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Палеопротерозойский раннеорогенный массив Кааламо расположен в юго-восточной части 
Раахе-Ладожской зоны – зоны стыка архейского Карельского кратона и протерозойского 
Свекофеннского орогена. Массив трехфазный, 1-я фаза представлена перидотитами, 
оливиновыми клинопироксенитами, габбро; 2-я фаза – габброноритами; 3-я фаза – диоритами, 
тоналитами и плагиогранитами. Для метаперидотитов, метапироксенитов и габброидов 
Кааламского комплекса представлены новые данные по петрохимии, геохимии и составам 
породообразующих минералов. Эти данные использованы в программе COMAGMAT–3.75 
для термодинамических расчетов траекторий равновесной кристаллизации представительных 
пород и средних составов первой и второй фаз внедрения. Результаты расчетов обработаны по 
методу геохимической термометрии, что позволило получить оценку температуры (~1220 °С) 
и вероятного состава исходного высокомагнезиального расплава (~9.5 мас. % MgO, оливин  
с 84 мол. % форстерита). Сравнение этого примитивного расплава с модельными составами 
дифференциатов и петрогеохимическими характеристиками подтверждает образование 
пород первой и второй фаз внедрения из единого источника, что согласуется со схожим 
распределением РЗЭ в этих породах, а также результатами изучения Sm–Nd изотопной 
системы, которые указывают на общий мантийный источник пород. При этом установлено, что 
расчетные порядки кристаллизации минералов хорошо согласуются с распространенностью 
перидотитов и оливиновых пироксенитов, указывая на равновесие примитивного расплава  
с клинопироксеном и ортопироксеном, находящихся в перитектических отношениях с оливином. 
Наиболее дифференцированные породы первой фазы внедрения характеризуются появлением 
котектического плагиоклаза, содержащего около 80 мол. % анортита. Породы второй фазы 
внедрения представляют более дифференцированный материал, отвечающий габброноритовой 
ассоциации кумулусных фаз без оливина, но с появлением титаномагнетита на поздних 
стадиях кристаллизации. Сравнение модельных и реальных составов минералов указывает 
на систематическое смещение наблюдаемых составов оливина и пироксенов в железистую 
область, что является следствием взаимодействия ранних минералов кумулуса с остаточным 
интеркумулюсным расплавом. Изученные породы по возрасту и петрохимическим особенностям 
сходны с интрузиями никеленосного пояса Финляндии, что открывает перспективы для 
корреляций магматических событий в межрегиональном масштабе.

Ключевые слова: исходный расплав, геохимическая термометрия, протокумулус, габброиды,  
Северное Приладожье, COMAGMAT, моделирование
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ВВЕДЕНИЕ
Раннепротерозойский интрузивный магматизм 

в Северном Приладожье детально рассматривался 
в работах многих исследователей (Судовиков и др., 
1970; Саранчина, 1972; Лобач-Жученко и др., 1974; 
Мигматизация…, 1985; Котов, Саморукова, 1990; 
Светов и др., 1990; Богачев и др., 1999а и другие). 
К концу прошлого века были получены основные 
сведения о распространенности магматических 
пород в регионе, охарактеризованы химические 
и петрографические особенности отдельных мас-
сивов и произведена их типизация с выделением 
магматических комплексов. Наибольшее призна-
ние среди исследователей получила схема после-
довательности магматической событий, которая 
начинается с внедрения наиболее ранних проте-
розойских габбро-, габброноритовых интрузий  
и эндербитов в составе Кааламского, Велимякско-
го и Куркиекского магматических комплексов 
(Богачев и др., 1999б; Балтыбаев и др., 2000; 2004; 
Глебовицкий и др., 2001), позднее сменяющимися 
габбро-диорит-тоналитовым интрузиями – Лау-
ватсарско-Импиниемским комплексом (Балтыба-
ев и др., 2004) и автохтонными и параавтохтонны-
ми гранитами (Седова и др., 2004). Эти интрузив-
ные породы сформировались при свекофеннском  
орогенезе, который широко проявлен в рас-
сматриваемом регионе в виде формирования 
структурно-вещественных комплексов Све-
кофеннского подвижного пояса. Позднеоро-
генные интрузии в регионе, согласно данным 
исследователей (Балтыбаев и др., 2000; 2004; 
Глебовицкий и др., 2001; Ладожская протеро-
зойская…, 2020 и ссылки в ней), представлены 
диорит-гранитовыми интрузиями (Тервуский, 
Мурсульский, Лавиярвинский комплексы), а за-
вершают активную стадию раннепротерозой-
ского плутонизма в регионе посторогенные калие- 
вые ультарамафит-мафиты, монцонит-граниты  
и калиевые граниты (Иваников и др., 1996).

В нашей работе мы обращаемся к породам ран-
неорогенного Кааламского магматического ком-
плекса, расположенного в юго-восточной части 
Раахе-Ладожской зоны, в зоне стыка Свекофенн-
ского подвижного пояса с породами окраинной об-
ласти Карельского кратона (рис. 1). В этом районе 
находятся крупные массивы габброидов, которые 
прорывают архейские гранито-гнейсы фундамента 
с возрастом 2.7–2.6 млрд лет и палеопротерозой-
ские вулканогенно-осадочные комплексы, возраст 
которых 2.0–1.9 млрд лет (Шульдинер и др., 2000).

Магматизм ультраосновного и основного со-
става на юго-востоке Фенноскандинавского щита 
на рубеже около 1.9 млрд лет назад связан с регио-
нально проявленной эндогенной активностью, об-
условившей формирование в этой части щита магм 
мантийно-корового уровня зарождения, опреде-
лившей большинство особенностей магматизма 

региона. Габброиды Кааламского комплекса по 
возрасту и по некоторым петрохимическим осо-
бенностям сходны с Ni-интрузиями пояса Кота-
лахти и Ваммала в Финляндии. Поэтому изучение 
эволюционных особенностей этих габброидов, 
открывает широкие перспективы для корреля-
ций магматических событий в межрегиональном 
масштабе.

Раннепротерозойские породы Кааламского 
комплекса образовались в несколько фаз внедре-
ния. По разным представлениям, фаз внедрения 
было от одной до трех, хотя преобладает на се-
годняшний день точка зрения, что таких фаз три 
(Саранчина, 1949; Макарова, 1967; Богачев и др., 
1999а, Ладожская протерозойская…, 2020 и др.).  
В рамках данного исследования, ключевой вопрос, 
на котором акцентируем свое внимание – обра-
зовались ли породы 1-й и 2-й фаз внедрения из 
одного или разных источников и каким мог быть 
состав исходного расплава? Эти вопросы мы рас-
сматриваем на основе изучения наиболее крупной 
интрузии Северного Приладожья, представляющей 
Кааламский комплекс – многофазного Каалам-
ского массива габброидов. Интерес именно к двум 
ранним фазам внедрения вызван тем, что с ними 
связан основной рудный потенциал габброидов 
(платиноиды), как в рассматриваемом Кааламском 
массиве, так и других массивах, входящих в этот 
магматический комплекс (Иващенко и др., 1998; 
2016; Ладожская протерозойская…, 2020). Знания 
об источниках и составе исходного (родоначально-
го) расплава, их эволюции являются необходимым 
условием для проведения работ, нацеленных на 
поиски и прогнозирование запасов стратегически 
важного сырья.

Природа 3-й фазы детально не рассматривается 
в настоящей работе, в том числе потому, что про-
граммное обеспечение COMAGMAT, в котором 
производилось моделирование, не предназначено 
для работы с кварцсодержащими породами. Од-
нако, несмотря на то, что всеми исследователями 
интрузии признается общее происхождение пород 
3-й фазы с породами более ранних фаз, приходит-
ся признать дискуссионность этого вопроса. По-
скольку диориты и тоналиты 3-й фазы занимают 
существенный объем интрузива (около 50 % на 
уровне современного эрозионного среза), сложно 
представить, что подобные объемы кислой маг-
мы образовались в ходе фракционирования габ-
броидного расплава. Однако имеющиеся на се-
годняшний день геохимические данные (которые 
будут представлены ниже) пока не позволяют до-
казать независимость источника пород 3-й фазы.  
Поэтому по традиции породы массива будут описаны  
в рамках модели трехфазного строения.
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РЕГИОНАЛЬНАЯ ГЕОЛОГИЯ  
И СТРОЕНИЕ МАССИВА КААЛАМО

Массив Кааламо является самой крупной ин-
трузией в составе Кааламского комплекса, распо-
ложенного в Раахе-Ладожской зоне на стыке Све-
кофеннского подвижного пояса и Карельского 
кратона (рис. 1). Кроме интрузии Кааламо в одно- 
именный комплекс входит ряд более мелких габ- 
броидных тел: Араминлампи, Ихаланваара,  
Сури-Суо, Кеккоселька, Винаоя, Кархонланмяки 
и некоторые другие (Иващенко и др., 2016; Ладож-
ская протерозойская …, 2020). Габброиды проры-
вают архейские гранитоиды и раннепротерозой-
ские вулканогенно-осадочные толщи в составе зо-
нально-метаморфизованного комплекса, в который 
входят метавулканиты и метаосадки сортавальской 
серии и метатурбидиты ладожской серии.

Главнейшая особенность тектонического строе-
ния региона определяется наличием здесь крупной 
Мейерской надвиговой зоны (Baltybaev, Vivdich, 
2021), которая позволяет рассматривать поро-
ды региона в составе двух доменов: Северного  
и Южного, имеющих принципиальные отличия  
в строении и эндогенном развитии. Северный 
домен содержит гнейсово-купольные структу-
ры, в которых внутренние части (их  “ядра”) сло-
жены архейскими гранито-гнейсами, в то вре-
мя как вокруг них развиты раннепротерозойские 

супракрустальные толщи: сортавальская и пере-
крывающая ладожская серия (Шульдинер и др., 
2000). Все магматические породы и супракрусталь-
ные толщи в Северном домене метаморфизованы 
в условиях от зеленосланцевой до низкотемпера-
турной амфиболитовой фации (Саранчина, 1949; 
Великославинский, 1972; Нагайцев, 1974). Юж-
ный домен не содержит породы архейского воз-
раста, что является его главнейшей отличительной  
чертой от Северного. Кроме того, в отличие от Се-
верного домена, породы Южного домена характе-
ризуются более высоким уровнем мигматизации,  
гранитизации и метаморфизма вплоть до гранули-
товой фации.

Раннепротерозойские габброидные интрузии 
на изученной площади Северного Приладожья  
в Южной Карелии относятся к двум интрузив-
ным комплексам: клинопироксенит-габбронорит- 
диоритовому Кааламскому и клинопироксенит- 
габбро-монцодиоритовому Велимякскому (Богачев 
и др., 1999а). Породы преимущественно габброид-
ного состава формировались в раннеорогенную 
стадию магматической активности в регионе око-
ло 1.9 млрд лет назад. Близкие по составу ультра-
основные никеленосные интрузии известны в про-
винции Коталахти Раахе-Ладожской зоны Фин-
ляндии, а также в поясе Ваммала, возраст которых 
оценивается также около 1.9 млрд лет (Иващенко 

Рис. 1. Схема строения массива Кааламо по (Лавров, Кулешевич, 2016) с изменениями.
1 – 1-я фаза внедрения (верлиты, оливиновые клинопироксениты, плагиопироксениты и меланократовые габбро); 
2 – 2-я фаза (габбронориты, габбро, меланодиориты); 3 – 3-я фаза (диориты, кварцевые диориты, гранодиориты, 
тоналиты, плагиограниты); 4 – протерозойские граниты; 5 – архейские гранито-гнейсы Кирьявалахтинского ку-
пола; 6 – метавулканиты сортавальской серии; 7 – гнейсы и сланцы ладожской серии; 8 – разрывные нарушения:  
а – достоверные, б – предполагаемые. На врезке (слева): схема основных тектонических блоков региона, на кото-
рой указано положение массива Кааламо.

Карельский
кратон

Санкт-Петербург 50 км

3 км

С

С

Раахе-Ладожская
зона

Свекофеннский

пояс

Ладожское

озеро

Финский
залив

1 2 3 4

5 6 7 8 а б



192 АНИСИМОВ и др.

ГЕОХИМИЯ том 70 № 3 2025

и др., 1998; Иващенко, Голубев, 2011; Лавров,  
Кулешевич, 2016).

Массив Кааламо впервые был закартирован 
финскими геологами в начале 20 века (Haсkman, 
1929). В ходе дальнейших исследований уточня-
лись и изменялись представления об особенно-
стях его геологического строения, образования  
и формационно-возрастной принадлежности  
(Антоновская, 1946; Саранчина, 1949; Потрубо-
вич, Анищенкова, 1956; Макарова, 1967, 1971;  
Интрузивные базит-ультрабазитовые…, 1976;  
Светов и др., 1990; Иващенко и др., 1998; Богачев 
и др., 1999а).

Массив Кааламо (рис. 1) представляет собой 
клинопироксенит-габбронорит-диоритовое мно-
гофазное тело (Саранчина, 1949), хотя некоторые 
исследователи считают, что плутоническое тело 
сформировалось при одноактном внедрении маг-
мы (Интрузивные базит-ультрабазитовые…, 1976). 
Но большинство исследователей выделяет три ин-
трузивные фазы гомодромной последовательно-
сти (Саранчина, 1949; Макарова, 1967; Богачев  
и др., 1999а, Ладожская протерозойская…, 2020): 
1-я фаза – верлиты, оливиновые клинопироксени-
ты, плагиопироксениты и меланократовые габбро;  
2-я фаза – габбронориты, габбро, меланодиориты; 
3-я фаза – диориты, кварцевые диориты, грано-
диориты, тоналиты, плагиограниты. С породами 
1-й и 2-й фаз внедрения связано медно-никелевое 
оруденение, а также платиноиды (Иващенко и др., 
1998, 2016).

