося разлома. Мартынов К. В., 
Андрющенко Н. Д., Захарова Е. В. (ИФХЭ РАН) из-
учали проявление сопряженных процессов при 
диффузии радионуклидов в глинистых материалах. 
Проскурякова А. С., Карасева О. Н., Лакштанов Л. З., 
Ханин Д. А. (ИЭМ РАН) исследовали влияния соста-
ва и кислотности раствора на скорость и механизм 
растворения серпентина. Роговая И. В. (ГЕОХИ  
РАН), Каргаполова Д. С. (Университет “Дубна”), 
Зуев Б. К. (ГЕОХИ РАН) обсудили проблему измене-
ния химического состава в условиях геохимическо-
го барьера на примере реки Волга в районе Ивань-
ковской ГЭС и применение аналитических методов 
для исследования его трансформации на уровне 
фракций. Русакова М.-А., Дроздова О. Ю., Лапиц-
кий С. А. (геол. ф-т МГУ) определяли формы тяже-
лых металлов в речных водах бореальной зоны в пе-
риод летней межени. Симакин А. Г., Девятова В. Н. 

(ИЭМ РАН), Ширяев А. А. (ИФХЭ РАН) экспери-
ментально изучали взаимодействие углекислого 
газа с водосодержащим альбитовым расплавом при  
Р = 200  МПа. Симакин А. Г. (ИФЗ РАН, ИЭМ РАН), 
Шапошникова О. Ю., Девятова В. Н., Бондаренко Г. В. 
(ИЭМ РАН), Исаенко С. И. (ИГ  УрО РАН) исследо-
вали природу флюида в  системе C-O-CL-(H) при 
низкой fO2 как потенциального растворителя бла-
городных металлов. Травкина А. В., Володин В. Д., 
Лигаев А. Н., Мясников И. Ю. (ГЕОХИ РАН) провели 
изучение особенностей распределения техноген-
ных радионуклидов в морях Российской Арктики. 
Циркунова В. Д. (ИГЕМ РАН, геол. ф-т МГУ), Улано-
ва А. С., Никольский М. С. (ИГЕМ РАН) изучали фа-
зовые отношения в системе Nd2O3-TiO2-ZrO2. Эпо-
ва Е. С., Еремин О. В. (ИПРЭК СО РАН) определили 
поведение урана в экспериментах по выщелачива-
нию пород вольфрамовых и  золоторудных место-
рождений Забайкалья.

МЕТОДИКА И ТЕХНИКА 
ЭКСПЕРИМЕНТА

Володин В. Д., Травкина А. В. (ГЕОХИ РАН) раз-
работали малогабаритный проточный анализатор 
морской среды на флюоресцирующие компоненты 
(ПАУ, хлорофилл и  др.), частицы микропластика 
и  взвесь. Молодец А. М., Голышев А. А. (ФИЦ ПХФ 
и  МХ РАН) сделали in situ измерения электросо-
противление железа, никеля и  хромоникелевой 
стали при высоких давлениях ступенчато-цикли-
ческого ударного сжатия. Молчанов В. П. (ДВГИ 
ДВО РАН), Медков М. А., Юдаков А. А. (ИХ  ДВО 
РАН) занимались разложением титаноносно-
го минерального сырья Кокшаровской интру-
зии ультрабазитов (Приморье) с  использовани-
ем смеси гидродифторида и  сульфата аммония.  
Пискунова Н. Н. (Институт геологии им. Н. П. Юш-
кина ФИЦ Коми НЦ УрО РАН, Сыктывкар) прово-
дили эксперименты по влиянию различных факто-
ров на рост кристаллов с помощью атомно-силовой 
микроскопии.

Семинар завершился общей дискуссией. Участ-
ники семинара, в частности, отметили, что резуль-
таты и  методы экспериментальных исследований 
в области наук о Земле все шире используются при 
изучении, как планетарных объектов, так и для ре-
шения экологических и других практических задач.

Работа выполнена по теме Госзадания ГЕОХИ РАН.

Ссылка на Труды ВЕСЭМПГ 2023.
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THE PROCEEDINGS OF THE ALL-RUSSIAN ANNUAL SEMINAR ON 
EXPERIMENTAL MINERALOGY, PETROLOGY, AND GEOCHEMISTRY 2023

E. V. Zharkova
Vernadsky Institute of Geochemistry and Analytical Chemistry of the Russian Academy of Sciences, 

 ул. Косыгина, 19, Moscow,  119991 Russia
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On April 11-12, 2023, Vernadsky Institute of Geochemistry and Analytical Chemistry and the Korzhinsky In-
stitute of Experimental Mineralogy of the Russian Academy of Sciences held the commemorative All-Russian 
annual seminar on experimental mineralogy, petrology, and geochemistry in Moscow (RASEMPG-2023). The 
seminar discussed the latest results of experimental research in the following key areas: phase equilibria under 
high P-T conditions; formation and differentiation of magmas; interactions in fluid-melt-crystal systems; hy-
drothermal equilibria and ore formation; mineral synthesis; thermodynamic properties of minerals, melts, and 
fluids; planetology, meteoritics, and cosmochemistry; physicochemical properties of geomaterials; experimental 
geoecology; methods and techniques of experiment. Around 250 scientists from 37 Russian research institutes 
and seven foreign organizations participated in the seminar, delivering over 160 reports.

Keywords: mineralogy, petrology, geochemistry, planetology, cosmochemistry, phase equilibria, thermodynamic 
properties of minerals, experimental geoecology, experimental techniques