В плане массив Кааламо имеет форму овала се-
веро-восточного простирания (12.5 × 6.5 км), подо-
шва интрузива располагается на глубинах от 2.5 км 
в восточной его части и до 5 км в западной (Бо-
гачев и др., 1999а). Интрузия прорывает метатур-
бидиты и сланцы ладожской серии, амфиболиты 
и мрамора сортавальской серии раннего проте-
розоя (Шульдинер и др., 2000). Возраст мраморов 
сортавальской серии оценен методами Sr- и C-хе-
мостратиграфии около 2 млрд лет (Горохов и др., 
2021; Кузнецов и др., 2021). Контакты массива с бо-
ковыми породами секущие, иногда субсогласные.  
В интрузии встречаются многочисленные ксеноли-
ты вмещающих пород – слюдистые гнейсы и слан-
цы, амфиболовые сланцы, мраморизованные кар-
бонатные породы (Саранчина, 1949). Кроме этого, 
в массиве распространены дайки мелкозернистых 
габброноритов небольшой мощности (до 1 м), рас-
секающие все его породы (Богачев и др., 1999а).

Возраст пород Кааламского комплекса  
определен по кварцевым диоритам 3-й фазы мас- 
сива Кааламо U–Pb методом по циркону как  
1888 ± 5 млн лет (Богачев и др., 1999а, 1999б).

МЕТОДИЧЕСКИЕ ПОДХОДЫ  
И МАТЕРИАЛ ДЛЯ ИССЛЕДОВАНИЯ

Рентгеноспектральный флуоресцентный анализ 
пород выполнен в лаборатории Института Карпин-
ского (г. Санкт-Петербург) на рентгеновском спек-
трометре ARL 9800 (Швейцария). Пробы в виде  
таблеток получают путем смешивания с флюсом 
(50 % метабората лития и 50 % тетрабората лития) 
в отношении 1 : 9; смесь плавят в золото-платино-
вых тиглях. Определяемые концентрации оксидов 
от 0.01–0.05 мас.  % в зависимости от измеряемого 
компонента.

Содержание редкоземельных элементов в по-
родах определялось методом масс-спектроме-
трии в лаборатории Института Карпинского  
(г. Санкт-Петербург) на квадрупольном масс-спек-
трометре с индуктивно связанной плазмой  
ELAN-DRC-е (Perkin Elmer). Определяемые кон-
центрации элементов от 0.005 до 0.01 ppm в зави-
симости от измеряемого компонента.

Исследования состава породообразующих  
минералов проводились на сканирующем элек-
тронном микроскопе JEOL JSM-6510LA, осна-
щенном энергодисперсионным спектрометром 
JEOL JED-2200 в ИГГД РАН (г. Санкт-Петербург). 
Использовался набор стандартных образцов из 
простых соединений и чистых металлов и приме-
нялись следующие условия анализа: ускоряющее 
напряжение 20 кВ, ток 1 нА. Поправки на матрич-
ные эффекты рассчитывались методом ZAF из 
программного обеспечения прибора.

Фотографии шлифов сделаны управляемы-
ми цифровыми фотокамерами (10–40X), уста-
новленными на оптических микроскопах “По-
лам”, “Olympus” и связанными с персональным 
компьютером.

Изотопный Sm и Nd анализ породы произво-
дился в Институте Карпинского с применени-
ем метода изотопного разбавления для определе-
ния концентраций самария и неодима. Для этого  
в предварительно растертые навески проб добавля-
лись взвешенные количества растворов смешанных 
индикаторов 149Sm–150Nd. Затем подготовленные 
таким образом пробы разлагались в смеси азотной 
и плавиковой кислот. Выделение самария и неоди-
ма для изотопного анализа производилось с при-
менением катионообменной хроматографии. Из-
мерение Sm и Nd производилось на девятиколлек-
торном масс-спектрометре TRITON в статическом 
режиме. Коррекция на изотопное фракциониро-
вание неодима производилась при помощи нор-
мализации измеренных значений по отношению 
146Nd/144Nd = 0.7219. Нормализованные отноше-
ния приводились к значению 143Nd/144Nd = 0.512115  
в международном изотопном стандарте JNdi-1. По-
грешность определения содержаний Sm и Nd со-
ставила 0.5 %. уровень холостого опыта составил  
10 пг для Sm и 20 пг для Nd, что соответствует 
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уровню сверхчистой лаборатории в центре изотоп-
ных исследований Института Карпинского. Более 
подробное описание методики приведено в рабо-
те (Богомолов и др., 2002). Вычисление параметра 
eNd осуществлялось в программе ISOPLOT (Ludwig, 
1999, 2003). Определение параметра eNd производи-
лось с точностью ±0.5.

Оценка температуры и состава исходных (ро-
дительских) магм была проведена на основе рас-
четов при помощи программы COMAGMAT v.3.75 
(Ariskin, Barmina, 2004; Ariskin et al., 2023) – ис-
пользуя подходы, известные как метод геохимиче-
ской термометрии (Френкель и др., 1987). Эмпири-
ческую основу этой программы составляет система 
уравнений равновесия (геотермометров), описыва-
ющих распределение 10 главных (минералообразу-
ющих) и 20 примесных элементов между минера-
лами и расплавом для оливина, авгита, пижонита 
(Opx), плагиоклаза, ильменита и магнетита (Ари-
скин, Бармина, 2000). Данная программа позволя-
ет моделировать равновесную и фракционную кри-
сталлизацию в магматических системах основного 
и среднего состава в широком диапазоне темпера-
тур и редокс-условий, при давлениях примерно до 
12 кбар (Ariskin, Barmina, 2004). Применительно к 
массиву Кааламо расчеты при помощи программы 
COMAGMAT были ориентированы на построе-
ние траекторий равновесной кристаллизации для 
представительных пород и средних составов выде-
ленных фаз внедрения. При этом ставилась задача 
оценки параметров исходного состояния расплав-
но-кристаллических (протокумулусных) систем, 
при кристаллизации которых формировались по-
роды массива. 

Всего было изучено 50 образцов, получено 570 
составов породообразующих минералов. При рас-
четах траекторий кристаллизации и определения 
возможного состава исходного расплава использо-
вано 36 составов пород по авторским и опублико-
ванным данным.

ПЕТРОГРАФИЧЕСКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА 
ИЗуЧЕННЫХ ПОРОД

Кааламский комплекс, по данным предыдущих 
исследователей (Саранчина, 1949; Макарова, 1967; 
Богачев и др., 1999а, Ладожская протерозойская…, 
2020 и др.) и на основании собственных наблюде-
ний, сложен тремя интрузивными фазами. К 1-й 
фазе относятся перидотиты, клинопироксениты и 
габбро; ко 2-й фазе – габбронориты; к 3-й фазе – 
диориты, кварцевые диориты, тоналиты и плагио-
граниты. Все породы массива в разной степени ме-
таморфически преобразованы. Ниже представлена 
петрографическая характеристика основных типов 
пород комплекса.

Породы 1-й фазы внедрения  представ-
лены метаперидотитами,  оливиновыми 

метаклинопироксенитами (иногда оливиновыми 
метавебстеритами), метаплагиоклинопироксени-
тами, метагаббро.

Метаперидотиты (обр. К079-307) (рис. 2а, 2б). 
Структура породы бластогипидиоморфозернистая 
с элементами петельчатой. Порода преимуще-
ственно сложена магматическим оливином (око-
ло 40–45 %, здесь и далее содержания минералов  
в об. %) и, вероятно, метаморфической роговой 
обманкой (около 55–60 %). Встречаются также 
серпентин, хлорит и магнетит.

Оливин образует, как правило, гипидиоморф- 
ные, округлые кристаллы. Они интенсивно  
трещиноваты, по трещинам развивается иддингсит.  
К зернам оливина приурочены выделения маг- 
нетита.

Роговая обманка представлена ксеноморфны-
ми, реже гипидиоморфными призматическими 
зернами. В проходящем свете она бесцветная или 
слабо буроватая. По зернам роговой обманки мо-
жет развиваться изумрудно-зеленый хлорит.

Оливиновые метаклинопироксениты и мета-
вебстериты (обр. Б-22-555, Б-22-556, Б-22-557)  
(рис. 2в, 2г). Структура породы бластогипидио- 
морфозернистая. Порода преимущественно  
сложена магматическими минералами: оливином 
(до 25 %), пироксенами (орто- и клинопироксеном 
или только клинопироксеном) (суммарно около  
40 %) и, вероятно, метаморфической роговой об-
манкой (около 35 %). Возможно, оливин был пере-
кристаллизован в ходе метаморфизма (Анисимов и 
др., 2024). В подчиненном количестве встречаются 
метаморфический биотит и магнетит.

Оливин представлен ксеноморфными, реже 
округлыми зернами, интенсивно трещиноватыми. 
С краев зерен и по микротрещинам оливин заме-
щается бурым или зеленовато-бурым иддингситом 
в ассоциации с зернами магнетита.

Ортопироксен образует ксеноморфные зерна, 
бесцветные или серо-бурые в проходящем свете. 
Серо-бурый оттенок обусловлен тонкой сыпью 
рудного минерала. Интересно, что в породе,  
в которой встречен ортопироксен (обр. Б-22-556), 
оливин находится только в виде включений в орто-
пироксене. Это позволяет предположить, что ор-
топироксен образовался за счет перитектической 
реакции Ol + расплав → Opx.

Клинопироксен представлен в целом гипидио- 
морфными или ксеноморфными кристаллами: 
границы зерен повсеместно неровные из-за ре-
акционных взаимоотношений с роговой обман-
кой, однако иногда в зернах угадываются первич-
ные призматически-зернистые очертания. Окра-
ска клинопироксенов бесцветная или бурая за 
счет тонкой сыпи рудного минерала. Иногда та-
кая сыпь подчеркивает тонкую осцилляционную 
зональность.
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Рис. 2. Фотографии шлифов основных типов пород 1-й и 2-й фазы внедрения массива Кааламо. Изображения 
(а–е) – 1-я фаза внедрения, (ж, з) – 2-я фаза. 
(а, б) – метаперидотит (образец К-079-307); (в, г) – оливиновый метаклинопироксенит (Б-22-555); (д, е) – анор-
титовое метагаббро (Б-19-К324); (ж, з) – метагаббронорит (Б-19-К325). Изображения сделаны без анализатора 
(а, в, д, ж), с анализатором (б, г, е, з). Здесь и далее аббревиатуры минералов приведены по (Whitney, Evans, 2010).
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Роговая обманка образует ксеноморфные зерна, 
выполняющие пространство между кристаллами 
оливина и пироксенов. Окраска зеленовато-бурая, 
центральные части часто окрашены интенсивнее 
краевых. Переход от центральных частей к крае-
вым плавный, постепенный. В зернах роговой об-
манки часто наблюдаются тонкие ламели распада, 
сложенные рудным минералом.

Метагаббро  (обр. Б-21-480-4, Б-21-491,  
Б-21-493). Структура породы порфиробластовая. 
Порода сложена крупными кристаллами рого-
вой обманки (до 1–2 см) (20–40 %), пространство 
между которыми может быть заполнено агрегатом 
кристаллов более мелкозернистой роговой обман-
ки, плагиоклаза и клинопироксена, роговой об-
манки и плагиоклаза или только роговой обман-
ки. Предположительно, данные породы являются 
полностью перекристаллизованными, только кли-
нопироксен имеет магматическое происхождение  
(Анисимов и др., 2024).

Роговая обманка образует в целом идиоморф-
ные вкрапленники и более мелкие идиоморфные 
или гипидиоморфные кристаллы в основной тка-
ни. Плеохроизм от буровато-зеленого до зеленого, 
достаточно слабый. По окраске роговая обманка 
вкрапленников и основной ткани не различается. 
В центральной части вкрапленников могут встре-
чаться округлые включения, выполненные бес-
цветным амфиболом, а также пластинчатые зерна 
коричневого биотита.

Клинопироксен основной ткани представлен 
идиоморфными или гипидиоморфными зерна-
ми изометричной или слабо удлиненной формы.  
В проходящем свете бесцветен.

Плагиоклаз основной ткани образует ксеноморф- 
ные или гипидиоморфные кристаллы, выполня-
ет пространство между зернами клинопироксена  
и/или роговой обманки.

Анортитовое метагаббро (обр. Б-19-К324)  
(рис. 2д, 2е). Структура породы бластогаббро- 
офитовая. Текстура породы директивная, обуслов-
ленная ориентировкой кристаллов плагиоклаза, 
иногда и амфибола. Порода сложена плагиоклазом 
(45–55 %), роговой обманкой (40–50 %), ильмени-
том (до 5 %), также в породе отмечаются незначи-
тельные количества биотита, хлорита, клиноцоизи-
та, апатита. Плагиоклазы, по составу отвечающие 
битовниту – лабрадору, вероятно, имеют магмати-
ческое происхождение, а роговые обманки – мета-
морфическое (Анисимов и др., 2024).

Плагиоклаз образует ксеноморфные или гипи-
диоморфные кристаллы, как правило, удлиненной, 
лейстовидной формы. Наблюдается сноповидное 
расщепление.

Роговая обманка образует крупные, достаточно 
изометричные зерна с неровными границами. цвет 

серо-зеленый, желто-бурый, в некоторых зернах 
центральная часть окрашена светлее краевой.

Биотит образует мелкие, в целом идиоморфные 
пластинчатые кристаллы. Развивается по зернам 
роговой обманки. В некоторых кристаллах отме-
чаются зоны замещения, сложенные слабо-зеле-
новатым хлоритом.

Породы 2-й фазы внедрения представлены 
метагабброноритами.

Метагаббронориты (обр. Б-19-К325, Б-19-К328, 
Б-19-343) (рис. 2ж, 2з). Структура породы бласто-
габброофитовая с элементами пойкилитовой. По-
рода сложена плагиоклазом (50–70 %), ортопирок-
сеном (до 20 %), клинопироксеном (0–5 %), бу-
рой, возможно, магматической роговой обманкой  
(до 30 %), биотитом (до 10 %), магнетитом (до 3 %).  
Предположение о магматической природе данных 
роговых обманок сделано на основе результатов 
Amp-Pl термометрии (Анисимов и др., 2024). Мета-
морфические минералы представлены зеленой ро-
говой обманкой, актинолитом, куммингтонитом, 
хлоритом, реже эпидотом, клиноцоизитом.

Ортопироксен формирует обычно удлиненные 
или изометричные зерна со сглаженными граница-
ми. Плеохроирует от зеленоватого до розоватого.  
В зернах могут наблюдаться ламели распада, сло-
женные клинопироксеном.

Клинопироксен представлен удлиненны-
ми зернами, схожими по морфологии с зернами 
ортопироксена. Окраска зеленоватая, плеохро-
изм слабый. Иногда отмечается двойникование 
и могут наблюдаться ламели распада, сложенные 
ортопироксеном.

Магматическая роговая обманка образует рез-
ко ксеноморфные, “кляксообразные” выделения, 
включающие в себя кристаллы орто-, клинопи-
роксена, плагиоклаза в качестве пойкилитовых 
вкрапленников. Плеохроирует от зелено-бурого до 
бурого.

Биотит представлен ксеноморфными выделения- 
ми, приурочен к зернам бурой роговой обманки  
и выглядит как кристаллизующийся одновременно  
с ней. Плеохроирует от светло-коричневого до поч-
ти черного.

Плагиоклаз образует гипидиоморфные удли-
ненные зерна. Иногда наблюдается грубая осцил-
ляционная зональность, обычно размытая.

Метаморфические амфиболы (зеленая роговая 
обманка, актинолит, куммингтонит), а также хло-
рит в некоторых породах (например, обр. Б-19-343) 
могут замещать пироксены вплоть до образования 
полных псевдоморфоз. В редких случаях данные 
минералы замещают и бурые роговые обманки.

Породы 3-й фазы внедрения представлены мета-
диоритами, кварцевыми метадиоритами, метатона-
литами и метаплагиогранитами. 
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Метатоналиты. Структура пород – бластогипи-
диоморфнозернистая. Породы сложены плагио- 
клазом (55–60 %), кварцем (15–30 %), биотитом 
(10–15 %), роговой обманкой (3–15 %). Второсте-
пенные и акцессорные минералы представлены 
калиевым полевым шпатом, цирконом, апатитом, 
эпидотом.

Плагиоклаз образует гипидиоморфные, нередко 
удлиненные кристаллы. Границы зерен неровные, 
по краям наблюдается грануляция – образование 
более мелких изометричных зерен. В некоторых 
кристаллах отмечается осцилляционная зональ-
ность. По плагиоклазу могут наблюдаться вторич-
ные изменения (эпидот, клиноцоизит, более кис-
лый плагиоклаз).

Кварц образует ксеноморфные зерна с неров-
ными, извилистыми границами, по краям также 
наблюдается грануляция.

Роговая обманка образует гипидиоморфные 
или ксеноморфные короткопризматические кри-
сталлы синевато-зеленого цвета.

Биотит представлен гипидиоморфными, реже 
идиоморфными кристаллами светло-коричневого, 
бурого цвета.

ПЕТРО- И ГЕОХИМИЧЕСКИЕ 
ОСОБЕННОСТИ ФАЗ ВНЕДРЕНИЯ

Для характеристики петрохимического разно-
образия пород Кааламского комплекса наиболее 
информативным оказалось использование ва-
риационных диаграмм зависимости содержания 
оксидов от MgO. Также были рассчитаны норма-
тивные составы минералов в изученных породах 
(CIPW) (химические составы пород, использован-
ные для построения, см. в табл. 1). Вариационные 
диаграммы для оксидов дают общее представление  
о масштабах аккумуляции фемических минералов 
и плагиоклаза, а также возможной направленности 
кристаллизационной эволюции исходных магм. 
Зависимости содержания нормативных минералов 
от MgO позволяют спрогнозировать смену кон-
кретных котектических ассоциаций.

На диаграмме MgO–SiO2 для большин-
ства пород 1-й фазы по мере понижения MgO 
прослеживается тренд заметного возраста-
ния SiO2 примерно от 45 до 52–54 мас. %  
(рис. 3), при том что в диапазоне 10–13 мас. % MgO 
часть пород (пироксениты и габбро) демонстриру-
ют “отскок” с вариациями около 45 мас.  % SiO2. 
В породах 2-й и 3-й фазы накопление SiO2 приоб-
ретает резко выраженный характер и доходит до 
65–70 мас. %. Подобные вариации составов, оче-
видно, отражают изменения набора кристаллизу-
ющихся минералов, когда Fe–Mg относительно 
малокремнистые минералы (оливин±клинопи-
роксен) по мере эволюции расплава сменяются 
или кристаллизуются совместно с плагиоклазом 

и (на заключительных стадиях) Fe–Ti оксидами  
(Арискин, Бармина, 2000).

На диаграммах MgO–Al2O3 и MgO–Na2O на-
блюдается отчетливая обратная корреляция – от 
1-й фазы к 3-й фазе содержание глинозема и щело-
чи возрастает, что находит выражение в последова-
тельном обогащении пород нормативным плагио-
клазом, см. графики MgO–Ab и MgO–An на рис. 3.  
Эти соотношения, вероятно, отражают накопле-
ние Al2O3 и Na2O в расплавах на начальных ста-
диях кристаллизации кааламской магмы (Ol–Cpx 
котектика) и аккумуляцию плагиоклаза в породах 
на стадии кристаллизации габброидных котектик. 

На диаграмме MgO–CaO в целом наблюда-
ется сопряженное снижение концентрации этих 
оксидов, однако при внимательном рассмотре-
нии для нескольких наиболее магнезиальных 
пород 1-й фазы (выше 15 мас. % MgO) прогля-
дывает небольшое увеличение содержания CaO 
по мере снижения MgO (рис. 3). Это позволя-
ет предполагать наличие интервала преимуще- 
ственной кристаллизации и/или аккумуляции 
оливина, что находит подтверждение в резуль-
татах моделирования последовательности кри-
сталлизации кааламских пород (см. раздел по ре-
конструкции исходных магм). Доминирующий 
характер кристаллизации/аккумуляции клинопи-
роксена проявлен для менее магнезиальных пород  
1-й фазы (MgO ниже 15 мас. %), а также пород 2-й 
и 3-й фазы и согласуется с генеральным трендом 
монотонного понижения содержания нормативно-
го диопсида (рис. 3). Двойственный характер крис- 
таллизационных соотношений между оливином 
и клинопироксеном в породах 1-й фазы очевиден 
при рассмотрении графика MgO–Ol.

Зависимости, наблюдаемые на графике  
MgO–FeOt, напоминают поведение CaO – с той 
разницей, что тренд относительного постоянства 
содержания FeOt (около 10 мас. %) по мере сни-
жения MgO “захватывает” практически все поро-
ды 1-й фазы. Здесь можно заметить, что подобные 
соотношения между FeOt и MgO характерны для 
ранних стадий кристаллизации известково-щелоч-
ных магм, для которых доказана доминирующая 
кристаллизация Ol–Cpx котектики – см., напри-
мер, данные для базальтов Ключевского вулкана 
в (Арискин, Бармина, 2000). Резкое уменьшение 
содержания железа при переходе от пород второй 
фазы к третьей, в условиях вероятной кристалли-
зации Pl-содержащих габброидных котектик, мож-
но связать с кристаллизацией более железистого 
клинопироксена и появлением котектического 
титаномагнетита.

Таким образом, представленные тренды из-
менения составов пород Кааламского комплекса  
(рис. 3) можно объяснить преимущественной 
кристаллизацией клинопироксена, при призна-
ках аккумуляции оливина на ранних стадиях и 
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кристаллизации плагиоклаза с титаномагнетитом 
на поздних.

Содержания редкоземельных элементов (РЗЭ) 
в породах Кааламского комплекса приведены  
в табл. 2. Нормализованные к хондриту спектры 
распределения РЗЭ показывают, что для всех трех 
фаз внедрения характерно однотипное распреде-
ление, главной особенностью которого является 
обогащение легкими РЗЭ относительно тяжелых 
при отсутствии или едва заметных Eu-аномалиях 
(рис. 4). Отметим также, что от 1-й фазы ко 2-й 
фазе сумма РЗЭ растет, а затем снижается от 2-й 
фазы к 3-й фазе. 

СОСТАВЫ ПОРОДООБРАЗуЮЩИХ 
МИНЕРАЛОВ МАГМАТИЧЕСКОГО ЭТАПА

В данном разделе рассмотрены особенности 
магматических минералов пород Кааламского ком-
плекса: оливина, орто- и клинопироксенов, плагио- 
клаза. Характеристики амфиболов, являющихся, 
за редким исключением, метаморфическими ми-
нералами, и в некоторых случаях слагающих су-
щественную часть объема породы, не рассматри-
ваются. Также из рассмотрения исключены такие 
вторичные минералы, как биотит, эпидот, хлорит 
и ряд других, которые присутствуют в переменном 
количестве практически во всех разновидностях 
пород Кааламского комплекса и связаны с этапом 
их метаморфических изменений при регионально 
проявленном метаморфизме.

Оливин установлен только в наиболее магнези-
альных породах 1-й фазы внедрения: перидотитах 
и пироксенитах. Встречается в виде ксеноморф-
ных или округлых зерен в матриксе породы или 
в виде включений в ортопироксене. Наблюдает-
ся широкая вариация составов 56–84 мол. % Fo, 
которая коррелируется с составом пород: в более 
магнезиальных породах магнезиальность оливи-
на выше. В перидотитах состав оливина отвечает  
82–84 мол. % Fo, в оливиновых клинопироксени-
тах – 56–73 мол. % Fo.

Орто- и клинопироксен – важнейшие фемиче-
ские минералы пород 1-й и 2-й фаз внедрения.  
В породах 1-й фазы более распространен клино-
пироксен, ортопироксен встречается сравнитель-
но редко. Пироксены образуют ксеноморфные 
или гипидиоморфные зерна, в проходящем свете 
бесцветные или бурые из-за тонкой рудной сыпи. 
По составу клинопироксен из пород 1-й фазы  
(в перидотитах пироксенов не обнаружено, дан-
ные приводятся по оливиновым клинопирок-
сенитам) отвечает магнезиальному диопсиду,  
mg# = 0.92–0.77 (среднее значение 0.84). Сосуще- 
ствующий ортопироксен по составу отвечает  
энстатиту, mg# = 0.79–0.64 (среднее 0.70).

В породах 2-й фазы как орто- так и клинопи-
роксены присутствуют в виде удлиненных идио-
морфных зерен. Клинопироксены зеленоватые, 
плеохроируют слабо, ортопироксены плеохрои-
руют от зеленоватого до розоватого. По составу  
клинопироксены отвечают диопсиду и авгиту  
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mg# = 0.74–0.63 (среднее 0.68), ортопироксены – 
гиперстену mg# = 0.49–0.54 (среднее 0.52). 

Таким образом, от 1-й фазы ко 2-й фазе возрас-
тает железистость орто- и клинопироксена, при 
этом в Cpx несколько уменьшается содержание 
кальция.

Плагиоклаз характерен для всех трех фаз внед- 
рения. Наиболее хорошо сохранившийся магма-
тический плагиоклаз в породах 1-й фазы можно 
наблюдать в анортитовом габбро (обр. Б-19-К324). 
Кристаллы зональные, ядра по составу отвечают 
битовниту 90–85 мол. % An, каймы – лабрадо-
ру-андезину 65–45 мол. % An. Границы между ядра-
ми и каймами резкие. В габбро (обр. Б-19-К337) 
магматическая генерация плагиоклаза по составу 
отвечает лабрадору 70–60 мол. % An.

В породах 2-й фазы большинство зерен  
незональные, по составу отвечают лабрадору  
60–50 мол. % An. Изредка встречаются зональные 
кристаллы, в которых ядра по составу отвечают 
битовниту 80–70 мол. % An, а каймы – лабрадору 
60–50 мол. % An. Для кайм характерна грубая ос-
цилляционная зональность.

В породах 3-й фазы внедрения магматическая 
генерация плагиоклазов представлена андезином 
50–40 мол. % An. Кристаллы незональные или  
с осцилляционной зональностью, более тонкой  
и ясной, по сравнению с плагиоклазами из пород 
1-й фазы внедрения.

РЕКОНСТРуКцИИ СОСТАВА 
ИСХОДНЫХ МАГМ ПО МЕТОДу 

ГЕОХИМИЧЕСКОЙ ТЕРМОМЕТРИИ
Термодинамические основы метода. Разновид-

ности геохимической термометрии рассмотрены  
в серии публикаций и обобщениях (Арискин, 

Бармина, 2000; Ariskin, Barmina, 2004). Главный 
постулат этого метода состоит в том, что момент 
формирования породы в геохимическом смыс-
ле (при фиксации валового химического состава 
системы) отвечает ситуации, когда в определен-
ном участке магматической камеры сформировал-
ся каркас кумулусных минералов, в межзерновом 
пространстве которого присутствует равновесный 
с кристаллами остаточный расплав (интеркумулус-
ная жидкость). При условии закрытости системы 
валовый химический состав такой гетерогенной 
смеси уже не меняется в ходе остывания, хотя со-
ставы породообразующих минералов на последних 
стадиях “докристаллизации” (доступные последу- 
ющему изучению) будут несколько отличаться от 
исходных, составлявших протокумулусную смесь.

Эта идеология позволяет проводить реконструк-
ции состава исходных магм для фаз внедрения  
и соответствующих пород, представляющих одну  
и ту же температурную стадию, завершающую про-
цесс формирования смеси кумулусных зерен и за-
хваченного расплава одного и того же состава, но, 
возможно, в разных пропорциях. Техника решения 
подобных задач заключается в расчете траекторий 
равновесной кристаллизации виртуальных рас-
плавов, отвечающих валовому составу пород (фаз 
внедрения), и поиске в координатах “состав-тем-
пература” точки их пересечения или максималь-
ного сгущения по всем петрогенным компонентам 
сразу. При этом среднее значение для интервала 
температур в области cгущения/пересечения ко-
тектических линий рассматривается как темпера-
тура образования пород (см. выше), а состав рас-
плава при данной температуре представляет состав 
исходной магматической жидкости, захваченной  
в поровом пространстве протокумулусной смеси. 
Соответственно, рассчитанные при этих парамет- 
рах составы ликвидусных минералов и их фазовые 
пропорции будут отвечать реальным исходным ми-
нералам кумулуса и их пропорциям для каждой из 
пород к началу кристаллизации интеркумулусной 
жидкости.

Условия вычислений. Для моделирования было 
использовано 36 химических составов пород 1-й  
и 2-й фаз внедрения Кааламского комплекса  
(табл. 1). При расчетах были выбраны следующие 
начальные параметры: содержание воды в вир-
туальном расплаве породы 0.2 мас. % давление  
4 кбар, кислородный буфер QFM+1. Небольшое 
содержание воды подобрано таким образом, что-
бы ортопироксен оставался в числе главных мине-
ралов, кристаллизующихся из расплавов пород 2-й 
фазы внедрения (при более высоких содержаниях 
H2O этот минерал в расчетах не появлялся). Дав-
ление отвечает оценкам по минеральным геобаро-
метрам для вмещающих пород (Балтыбаев и др., 
2000). Достаточно окислительные условия буфера 
QFM+1 обеспечивают появление в кристаллиза-
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Рис. 4. Спектры РЗЭ для пород Кааламского 
комплекса.
1 – породы 1-й фазы внедрения, 2 – породы 2-й 
фазы, 3 – породы 3-й фазы. Нормирование произ-
ведено по составу хондрита (Boynton, 1984).
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ционной последовательности магнетита – в коли-
честве примерно до 3 мас. %, что и наблюдается  
в реальных породах 2-й фазы.

Последовательность и результаты вычислений. 
На первом этапе моделирования расчеты равно-
весной кристаллизации были проведены для всех 
36 составов пород (табл. 1). При проецировании 
модельных траекторий (линий эволюции соста-
ва расплава) на графики состав – температура 
выявились трудности графической интерпрета-
ции и поиска устойчивых кластеров пересечений 
в пространстве множества петрогенных оксидов  
(рис. 5). В ряде случаев это усложнялось “парал-
лельностью” модельных траекторий вследствие 
ранней кристаллизации фемических минералов  
(Ol → Ol+Cpx) для наиболее примитивных по-
род 1-й фазы. В итоге было решено ограничить-
ся расчетами для 4-х составов, характеризую-
щих средние составы наиболее примитивных 
и дифференцированных пород 1-й и 2-й фазы  

(табл. 1). Такой подход позволяет избежать необ-
ходимости разбираться с особенностями кристал-
лизации каждой конкретной породы, но сконцен-
трироваться на принципиальных характеристиках 
исходных магм и производных расплавов для дан-
ных фаз внедрения. Расчетные порядки кристал-
лизации породообразующих минералов показаны 
на рис. 6. Соответствующие температурно-компо-
зиционные зависимости для оливина и модельных 
расплавов представлены на рис. 7 и 8.

Результаты расчетов на рис. 6, показывают, что 
порядок кристаллизации минералов из расплавов 
примитивных пород 1-й фазы отвечает последо-
вательности: оливин (Ol) → высоко-Са пироксен 
(Aug) + ортопироксен (Opx) → плагиоклаз (Pl) → 
→ поздний титаномагнетит (Mt). Для дифферен-
цированных пород 1-й фазы (анортитовые габ-
бро) порядок кристаллизации несколько другой: 
плагиоклаз (Pl) → оливин (Ol) → Aug + Opx + Mt.  
В расплавах 2-й фазы оливин не кристаллизуется: 
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Рис. 5. Траектории равновесной кристаллизации для 36 составов пород массива Кааламо (табл. 1). Зеленым цветом 
показаны траектории кристаллизации пород 1-й фазы внедрения, синим – 2-й фазы. 
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плагиоклаз (Pl) → Aug + Opx → титаномагнетит 
(Mt). При этом надо иметь в виду, что генетический 
смысл имеют только минеральные ассоциации  
и расплавы, рассчитанные при температурах ниже 
1223 оС – значения, которое принимается за мак-
симальную температуру исходной магмы массива 
Кааламо. Эта максимально возможная температура 
исходной магмы оценена путем сопоставления рас-
четного состава оливина на траектории кристалли-
зации расплава, характеризующего средний состав 
наиболее примитивных пород 1-й фазы внедре-
ния (Среднее 1–1 в табл. 1), с составом наиболее 
магнезиального оливина, наблюдаемого в этих по-
родах (~84 мол. % Fo) (рис. 7). Как видим, совпа-
дение наблюдаемого и расчетного состава оливина 
отвечает как раз температуре ~1223 оС. Рассчитан-
ный при этой температуре состав магматического 
расплава приведен в первой колонке табл. 3 и рас-
сматривается в качестве наиболее примитивного 
(исходного) расплава массива Кааламо1.

На рис. 8 показаны пересечения линий эволю-
ции состава модельных расплавов для петрогенных 
оксидов в зависимости от температуры. В случае 
более примитивных (“Среднее 1–1”) и дифферен-
цированных пород (“Среднее 1–2”) первой фазы 
имеем пересечение при температуре ~1190 оС.  
Для относительно примитивных (“Среднее 2–1”) 
и дифференцированных пород (“Среднее 2–2”) 

второй фазы пересечению траекторий отвечает 
температура ~1140 оС. Эти температурные оцен-
ки можно рассматривать как средние характери-
стики магматического материала, при кристал-
лизации которого формировались породы 1-й 
и 2-й фаз внедрения. Это при том, что реальный 
диапазон температур протокумулусных систем 
был выше – от 1223 оС (исходная магма) до значе-
ний несколько ниже 1140 оС (более точную оцен-
ку даст последующий анализ результатов расчетов 
для конкретных наиболее дифференцированных 
пород 2-й фазы). Соответствующие составы про-
изводных (условно “остаточных”) расплавов для 
каждой из фаз внедрения приведены в табл. 3.  
В первом случае имеем достаточно магнезиальный  

1 Оцененный таким образом исходный расплав не следует 
отождествлять с исходной магмой массива Кааламо, кото-
рая, очевидно, представляла гетерогенную смесь этого рас-
плава с некоторым количеством вкрапленников оливина  
84 мол. % Fo (возможно, чуть более магнезиального).

1400

1360

1320

1280

1240

1200

1160

1120

Те
мп

ер
ат

ур
а,

 °С
Среднее 1−1 Среднее 1−2

1-я фаза 2-я фаза

Среднее 2−1 Среднее 2−2

1223°С

1190°С

1140°С

Ol Pl Aug MtOpx Ol Pl Aug MtOpx Pl PlAug AugMt MtOpx Opx

Рис. 6. Порядок равновесной кристаллизации минералов из виртуальных расплавов, отвечающих средним составам 
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Рис. 7. Составы кристаллизующихся оливинов. 
Черным залитым кругом отмечен состав наиболее 
магнезиального оливина, наблюдаемого в породах 
Кааламского комплекса. Температура его кристал-
лизации отвечает температуре исходного расплава 
массива Кааламо.



204 АНИСИМОВ и др.

ГЕОХИМИЯ том 70 № 3 2025

(~8 мас. % MgO) ферробазальтовый расплав 
(12.5 мас. % FeO при 48 мас. % SiO2), во вто-
ром – более дифференцированный андези-
базальтовый расплав, также богатый железом  
(12.4 мас. % FeO при ~53.7 мас. % SiO2). 

В табл. 3 приводятся также расчетные оценки 
состава ликвидусных минералов в точке пересе-
чения траекторий кристаллизации при найденных 
температурах. В случае 1-й фазы они отвечают  
интервалам 81–82.7 мол. % Fo для оливина,  
76.8–81.4 мол. % An для плагиоклаза и совпадают 
в пределах 1 мол. % для высоко-Са клинопироксе-
на. Для 2-й фазы имеем более кислый плагиоклаз 
(61–63 мол. % An) и гораздо более железистые пи-
роксены. Эти оценки, в целом, согласуются с дан-
ными микрозондовых исследований (см. выше). 
Исключение составляют составы оливина, расчет-
ные составы которого совпадают только с наибо-
лее магнезиальными разностями этого минерала в 

породах массива. Реальный диапазон составов оли-
вина гораздо шире (56–84 мол. % Fo). Не совпадают 
также составы ортопироксена 2-й фазы, расчетная 
магнезиальность которого отвечает 0.74–0.75, в то 
время как реальные составы – более железистые, 
mg# = 0.49–0.54. Интересно отметить, что расчет-
ный состав плагиоклаза 2-й фазы оказался далек  
от наблюдаемого в ядрах зональных кристаллов 
(~80 мол. % An) и близок плагиоклазу, слагающему 
каймы зерен (60–50 мол. % An). 

Кристаллизационные связи между фаза-
ми внедрения. Вопрос о возможности кри-
сталлизационных соотношений между рас-
плавами, установленными для пород 1-й и  
2-й фазы внедрения, является ключевым при ин-
терпретации геолого-генетических особенностей 
массива Кааламо. Определенность ответа прино-
сит сопоставление траектории эволюции соста-
ва исходного наиболее примитивного расплава  
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Рис. 8. Траектории равновесной кристаллизации для усредненных составов пород массива Кааламо (табл. 1).  
1 – Среднее 1–1, 2 – Среднее 1–2, 3 – Среднее 2–1, 4 – Среднее 2–2. Черным залитым кругом отмечен состав 
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Таблица 3. Результаты геохимической термометрии для пород массива Кааламо

Фаза 1-я фаза 1-я фаза 2-я фаза

Расчетный  
состав Среднее 1–1 (Ol) Среднее 1–1 Среднее 1–2 Среднее Среднее 2–1 Среднее 2–2 Среднее

T, oC 1223 1190 1140

Расплав  Исходный  Остаточный  Остаточный

Состав полученного расплава (мас. %)

SiO2 48.06 47.71 47.80 47.75 53.36 54.12 53.74

TiO2 0.79 0.88 1.55 1.21 1.16 1.14 1.15

Al2O3 12.58 14.93 15.20 15.07 15.67 15.47 15.57

FeOt 12.62 13.05 11.89 12.47 12.25 12.59 12.42

MnO 0.19 0.18 0.19 0.18 0.22 0.17 0.20

MgO 9.49 7.90 8.06 7.98 4.65 4.61 4.63

CaO 13.69 12.10 12.07 12.09 7.74 7.56 7.65

Na2O 1.62 2.04 1.59 1.81 2.82 2.58 2.70

K2O 0.84 1.07 1.52 1.29 1.73 1.37 1.55

P2O5 0.12 0.16 0.14 0.15 0.40 0.40 0.40

H2O 0.34 0.43 0.31 0.37 0.41 0.34 0.38

Фазовый состав системы (мас. %)

Melt 59.22 46.47 64.13 – 48.63 58.85 – 

Ol 0.15 0.89 4.28 –  –  – – 

Pl – 0.59 20.40 – 28.18 30.96 – 

Aug 17.61 29.36 8.87 – 15.41 7.34 – 

Opx 23.02 22.68 – – 5.25 2.86 – 

Mt –  – 2.32 – 2.53 – – 

Составы кумулусных минералов

Fo(Ol) 84.07 81.02 82.67 –  – – – 

An(Pl)  – 76.76 81.40 – 60.62 62.85 – 

En(Aug) 48.93 48.34 49.28 – 46.09 46.03 – 

Fs(Aug) 7.39 9.82 8.97 – 16.45 17.10 – 

Wo(Aug) 43.68 41.84 41.76 – 37.46 36.87 – 

mg#(Aug) 86.88 83.11 84.61 – 73.70 72.92 – 

En(Opx) 77.83 75.78 – – 70.58 70.01 – 

Fs(Opx) 14.94 17.31 – – 23.29 24.00 – 

Wo(Opx) 7.24 6.91 – – 6.13 5.99 – 

mg#(Opx) 83.90 81.40 – – 75.19 74.47 – 

Ulv(Mt)  – – 4.168 – 10.121 – – 

Примечания. Среднее 1–1 и др. – средние составы пород, рассчитанные для геохимической термометрии.
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с составами расплавов остаточных, рассчитанных 
по методу геохимической термометрии (Арискин, 
Бармина, 2000; Ariskin, Barmina, 2004). В слу-
чае вулканических пород (магматических серий) 
для этого достаточно провести расчет идеальной 
фракционной кристаллизации исходной магмы и 
убедиться, что составы менее примитивных пород  
и стекол “ложатся” на расчетную траекторию. Для 
интрузивных ультрамафитов и базитов ситуация 
сложнее, поскольку кристаллизация магмы в каме-
ре подразумевает суспензионную систему и может 
протекать в условиях равновесия с существенными 
количествами взвешенных кристаллов. Такая кри-
сталлизация носит характер промежуточной между 
идеальной фракционной и полностью равновесной 
(Арискин, Бармина, 2000). По этой причине для по-
следующих сравнений мы использовали две траек-
тории кристаллизации одного исходного расплава  
(табл. 3), представляющие идеальное фракциони-
рование и равновесную кристаллизацию. Очевид-
но, что ожидаемая эволюция реальной системы 
подразумевает промежуточный тренд между эти-
ми двумя расчетными траекториями. Полученные 

результаты приведены на рис. 9, на котором видно, 
что независимо от того, какая модель кристалли-
зации выбрана, диапазоны составов остаточных 
расплавов хорошо ложатся на модельные тренды  
(за исключением графика FeO-температура). Это 
можно рассматривать как свидетельство генети-
ческой связи между 1-й и 2-й фазами внедрения,  
соответственно – указание на общий источник 
магматического материала. Генетическая общность 
их также демонстрируется графиками распределе-
ния РЗЭ.

Дополнительную информацию привносит срав-
нение наблюдаемых и расчетных минеральных па-
рагенезисов (рис. 10). В целом, установлено, что 
модельный порядок кристаллизации и пропорции 
минералов весьма схожи с реально наблюдаемы-
ми, особенно в случае равновесной кристаллиза-
ции. Но, если взять полученные модельные тем-
пературы момента формирования пород 1-й и 2-й 
фаз (1190 оС и 1140 оС соответственно), то рассчи-
танный методом геохимической термометрии на-
бор ликвидусных минералов не вполне совпадает 
с рассчитанным путем равновесной/фракционной 
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Рис. 9. Тренды равновесной и фракционной кристаллизации исходного расплава массива Кааламо (табл. 3). Крас-
ной штриховой линией показана траектория равновесной кристаллизации, черной сплошной – фракционной. 
Черным залитым кругом отмечен состав исходного расплава массива Кааламо, незалитыми – составы производных 
расплавов 1-й и 2-й фазы внедрения.
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кристаллизации исходного расплава. Например, 
при температуре 1190 оС фазовый состав систе-
мы, рассчитанный методом геохимической термо-
метрии, отвечает ассоциации Ol + Aug + Pl ± Opx, 
тогда как рассчитанный для равновесной кри-
сталлизации исходного расплава дает ассоциацию  
Aug + Opx, в случае фракционной кристаллизации 
имеем только Aug. При температуре 1140 оС фазо-
вый состав системы, рассчитанный методом гео- 
химической термометрии, отвечает ассоциации  
Aug + Opx + Pl ± Mt, а рассчитанный путем рав-
новесной кристаллизации исходного расплава –  
Aug + Pl + Mt, в случае фракционной кристалли-
зации также видим отсутствие ортопироксена:  
Aug + Pl + Mt. Ниже представлено обсуждение воз-
можных причин подобных различий.

ОБСуЖДЕНИЕ РЕЗуЛЬТАТОВ 
МОДЕЛИРОВАНИЯ

Главным результатом проведенных иссле-
дований являются оценки вероятного соста-
ва магматических расплавов, характеризу- 
ющих исходную и производные магмы Ка- 
аламского комплекса, представляющих 1-ю  
и 2-ю фазы внедрения (табл. 3). Наиболее при-
митивный расплав отвечал высокомагнези-
альной магме при температуре выше 1220 оС,  
содержащей около 9.5 мас. % MgO с составом вкрап- 
ленников оливина ~84 мол. % Fo. Оценка средне-
го состава расплава для пород 1-й фазы дает около  
8 мас. % MgO при температуре 1190 оС и вариаци-
ях состава оливина в интервале 81–82.7 мол. % Fo. 
Это указывает на температурную неоднородность 
магматического материала, слагающего породы 

Рис. 10. Порядок и пропорции кристаллизующихся минералов при (а) – равновесной, (б) – фракционной 
кристаллизации.
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1-й фазы, заметную степень его дифференциро-
ванности. Расчетные порядки кристаллизации на 
рис. 6 хорошо согласуются с присутствием мета-
перидотитов и распространенностью оливиновых 
метапироксенитов, указывая, что исходное состо- 
яние примитивного расплава отвечало равнове-
сию с оливином, клинопироксеном и ортопиро- 
ксеном, находящихся, вероятно, в перитектиче-
ских отношениях с оливином. Наиболее диффе-
ренцированные породы указывают на появление 
котектического плагиоклаза, содержащего порядка  
80 мол. % An, что подтверждают расчеты при тем-
пературах ниже 1200 оС (рис. 6) и данные табл. 3.

Породы 2-й фазы внедрения представляют еще 
более дифференцированный материал, в сред-
нем (при температуре около 1140 оС) отвечающий  
габброноритовой ассоциации кумулусных фаз,  
с отсутствием оливина и появлением титаномагне-
тита на поздних стадиях кристаллизации: Pl + Aug  +  
+ Opx ± Mt. Исходная магнезиальность пиро- 
ксенов для этих пород варьирует в интервале  
mg# 0.73–0.75 при составе плагиоклаза примерно 
61–63 мол. % An.

Некоторую трудность встречает сравнение ре-
зультатов моделирования с данными непосред-
ственных измерений состава породообразующих 
минералов – рассчитанные составы кумулусных 
минералов переменного состава не всегда хорошо 
совпадают с наблюдаемыми. К примеру, в породах 
1-й фазы наблюдается более железистый оливин  
(до 56 мол. % Fo), а во 2-й фазе – более железистый 
ортопироксен (в среднем mg# около 0.49–0.54) 
по сравнению с модельными составами (табл. 3). 
Также в реальных породах 2-й фазы плагиоклаз 
имеет состав 50–60 мол. % An с ядрами 80 мол. % 
An, тогда как по результатам моделирования обра-
зуется плагиоклаз ~60 мол. % An (табл. 3, рис. 4).  
Для темноцветных минералов этот эффект изве-
стен – наблюдаемые составы практически всегда 
оказываются более железистыми по сравнению  
с расчетными (Barnes, 1986; Бармина и др., 1988). 
Это объясняется поздним взаимодействием куму-
луса с остаточным расплавом и переуравновешива-
нием исходных составов минералов в результате пе-
рераспределения ионов Mg2+ и Fe2+ по механизму 
диффузии в сосуществующих фазах. Что касается 
ядер более основного плагиоклаза (80 мол. % An),  
то их следует рассматривать как реликты наибо-
лее ранних зерен, отвечающих начальным ста-
диям кристаллизации плагиоклаза, тем более  
что моделируемый состав плагиоклаза дифферен-
цированных пород первой фазы как раз отвечает 
81–77 мол. % An.

Представляется, что идеальная равновесная 
кристаллизация в массиве Кааламо была мало-
вероятна, иначе в массиве бы не наблюдалось 
такого широкого спектра составов пород. Но и 
чистая фракционная кристаллизация – скорее, 

идеализированный процесс, редкий в природе. 
Можно лишь предположить, что в массиве Каала-
мо, скорее всего, был реализован механизм проме-
жуточного фракционирования (Арискин, Барми-
на, 2000), когда часть кристаллического материала 
остается взвешенным в магме и переуравновеши-
вается по ходу “частично равновесной” фракци-
онной кристаллизации. В таком случае становит-
ся понятна особенность вышеуказанных трендов 
остаточных расплавов.

Поскольку массив Кааламо сложен широким 
спектром пород (от перидотитов до плагиограни-
тов), неизбежно встает вопрос, возможно ли фор-
мирование подобного интрузивного тела из едино-
го источника?

Результаты моделирования показывают, что пу-
тем кристаллизации исходного расплава первой 
фазы можно получить породы и остаточный рас-
плав второй фазы внедрения. Этому не противо-
речат данные по геохимии пород, включая спектры 
РЗЭ, а также изотопную геохимию Nd, о чем будет 
сказано ниже. 

Как указывалось выше, при описании петро-
химических особенностей пород, от 1-й фазы ко 
2-й фазе сумма РЗЭ растет, а затем снижается от 
2-й фазы к 3-й фазе. Но обычно сумма РЗЭ в бо-
лее фракционированных продуктах должна воз-
растать. Предположение о росте РЗЭ в породах 2-й 
фазы из-за аккумулирования в них клинопироксе-
на (одного из главных концентраторов РЗЭ) не со-
ответствует петрографическим наблюдениям, т.е. 
содержание этого минерала во 2-й фазе невелико. 
В качестве альтернативы видится недооцененная 
кристаллизационная роль амфибола на поздних 
стадиях. Нельзя исключать также фактор коровой 
контаминации, вызвавший нестандартное распре-
деление РЗЭ в рассматриваемых породах. Наконец, 
породы 3-й фазы внедрения могут иметь самосто- 
ятельный источник, что выглядит логичным исхо-
дя из общегеологических соображений – сложно 
представить, чтобы подобный объем кислой маг-
мы образовался в результате фракционирования 
габброидного расплава. Эти вопросы остаются 
пока открытыми и требующими специального рас- 
смотрения в дальнейшем с учетом более широко-
го спектра минералов (в частности, амфибола), что 
выходит за рамки возможностей используемого 
нами программного модуля COMAGMAT.

Касаясь отмеченных выше расхождений мо-
дельного порядка кристаллизации и пропорций 
минералов с реальными наблюдениями, отметим 
следующее. Во-первых, при расчете методом гео-
химической термометрии мы оперировали сред-
ними составами, тогда как минеральный состав, 
полученный при расчете индивидуальных траек-
торий, может отличаться от усредненного состава. 
Во-вторых, рассчитанный состав расплава лежит  
в области перитектических реакций между 
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оливином и пироксенами. С вычислительной точки 
зрения эта ситуация несет потенциал для времен-
ного или постоянного “исчезновения” с ликвиду-
са одной из фаз. В-третьих, в ходе моделирования 
мы оперировали идеальным гомогенным распла-
вом и его кристаллизацией. Реальные магмы пред-
ставляют собой смесь жидкой фазы и взвешенных  
в ней кристаллов. Моделирование более реали-
стичной ситуации предполагает работу с состава-
ми, представляющими гетерогенные смеси най-
денного среднего состава расплава и некоторо-
го количества кристаллов оливина, пироксенов  
и плагиоклаза. Подобное моделирование пред-
полагает, что определенное количество перитек-
тически растворяющегося минерала постоянно 
присутствует на ликвидусе, тогда как, оперируя  
с “чистыми” расплавами, обычно наблюдаем от-
сутствие такой фазы (Арискин, Бармина, 2000). 
Оценки вероятного количества вкрапленников 
оливина и пироксена в исходной магме позволят 
провести такие расчеты в дальнейшем.

Также может возникнуть вопрос о применимо-
сти метода геохимической термометрии для по-
род, испытавших существенное метаморфическое 
преобразование, поскольку породы Кааламского 
массива метаморфизованы в условиях амфиболи-
товой фации и нередко содержат лишь реликты 
первично-магматических минералов. Очевидно, 
что данный метод мог бы быть применим в случае 
изохимического метаморфизма, при котором ва-
ловый состав метаморфизованных пород остается 
неизменным. Мы предполагаем, что метаморфизм 
пород массива Кааламо был изохимичным – на 
графиках MgO-оксид точки составов сильно изме-
ненных пород 1-й и 2-й фаз образуют единые поля 
с точками относительно  “свежих” пород.

Подтверждением того, что метод геохимической 
термометрии может быть применен к сильно ме-
таморфизованным породам, может быть публика-
ция Лю И. с соавторами (Лю и др., 2019), в которой 
данный метод был успешно использован для куму-
латов комплекса Марун-Кеу (Полярный урал), ме-
таморфизованных в условиях эклогитовой фации.

ИЗОТОПНАЯ Sm–Nd ХАРАКТЕРИСТИКА 
ИЗуЧЕННЫХ ГАББРОИДОВ

Для изученных габброидов массива Кааламо 
получен Nd модельный возраст tNd(DM) = 1.98– 
2.3 млрд лет (табл. 4). Следует отметить, что в пре-
делах Свекофеннского пояса большинство интру-
зивных пород имеет модельный возраст в диапазо-
не 2.0–2.3 млрд лет (Konopelko et al., 2005).

На диаграмме ƐNd(t)–возраст (рис. 11) практи-
чески все фигуративные точки изотопного состава 
габброидов располагаются в поле эволюции изо-
топного состава Nd супракрустальных пород, вы-
явленных для свекофеннской коры (Huhma, 1986), 
в наименее контаминированных пироксенитах тя-
готея к линии эволюции изотопного состава Nd 
деплетированной мантии. Эти данные скорее ука-
зывают на ювенильный мантийный источник габ-
броидов, с некоторой контаминацией протерозой-
ского материала свекофеннской коры. Очевидно, 
что влияние архейской коры на Nd изотопный со-
став изученных габброидов особенно не проявлено 
(рис. 11).

Следует отметить, что по величине ƐNd(t) породы 
первой и второй фазы внедрения практически не 
отличаются, что свидетельствует в пользу общно-
сти их геохимического источника. В то же время, 
эти данные не дают основания для выделения по-
род 3-й фазы в самостоятельный комплекс.

Таблица 4. Результаты Sm–Nd изотопного анализа образцов из габброидного массива Кааламо

№ Образец Название породы,  
фаза

Sm 
(ppm)

Nd 
(ppm)

147Sm/144Nd 143Nd/144Nd tDM 
(млн лет) εNd(t)

1  Б-19-К324  Анортитовое метагаббро,  
 1-я фаза 2.86 9.56 0.1810  0.512616 ± 7 2490 3.4

2  Б-19-К325  Метагаббронорит,  
 2-я фаза 2.12 9.64 0.1329  0.512096 ± 9 1990 4.9

3  Б-19-К328  Метагаббронорит,  
 2-я фаза 3.50 15.28 0.1384  0.511958 ± 6 2410 0.9

4  Б-19-К340  Метадиорит,  
 3-я фаза 3.18 16.01 0.1202  0.511836 ± 9 2140 2.9

5  Б-19-К340Д  Метадиорит,  
 3-я фаза 3.25 16.40 0.1198  0.511805 ± 9 2180 2.4

6  Б-19-К318д  Метатоналит,  
3-я фаза 0.82 4.44 0.1121  0.511588 ± 5 2340 0.0

Примечания. Величина εNd(t) рассчитывалась для возраста 1890 млн лет.
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ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Породы 1-й и 2-й фаз внедрения образова-

лись из единого источника, что подтвержда-
ют результаты геохимической термометрии  
и петро- и геохимические особенности пород,  
а также Sm–Nd изотопная систематика. Тем-
пература формирования наиболее дифферен-
цированных пород 1-й фазы массива Кааламо  
оценивается как 1190 оС, а 2-й фазы – 1140 оС. 
установлено, что наиболее примитивная исходная 
магма отвечала высокомагнезиальному расплаву 
при температуре выше 1220 оС, содержащему около  
9.5 мас. % MgO с составом взвешенных в расплаве 
вкрапленников оливина ~84 мол. % Fo. 

Расчетный фазовый состав системы близок  
к реально наблюдаемому в породах, содержит ми-
неральную ассоциацию: Ol + Aug + Pl ± Opx для 
пород 1-й фазы и Aug + Opx + Pl ± Mt – для по-
род 2-й фазы. Расчетные порядки кристаллизации 
минералов хорошо согласуются с присутствием 
перидотитов и распространенностью оливиновых 
пироксенитов в 1-й фазе, указывая на равновесие 
примитивного расплава с клинопироксеном и ор-
топироксеном, находящихся в перитектических 
отношениях с оливином. Наиболее дифференци-
рованные породы 1-й фазы характеризуются появ-
лением котектического плагиоклаза, содержащего 
около 80 мол. % An. Для пород 2-й фазы характерно 
отсутствие оливина, ранняя кристаллизация пла-
гиоклаза около 60 мол. % An, более железистый 

состав орто- и клинопироксенов и появление позд-
него титаномагнетита.

Рассчитанные составы кумулусных минералов 
не всегда совпадают с наблюдаемыми, что являет-
ся следствием диффузионного обмена катионами 
между ранними минералами кумулуса с остаточ-
ным расплавом. Это приводит к смещению магне-
зиальности реально наблюдаемых зерен оливина  
и пироксенов в область более железистых составов; 
наиболее основные плагиоклазы в породах второй 
фазы внедрения представляют состав протокуму-
лусных зерен, характеризующих ранние стадии их 
кристаллизации и аккумуляции.

Анализ спектров РЗЭ не противоречит данным 
геохимической термометрии о единстве источни-
ка пород 1-й и 2-й фаз внедрения. По величине 
ƐNd(t) породы 1-й и 2-й фазы внедрения практи-
чески не отличаются, что также свидетельствует 
в пользу общности их геохимического источника. 
Для выяснения вопроса о происхождении пород 
3-й фазы внедрения требуются дополнительные 
исследования. 

Авторы благодарны О.Л. Галанкиной (ИГГД РАН, 
Санкт-Петербург) за помощь в проведении микро-
зондового анализа. Также авторы благодарны ре-
цензентам А.Э. Изоху (ИГМ СО РАН, Новосибирск),  
Е.В. Коптев-Дворникову (МГУ, Москва) и научному 
редактору Ю.А. Костицину за конструктивные заме-
чания, которые помогли улучшить качество статьи,  
внимательное и доброжелательное отношение.

Рис. 11. Диаграмма εNd(t) (возраст) для пород массива Кааламо. Линия DM по (DePaolo, 1981), области, пока-
зывающие эволюцию изотопного состава Nd протерозойской и архейской коры, даны по (Huhma, 1986; Heilimo  
et al., 2009).
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Работа была выполнена в рамках темы НИР ИГГД 
РАН (№ FMUW-2022-0002) Минобрнауки России.
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The Paleoproterozoic Kaalamo massif is located within the southeastern part of the Raahe-Ladoga 
zone – the junction zone of the Archean Karelian Craton and the Proterozoic Svecofennian Orogen. 
The massif consists of three phases of intrusion: the 1st phase is represented by peridotites, olivine 
clinopyroxenites, and gabbro; the 2nd phase is represented by gabbro-norites and gabbro-diorites; the 3rd 
phase is represented by diorites, tonalites, and plagiogranites. New data on petrochemistry, geochemistry 
and compositions of rock-forming minerals are presented for metaperidotites, metapyroxenites and 
gabbroids from the Kaalamo Complex. These data were used in the COMAGMAT-3.75 program for 
thermodynamic calculations of equilibrium crystallization trajectories of representative rocks and 
average compositions of the first and second intrusion phases. The calculation results were processed 
using the geochemical thermometry method, which made it possible to estimate the temperature  
(~1220 оС) and the probable composition of the initial high-magnesian melt (~9.5 wt. % MgO, olivine 
with 84 mol. % of forsterite). Comparison of this primitive melt with model compositions of differentiates 
and petrogeochemical characteristics confirms the formation of rocks of the first and second phases of 
intrusion from a single source, which is consistent with the similar distribution of REE in these rocks, 
as well as the results of the study of the Sm-Nd isotope system, which indicate a common mantle source 
of the rocks. It was found that the calculated orders of mineral crystallization are in good agreement 
with the abundance of peridotites and olivine pyroxenites, indicating the equilibrium of the primitive 
melt with clinopyroxene and orthopyroxene, which are in peritectic relationships with olivine. The 
most differentiated rocks of the first phase of intrusion are characterized by the appearance of cotectic 
plagioclase containing about 80 mol. % of anorthite. Rocks of the second phase of intrusion represent 
more differentiated material corresponding to the gabbronorite association of cumulus phases without 
olivine, but with the appearance of titanomagnetite at the late stages of crystallization. Comparison of 
model and real mineral compositions indicates a systematic shift of the observed compositions of olivine 
and pyroxenes to the iron-rich region and “desilication” of plagioclase compositions from early to late 
phases, which is a consequence of the interaction of early cumulus minerals with residual intercumulus 
melt. The studied rocks are similar to intrusions of the nickel-bearing belt of Finland, which creates 
prospects for correlations of magmatic events on an interregional scale.

Keywords: Geochemistry, Geology, Mineralogy, Petrology, Phase Transitions and Multiphase Systems, 
Precambrian Geology
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ВВЕДЕНИЕ

Аваруит – железо-никелевый интерметаллид 
с составом Ni2–3Fe, устойчивый при температу-
ре ниже Т < 447 °С, широко распространенный  
акцессорный в серпентинизированных перидоти-
тах и офиолитах (Рамдор, 1967; Пучков, Штейн- 
берг, 1990; Eckstrand, 1975). Аваруит был обна-
ружен и в современных перидотитах Средин-
но-Атлантического хребта (СОХ) (Базылев, 1997, 
2000). Образование интерметаллида  связывается 
с восстановительной обстановкой, возникающей 
при серпентинизации в условиях низкого соот-
ношения флюид/порода около ~0.2–1 (Abrajano, 

Pasteris, 1984; Alt, Shanks, 1998; Klein et al., 2009). 
Возможным источником Ni для формирования 
аваруита считаются Ni-содержащие силикаты –  
оливин, пироксен (реакция 1) (Kanehira et al., 
1975; Alt, Shanks, 1998; Filippidis, 1982, 1985). 

Реакции 1 и 2 (а, б) представлены без учета 
коэффициентов, в виде, опубликованном в соот-
ветствующих статьях (Filippidis 1985; Chamberlain  
et al., 1965). Здесь и далее сокращение минералов 
даны по Варру (Warr, 2021) табл. 1.

Другим возможным источником аваруита 
считаются Ni-содержащие сульфиды (реакции 
2, а–д) (Eckstrand, 1975; Frost, 1985; Krishna Rao, 
1964; Chamberlain et al., 1965).

 Ol fluid Srp Brc Mag AwrNi + = + + + ,   (Filippidis, 1985) (1) 

 Mg Fe Ni SiO H O Mg Fe Si O OH Mg OH Fe O Ni Fe, , ,( ) ( ) ( ) ( )+ = + + +
2 4 2 3 2 5 4 2 3 4 3 ++ H2. 

 Pn Awr Pо+ = + +H H S2 2 , (Chamberlain et al., 1965) (2a) 
 Pn Hz Awr Hz+ + = + +H H S2 2 , (Chamberlain et al., 1965) (2б)
 Pn Hz Awr� � � � �6 20 27 20 10 2H O H S O2 2 ,  (Frost, 1985) (2в)
 2 6 12 6 10 2Hz Mag Awr+ + = + +H O H S O2 2 , (Frost, 1985) (2г)
 8 8 88 2 22 0 33 42 2Po Pn Mag Pn Awr+ + = + + +. . . ,O S  (Eckstrand, 1975) (2д)

 8 8 88 2 22 0 334 5 4 5 8 2 5 5 3 5 8 3FeS Fe Ni S O Fe O Fe Ni S Ni Fe3 4+ + = + + +. . . .. . . 44 2S . 
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Для широко распространенного в серпентенизированных ультрабазитах аваруита Ni3Fe и других 
(Ni–Fe)-фаз проведен термодинамический анализ окисления NixFe1–x в широком интервале 
температур (400-1873 К) и коровом давлении (до 2 Кб). Получено, что фугитивность кислорода 
fO2 равновесия γ(NixFe1–x)-оксиды железа находится в диапазоне NNO–IW. Для γ(NixFe1–x)  
с мольной долей железа х ≥ 0.5 фугитивность кислорода приближается к буферу IW. Реакция 
камасита α(Ni0.05Fe0.95) с кислородом близка к буферным реакциями IW–IМ. Фугитивность 
кислорода, при которой сохраняется аваруит при T = 400–600 К не превышает ∆QFM = –7.8 ÷ 
÷ –5.2, для T > 1000–1200 K – ∆QFM = –2.7 ÷ –2.0. Полученные аппроксимации температурной 
зависимости фугитивности кислорода могут быть использованы для оценки редоксусловий для 
малосульфидных систем с участием NixFe1–x в условиях земной коры. 
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Помимо аваруита, известны еще несколь-
ко железо-никелевых минералов с большим со-
держанием железа – камасит, тэнит, тетратэнит  
(табл. 2). До недавнего времени считалось, что 
в земных горных породах они не встречаются и 
являются минералами метеоритов. Однако по- 
явились публикации о единичных находках тэ-
нита, тэтратэнита в офиолитовых комплексах 
Северной Индии (Nayak, Meyer, 2015) и Южного 
Ирана (Rajabzadeh, Moosavinasab, 2013). В соста-
ве офиолитового комплекса Фараяб (Ю. Иран) 
описано самородное железо с примесью никеля  
2 ат. %, что приближается к составу камасита 
(Rajabzadeh, Moosavinasab, 2013).

Обычно Fe–Ni-фазы встречаются в виде 
небольших, микронных зерен в серпентини-
товых жилках (рис. 1), но также отмечаются 

мономинеральные аваруитовые прожилки в сер-
пентините и каемки вокруг пентландита (Kutyrev 
et al., 2023). К самой крупной находке никель-же-
лезного сплава относится упоминание о 45 кг 
валуне джозефинита на россыпях, связанных 
с офиолитовым массивом Джозефины (США) 
(Jamieson, 1905; Frost, 1985). Джозефинитом до 
1970 годов иногда называли аваруит (Ramdohr, 
1950). Сейчас этот термин применяют к аваруит- 
тэнит-гранатовым сросткам (Bird, Weathers, 1979; 
Göpel et al., 1990).

Для аваруита наиболее распространена ас-
социация с сульфидами (пентландитом, пир-
ротином, хизлевудитом) и магнетитом. Реже 
встречаются срастания с хромитом, элемента-
ми платиновой группы (Базылев, 2000; Макеев, 
Брянчанинова, 1999; Новаков и др., 2014). 

Парагенезис железо-никелевых сплавов с ок-
сидами или сульфидами железа-никеля позволя-
ет оценить фугитивность кислорода и серы. Та-
кие оценки известны для 127 °С (Eckstrand, 1975), 
100–500 °С, 200 МПа (Frost, 1985), 150–400 °С,  
50 МПа (Klein, Bach, 2009), 300 °С, 500 МПа  
и 550 °С, 2 ГПа (Evans et al., 2023). Согласно рас-
четам Фроста (Frost, 1985), появление аваруи-
та Ni3Fe в парагенезисе серпентин-оливин-бру-
сит-магнетит в условиях зеленосланцевого ме-
таморфизма достигается при фугитивности 
кислорода на уровне ∆QFM-5.3. В присутствии 
серы при 300 °C, 200 МПа тройная ассоциация 
аваруит-магнетит-пентландит отвечает фуги-
тивности серы относительно пентландит-пи-
рит-магнетитовой точки fS2=∆PPM-9. Кляйн  
и Бах уточнили термодинамические данные по 
оксидам, сульфидам, сплавам металлов и прове-
ли подробный анализ для расширенной системы  
Fe–Ni–Co–O–S. Фугитивность кислорода трой-
ной ассоциации аваруит-магнетит-пирротин 
отвечает ∆QFM-5.9 при 350 °С, 50 МПа (Кlein, 
Bach, 2009).

Оценки фугитивности кислорода при окисле-
нии тэнита и камасита представлены данными, 
полученными для экстремальных параметров: 

Таблица 1. Расшифровка символов минералов

Символ Формула Название
Awr Ni3Fe Аваруит
Brc Mg(OH)2 Брусит
Bz NiO Бунзенит
Chr Fe(Fe,Cr)O4 Хромит
Hm Fe2O3 Гематит
Hz Ni3S2 Хизлевудит
Mag Fe3O4 Магнетит
Ml NiS Миллерит
Ol (Mg,Fe,Ni)2SiO4 Оливин
Pn (Fe,Ni)9S8 Пентландит
Po FeS Пирротин
Px (Mg,Fe)SiO3 Пироксен
Pyr FeS2 Пирит
Srp (Mg,Fe)3Si2O5(OH)4 Серпентин 
Wu Fe0.947O Вюстит

ТЕРМОДИНАМИЧЕСКИЙ АНАЛИЗ ОКИСЛЕНИЯ СПЛАВА NixFe1–x

Таблица 2. Характеристики наиболее распространенных минералов системы (NixFe1–x)

Название Символ Ni
Ат. % Тип ячейки Простр. 

группа Структура Сингония, тип 
решетки

Тип 
структуры

Камасит  αFe  3–9  A1  Fm-3m  неуп*  Куб. (ОЦК)  W

Тэнит  γNiFe  20–50  A2  Im-3m  неуп  Куб. (ГЦК)  Cu

Тетратэнит  γ'NiFe  >50  L10  P4/mmm  уп**  Тетрагон.  CuAu

Аваруит  γ2Ni3Fe  66–75  L12  Pm-3m  уп  Куб. (ГЦК)  AuCu3

Примечания. * – неупорядоченная структура, атомы разных металлов полагаются статистически в ячейке, ** – упорядо-
ченная структура, атомы металлов занимают упорядоченные позиции. Использованы данные: Костов, 1971; Cacciamani 
et al., 2006; Anthony et al., 2003; http://mincryst.iem.ac.ru; https://handbookofmineralogy.org.
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земного ядра (Wood et al., 2008, Bonnand, Halliday, 
2018) или космических условий (Williams, 1971; 
Osadchii et al., 2017). В соответствии с реакцией 
(3) фугитивность кислорода при этих условиях 
отвечает значениям ниже буфера IW.

 Px Olss ss ss� � �� �Ni,Fe O0 5 2. ,  (3)

FeSiO Fe O Fe SiO3 2 2 40 5+ + =. . (Osadchii et al., 2017)

При атмосферном давлении и температурах 
T ≥ 1065 K изучено окисление сплавов NixFe1–x, 
в том числе камаситового, тэнитового и аваруи-
тового составов (Dalvi, Sridhar, 1976; Rhamdhani 
et al., 2008). Установлено, что окисление сплавов 
Ni0.5–0.9Fe0.5–0.1 при температуре 1273 K происхо-
дит при fO2 ≥ ∆QFM-4 (рис. 4, 7). 

Таким образом, на сегодняшний день су-
ществуют разрозненные оценки равновесной  
фугитивности кислорода при окислении спла-
вов (Ni,Fe)ss. В настоящей работе представлен 
термодинамический анализ буферных реакций  
(Ni,Fe)ss-магнетит, (Ni,Fe)ss-вюстит в широ-
ком интервале температур и коровом давлении. 
Рассчитана фугитивность кислорода для мало-
сульфидной системы, при которой возможно 
формирование сплава (Ni,Fe)ss в условиях зем-
ной коры и его сохранение при прогрессивном 
метаморфизме. 

ТЕРМОДИНАМИЧЕСКАЯ МОДЕЛЬ СПЛАВА

Фазовая диаграмма системы Fe–Ni известна 
по многочисленным работам (рис. 2) (Swartzen-
druber, Itkin, 1991; Yang et al., 1996; Cacciamani 
et al., 2006, 2010). В субсолидусной области вы-
деляют несколько устойчивых сплавов и интер-
металлидов имеющих различные структурные 
характеристики и магнитные свойства (рис. 2,  
табл. 2). Тетратэнит (γ'NiFe) на фазовой диаграмме  
(рис. 2) отсутствует. Он имеет тот же состав, что  

Liquid
1
2
31500

δFe p

T,
  °C

αFe f

Km Tae Awr

1000

500

00
Fe Niat., %

10 20 30 40 50 60 70 80 90 100
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Tc

γ(Fe, Ni) p

γ1(Fe, Ni) f

γ2α + γ2

α + γ1

α + γ

Рис. 2. Фазовая диаграмма системы Fe–Ni по экс-
периментальным данным обзора (Cacciamani  
et al., 2006; Chuang et al., 1986). γ, γ1 – сплавы γ(NiFe) 
с гранецентрированной кубической решеткой (ГЦК) 
с различными магнитными характеристиками, γ2 – 
интерметаллид Ni2–3Fe (ГЦК), αFe, δFe – сплавы  
с объемоцентрированной кубической решеткой 
(ОЦК); Tc – температура Кюри, p – парамагнитное 
состояние, f – ферромагнитное состояние; 1 – фа-
зовые границы; 2 – границы магнитных переходов;  
3 – встречаемые в природе фазы: Km – камасит,  
Tae – тэнит, Awr – аваруит.

Рис. 1. BSE-изображения исследованного нами сер-
пентинизированного гарцбургита ЮВ склона масси-
ва Рай-Из Полярный Урал (образец Геологического 
музея им. А.А. Чернова Института геологии Коми 
НЦ УрО РАН из коллекции Макеева А.Б., предо-
ставлен Силаевым В.И.) (а) общий вид; (б) авару-
ит-пентландитовое срастание в серпентинитовом 
прожилке. Awr – аваруит, Chr – хромит, Lz – лизар-
дит (серпентин), Mag – магнетит, Pn – пентландит,  
Po – пирротин.

1000 мк
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и тэнит, но обладает тетрагональной, а по некото-
рым данным моноклинной сингонией и магнит-
ными свойствами. Предположительно, тетратэ-
нит является метастабильной фазой, формирую-
щейся при температуре ниже 673 К (Chuang et al., 
1986; Ohnuma et al., 2019).

Для термодинамического описания свойств 
многокомпонентных сплавов и интерметал-
лидов широкое распространение получил 
CALPHAD-метод (Кауфман, Бернштейн, 1972), 
предложенный  Кауфманом в 1960-х годах. Тер-
модинамическая модель сплавов в CALPHAD-ме-
тоде описывается по модели твердых растворов. 
Отличием термодинамики сплавов, интерметал-
лидов от силикатов является необнуление ниже 
температуры Кюри магнитного вклада в изме-
нение внутренней энергии и существование 
большого числа структурных состояний (табл. 2,  
рис. 2). Энергия Гиббса сплавов, обладающих 
магнитными свойствами, выражается:

 G G G G Gmix
id

ex maпg� � � �FeNi
� ,                (4)

где G0
FeNi

ϕ=XFeG0
 
ϕ

Fe+ XNiG0
 
ϕ

Ni, G0
 – энергия Гибб-

са для чистых металлов, где ϕ – тип кристалли-
ческой решетки металла, отвечающий типу кри-
сталлической решетки сплава, X – мольные доли 
металлов в сплаве; Gmix

id=RTΣ xiln(xi) – идеальное 
смешение; Gex = Σ xnxn + 1Wn, n + 1(xn – xn + 1) – из-
быточная функция смешния по модели Редли-
ха–Кистера, W – эмпирические параметры вза-
имодействия компонентов; Gmag=TSmag=TRln(β0 +  
+ 1)f(τ), вклад магнитного упорядочения по мо-
дели Идена–Хиллерта–Ярла (Hillert, Jarl, 1978), 
где, τ = T/Tc, T – температура (К), Tc – темпера-
тура Кюри (K), β0 – средний магнитный момент,  
f(τ) – функция относительной температуры τ, 
зависящая от типа кристаллической структуры и 
магнитного состояния.

Расчет термодинамических параметров α, 
γ(Ni1-xFex) велся в свободно распространяемом 
программном пакете OpenCalphad CAE 007 база 
данных saf2507. База данных включает в себя ин-
формацию по различным структурным состояни-
ям системы Fe–Ni: энтальпии, энтропии, темпе-
ратурной зависимости теплоемкости, температу-
ре Кюри, магнитным свойствам сплавов. 

Термодинамические данные для железа (ГЦК) 
γFe, взятые по OpenCalphad CAE 007, для 298 K 
близки к значениям, использовавшимся в работе 
Ховальда (Howald, 1999, 2003), для интервала тем-
ператур 1184–1665 К близки к данным по FeГЦК 
справочника Барина (Barin, 1995).

При расчетах использовалась активность желе-
за в сплаве Ni100-xFex, полученная с использовани-
ем OpenCalphad CAE 007 (рис. 3, табл. 3). Для ава-
руита сопоставлена активность, полученная через 
OpenCalphad CAE 007 и полученная при расчете 

с использованием термодинамических моделей 
Ховальда (Howald, 2003) и Чуанга (Chuang et al., 
1986). Воспользоваться термодинамической моде-
лью Шварцендрубера и Иткина (Swartzendruber, 
Itkin, 1991) не удалось из-за опечаток в пред-
ставлении выражения избыточной энергии фаз 
для ГЦК-фазы и аваруита. По модели Ховаль-
да (Howald, 2003) были посчитаны избыточные 
энергии смешения и коэффициенты активности:

 G G X G xex ex ex T
Fe � � �( )( ) ,1 Fe � �   (5)

 ln Fe Fe� � G RTex .. (6)

Полученные величины активностей близки 
для получаемых через программный пакет Open-
Calphad CAE 007 (рис. 3). Также были сопостав-
лены данные по температурной зависимости ак-
тивности компонентов аваруита для T < 789 K. 
Активности компонентов представлены функци- 
ями (Chuang  et al., 1986):

 ln Fea T� �4 042 6144 89. . ,  (7)

 ln Nia T� �0 76499 877 13. . . (8)

По сравнению с данными, полученными с по-
мощью OpenCalphad CAE 007, активности желе-
за для низкотемпературной области по Чуангу  
(Chuang et al.,1986) имеют большее отклонение от 
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Рис. 3. Активности компонентов aFe и aNi: 1 – изо-
термы 400–1600 К, шаг 400 K,  2 – области распада;  
3 – T = 1273 K (Ono et al., 1977; Conard et al., 1978);   
4 – T = 1063 K (Dalvi, Sridhar, 1976);  5, 6, 7 – расчет 
для аваруита Ni3Fe (Chuang et al., 1986): 5 – aFe для 
при T = 400 и 700 K, 6 – aNi T = 400, 7 – 700 K, 8 – aFe 
для при T = 400 и 700 K (Howald, 2003).
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идеальности, чем активности, полученные через 
OpenCalphad. Также большее отклонение от иде-
альности по сравнению с используемыми нами 
величинами активности наблюдается в более вы-
сокотемпературной области. Активность метал-
лов в сплаве для 1273 К, по данным Конарда с 
соавторами (Conard et al., 1978), для железа близ-
ка к расчетной активности при 800 К, а для ни-
келя – к активности по OpenCalphad при 1000 K  
(рис. 3). Т. е. значения, использованные нами, 
имеют меньшее отклонение от идеальных 

твердых растворов, по сравнению с расчетными 
данными Чуанга (Chuang et al.,1986), Ховальда 
(Howald, 2003) и экспериментальными Конарда 
(Conard et al., 1978). 

Расчет уравнений реакций (9–11), и пред-
ставленных на рис. 6, проводился с исполь-
зованием термодинамической базы данных 
Барина (Barin, 1995) в среде Maple13. Моль-
ные объемы использовались по данным Роби, 
Хеменгуэя (Robie, Hemingway, 1995). Тер-
модинамические данные для пентландита 

Таблица 3. Активности γ(Fe,Ni) для некоторых составов

T, K XFe аFe aNi T, K XFe аFe aNi

400 0.1 0.00015 0.82927 1273 0.5 0.48517 0.35096

600 0.1 0.00298 0.84887 1400 0.5 0.49033 0.36861

800 0.1 0.01522 0.85770 1600 0.5 0.48962 0.39423

1000 0.1 0.02818 0.86445 1800 0.5 0.47667 0.38969

1200 0.1 0.03972 0.87140 1873 0.5 0.46649 0.37696

1273 0.1 0.04102 0.87998 800 0.75 0.77955 0.11601

1400 0.1 0.04996 0.87687 1000 0.75 0.77781 0.13512

1600 0.1 0.05904 0.88115 1200 0.75 0.76919 0.15421

1800 0.1 0.06423 0.84597 1273 0.75 0.75773 0.16587

1873 0.1 0.06157 0.81101 1400 0.75 0.76418 0.16942

400 0.25 0.00868 0.33627 1600 0.75 0.75866 0.18177

600 0.25 0.07229 0.49078 1800 0.75 0.75517 0.17251

800 0.25 0.10389 0.56100 1873 0.75 0.72579 0.16882

1000 0.25 0.13770 0.62695 1000 0.9 0.91018 0.05912

1200 0.25 0.16692 0.64250 1200 0.9 0.90780 0.06448

1273 0.25 0.16244 0.66571 1273 0.9 0.90712 0.06610

1400 0.25 0.18434 0.66538 1400 0.9 0.90611 0.06863

1600 0.25 0.19790 0.68280 1600 0.9 0.90484 0.07192

1800 0.25 0.19788 0.66730 1800 0.9 0.90644 0.06619

1873 0.25 0.19103 0.64589 1873 0.9 0.87148 0.06824

600 0.5 0.55180 0.12148 600 0.95* 0.97181 0.03283

800 0.5 0.50855 0.23003 800 0.95* 0.95551 0.04802

1000 0.5 0.48212 0.30126 1000 0.95* 0.93805 0.04165

1200 0.5 0.49248 0.33565 1200 0.95* 0.95332 0.03330

Примечания. * – расчет для α(Fe,Ni).
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Рис. 4. Расчетная фугитивность кислорода для буфе-
ров γ(FexNiy)-Fe0.947O, γ(FexNiy)-Fe3O4, относитель-
но буфера QFM (кварц-фаялит-магнетит); 1 – QFM 
и IW, IM, WM; 2 – изоплеты составов γ(FexNi1–x):  
x = 0.1, 0.25, 0.5, 0.75, 0.90 и α(FexNi1–x) x = 0.95;  
3–7 – расчетные и экспериментальные данные для 
различных составов. Цифры рядом с точками – моль-
ная доля железа в сплаве: 3 – Frost, 1985; 4 – Eckstrand, 
1975; 5 – Rhamdhani et al., 2008, 6 – Dalvi, Sridhar, 
1976; 7 – Shao et al., 2020.

определялись исходя из свойств аддитивности 
термодинамических функций. Энергия фор-
мирования Гиббса ��G f

0  пентландита рассчи-
тывалась по уравнению реакции (Ni4.5Fe4.5)S8 =  

= Ni3S2 + 1.5NiS + 4.5FeS и составила –819.1 КДж,  
что близко к значению ��G f

0  = –835.2 КДж, ис-
пользованной в работе Клейна и Баха (Klein, 
Bach, 2009). Аппроксимация lgfO2 буферов QFM, 
NNO взяты по работе Фроста (Frost, 1991). Расчет 
проводился для давления 100 МПа. 

РАСЧЕТ ФУГИТИВНОСТИ КИСЛОРОДА

Процессы окисления и сульфидизации спла-
вов и интерметаллидов детально изучены. Окис-
ление происходит за счет диффузии кислорода 
при достижении параметров окисления металлов, 
входящих в состав интерметаллидов и сплавов 
(Вестбрук, 1970; Бенар, 1969; Тюрин, 2011). Ана-
логично происходит процесс сульфидизации. Для 
Ni–Fe-сплава происходит в первую очередь из-
бирательное окисление Fe c образование магне-
тита (Fe3O4) при низких температурах и вюстита 
(Fe0.947O) с повышением температуры. При этом 
происходит обогащения сплава никелем, вплоть 
до выделения металлического никеля (Rhamdhani 
et al., 2008; Shao et al., 2020). 

Окисление сплава/интерметаллида Ni100–xFex 
описывалось реакциями (9, 10). Для камаситово-
го состава использовались данные по αFe (ОЦК). 
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Процесс сульфидизации рассчитывался в со-
ответствии с реакцией (11):

 3 32 2 2Ni S Ni S ln S  ln3 Ni
ss f G RT aГЦК � � �, – ,� 

 
3 32 2 2Ni S Ni S ln S  ln3 Ni

ss f G RT aГЦК � � �, – ,�  (11)
где аMetal – активность металла в сплаве (табл. 2). 

В расчетах не учитывается возможное вхож-
дение никеля в состав оксидов и возможное по-
явление никельсодержащей шпинели. По нашим 
предварительным расчетам и данным (Dalvi, Srid-
har, 1976; Luoma, 1995; Rhamdhani et al., 2008)  
шпинель NiFe2O4 появляется при большей  
фугитивности кислорода, нежели получено  
в равновесиях (9, 10). В представленных расчетах  
активность магнетита и вюстита принята за еди-
ницу a = 1. Термин аваруит при температуре выше  
T > 720 K условен, т. к. при этих параметрах 

существует неупорядоченный сплав аваруитового 
состава. Для расчета диаграммы в интенсивных 
параметрах fO2–fS2 пентландит принимался как 
минерал постоянного состава (Fe4.5Ni4.5)S8. 

РЕЗУЛЬТАТЫ

Полученные результаты представлены на  
рис. 4, 5. Расчетная фугитивность кислорода fO2 
равновесия γ(NixFe1–x)-оксиды железа ожидае-
мо находится в диапазоне NNO–IW, и рост фу-
гитивности кислорода сопряжен с увеличением 
содержания никеля в его составе. Получено, что 
для сплавов γ(NixFe1–x) с мольной долей железа 
от х ≥ 0.5 фугитивность кислорода приближает-
ся к буферу IW. Фугитивность кислорода кон-
тролирующая реакцию камасита с кислородом 
α(Fe0.95Ni0.05) близка к параметрам протекания 
буферных реакций IW–IМ. 

Полученные фугитивности кислорода аппрок-
симированы уравнениями вида lgfO2 = A + B/T 
и представлены в табл. 4. На рис. 5 видно откло-
нение аппроксимации от расчетной линии. При 
температурах более 1000 K аппроксимация до-
вольно точно описывает расчетную кривую, при 
температуре менее T < 1000 K линия аппрок-
симация в пределах ошибки имеет заниженные 
оценки. Излом линии определяется равновесием  
3Wu + 0.5O2 = Mag.

ТЕРМОДИНАМИЧЕСКИЙ АНАЛИЗ ОКИСЛЕНИЯ СПЛАВА NixFe1–x
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Рисунок 5 демонстрирует влияние неидеаль-
ности смешения на устойчивость аваруита. При 
коэффициенте активности γFe = 1 (идеальное 
смешение) в низкотемпературной области фуги-
тивность близка к равновесию IM (∆QFM = –6.2,  
Т = 600 К). Фугитивность кислорода для реакции 
с аваруитом, полученная с учетом активности 
железа, на 1–2 логарифмических единиц выше 
в области низких температур и для температур  
400–600 К составляет ∆QFM= –7.8 ÷ –5.2. При 
T > 1000–1200 K фугитивность кислорода для 
расчета идеального и неидеального твердого рас-
твора аваруита почти совпадают (∆QFM = –2.7 ÷ 
÷ –2.0).

Для аваруита проведен термодинамический 
анализ системы Fe–Ni–S–O при Т = 600 K  
в координатах lgfO2–lgfS2 (рис. 6). Образование 
магнетита и изменение состава интерметалли-
да, согласно проведенным расчетам, происходит 
при ∆QFM ≥ –5. Полное исчезновение сплава 
возможно при фугитивности кислорода выше 
буфера NNO. Сульфидизация сплава начина-
ется при параметрах, отвечающих буферу NNS 
(никель-хизлевудит), при этом происходит уве-
личение железистости сплава. По проведенным 
расчетам тройная ассоциация сплав-пентлан-
дит-магнетит отвечает PPM-8. 
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Рис. 5. Расчетная фугитивность кислорода для бу-
фера Awr–Fe0.947O, Awr–Fe3O4 относительно буфе-
ра кварц-фаялит–магнетит QFM. 1 – расчет буфера 
AwM (аваруит-магнетит), AwW (аваруит-вюстит) с 
учетом активности железа; 2 – аппроксимация рас-
четной кривой; 3 – расчет фугитивности при коэф-
фициенте активности γFe = 1; 4 – буферы NNO (ни-
кель-бунзенит), IM, IW (железо-магнетит, железо-вю-
стит); 5 – метастабильные области реакций IM, IW;  
6 – НМ (магнетит-гематит), СCp (медь-куприт), 
QFM (кварц-фаялит-магнетит); 7–10 – параметры 
нонвариантных точек аваруит-пентландит-магнетит:  
7 – Eckstrand, 1975; 8 – Foustoukos et al., 2015; 9 – Klein, 
Bach, 2009; 10 – Frost, 1985; 11 – Rhamdhani et al., 
2008; 12 – Dalvi, Sridhar, 1976; 13 – Olsen, 1963.
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Рис. 6. Фазовые отношения с участием аваруита в системе Fe–Ni–O–S. Расчет при 600 К, 100 МПа.  
1 – расчетные линии моновариантных реакций. Заштрихованная область – изменение состава сплава при 
окислении или сульфидизации; 2 – 573 K, 50 МПа (Foustoukos et al., 2015); 3 – 623 К, 50 МПа (Klein, Bach, 
2009); 4 – 623 К, 500 МПа (Evans et al., 2023); буферы: СCO (графит-СО2), NNS – никель-хизлевудит; PPM –  
пирит-пентландит-магнетит, PMH – пирит-магнетит-гематит; области: 1 – Mag+Ml, 2 – Hm+Hz;  
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ГЕОХИМИЯ        том   70       № 3         2025

 ТЕРМОДИНАМИЧЕСКИЙ АНАЛИЗ ОКИСЛЕНИЯ СПЛАВА NIXFE1–X 221ТЕРМОДИНАМИЧЕСКИЙ АНАЛИЗ ОКИСЛЕНИЯ СПЛАВА NixFe1–x

ОБСУЖДЕНИЕ

Рассчитанная в работе фугитивность кислоро-
да и рост величины парциального давления кис-
лорода с увеличением содержания никеля в спла-
ве согласуется с экспериментальными данными 
для Т > 1000 K и 1 атм (Rhamdhani et al., 2008; 
Dalvi, Sridhar, 1976; Roeder, Smelzer, 1964). Пред-
лагаемые нами аппроксимации (табл. 3) удовлет-
ворительно описывают экспериментальные точки 
(рис. 3, 7). Приближение фугитивности кислоро-
да к параметрам буфера IW при мольной доле же-
леза х ≥ 0.5 также согласуется с литературными 

данными (Rhamdhani et al., 2008; Dalvi, Sridhar, 
1976; Roeder, Smelzer, 1964; Shao et al., 2020).  

Рассчитанные в работе параметры тройной 
точки аваруит-магнетит-хизлевудит близки к па-
раметрам аваруит-магнетит-пентландитовой точ-
ке, известной по литературным данным (Frost, 
1985; Eckstrand, 1975; Klein, Bach, 2009), но значи-
тельно отличаются от экспериментальных данных 
Фоустоукоса с соавторами (Foustoukos et al., 2015). 
Отсутствие изменения состава аваруита (Foustou-
kos, 2015) возможно связано с образованием пас-
сивирующего слоя из магнетита на поверхности 
сплава.

Представленные в работах Фроста (Frost, 1985), 
Клейна и Баха (Klein, Bach, 2009) и Фоустоукоса 
с соавторами (Foustoukos et al., 2015) область су-
ществования аваруита при Т = 573–623 К в коор-
динатах fS2–fO2 по нашим расчетам нуждается в 
некотором уточнении. По данным Фоустоукоса с 
соавторами (2015) окисление аваруита (Awr) про-
текает при параметрах фугитивности кислорода 
fO2 не выше уровня буфера NNO, а по данным 
Клейна и Баха (Klein, Bach, 2009) равновесие 
аваруит-магнетит может быть стабильно вплоть 
до HM – буфера. По расчетам, представленным 
в настоящей работе, окисление аваруита проис-
ходит при менее окисленных условиях на уровне 
∆QFM = –5.6 ÷ –5.2. Область окисления спла-
ва отмечена на рис. 6 заштрихованной областью. 
Смещение линии окисления сплава в нашей ра-
боте в более восстановленную область связано  
с расчетом по модели избирательного окисле-
ния одного из металлов и изменением состава 
сплава. Отсутствие равновесий с участием нике-
ля (аваруит-бунзенит, никель-содержащая шпи-
нель-бунзенит) в расчетах Клейна и Баха (Klein, 

Таблица 4. Коэффициенты уравнения lgfO2 = A + B/T для аппроксимации фугитивности кислорода  
Ni1–xFex-оксиды железа

XFe A B R2 T

0.1 10.05 ± 1.759 –27666.44 ± 826.081 0.9991 <1100

0.1 8.02 ± 0.709 –25377.70 ± 959.978 0.9964 >1100

0.25 9.19 ± 0.278 –28302.84 ± 140.157 0.9949 <990

0.25 7.52 ± 1.173 –26509.64 ± 1417.438 0.9957 >990

0.5 9.28 ± 0.253 –29273.53 ± 139.235 0.9958 620 < T < 855

0.5 7.11 ± 0.565 –27071.13 ± 682.547 0.9984 >855

0.75 8.82 ± 0.403 –29095.19 ± 203.244 0.9959 830 < T < 850

0.75 6.76 ± 0.654 –27128.63 ± 843.616 0.9975 >850

0.9 6.91 ± 0.323 –27543.34 ± 390.422 0.9993 >980

Примечания. R2 – коэффициент детерминации, T – температура, К.
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Рис. 7. Фугитивность кислорода буфера NixFe1–x–FeO. 
m.f. – мольная доля. 1 – расчетные изотермы, с ис-
пользованием аппроксимации табл. 2; цифры – тем-
пература Т, К; 2 – экспериментальные данные (3–5): 
3 – Rhamdhani et al., 2008, 4 – Dalvi, Sridhar, 1976,  
5 – Roeder, Smelzer, 1964.
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Bach, 2009) привело к стабильности аваруита до  
fO2 ≈ HM. По расчетам Эванс с соавторами  
(Evans et al., 2023) при сульфидизации предпола-
гается появление сульфида железа – пирротина.  
В настоящей работе расчет велся для сульфида 
никеля, так как по экспериментальным данным 
для 673 K (Kitakaze et al., 2011) при повышении 
парциального давления серы равновесной с ава-
руитом фазой является хизлевудит.

Процесс сульфидизации или окисления воз-
можно отражается в вариациях содержания ни-
келя и железа в природном аваруите. Так, по дан-
ным Кутырева и соавторов (Kutyrev et al., 2023) 
количество никеля в аваруите серпентинизиро-
ванных перидотитов комплекса Куюл (Мамет-
чинский полуостров, Камчатка) в парагенезисе 
с пентландитом (Awr + Pn) составляет от 70.5 до 
82.4 мас. %. В аваруите из офиолитов Камчат-
ского Мыса, находящегося в ассоциации с пент-
ландитом и магнетитом (Awr + Pn + Mag), содер-
жание никеля меняется от 33.8 до 79.3 мас. %. 
Следует добавить, что причиной вариации соста-
ва сплава помимо процесса сульфидизации или 
окисления может быть подъем температуры спла-
ва выше 500 оС и последующее его охлаждение. 

Близость рассчитанной в работе фугитивно-
сти кислорода с литературными данными по па-
раметрам тройной точки аваруит-магнетит-пент-
ландит (рис. 6) и фугитивностью кислорода при 
1063–1473 К (рис. 3, 7) показывает допустимость 
применения предлагаемой аппроксимаций на ин-
тервале 0.001–200 МПа. 

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ ПРИЛОЖЕНИЕ

Интерес к восстановленному флюиду связан 
с региональным характером появления такого 
флюида в различных геодинамических обста-
новках. Образование восстановленного флюи-
да возможно как в ходе регрессивного метамор-
физма ультраосновных пород  СОХ (Дмитриев  
и др., 1999; Charlou et al., 2002; Proskurowski et al., 
2008; Konn et al.,  2015; Lazar 2020) или коллизии 
океанической коры в процессе отката океаниче-
ской плиты (roll back) (Evans et al., 2017), так и на 
этапе прогрессивного метаморфизма при субдук-
ции океанической коры (Evans, Frost, 2020; Lazar, 
2020; Peretti et al., 1992; Piccoli et al., 2019). По-
мимо реакции железосодержащего оливина, пи-
роксена с водой Н2О по реакциям 1–2 появление 
восстановленного флюида возможно в результа-
те взаимодействия тех же минералов с углекис-
лотным флюидом СО2 при субсолидусных усло-
виях (Симакин и др., 2021). При субсолидусной 
температуре фугитивность кислорода fO2 может 
уменьшаться до QFM-1 ÷ QFM-2 (Симакин и др., 
2021), при серпентинизации до QFM-3 ÷ QFM-4 
(Evans, Frost, 2020; Peretti et al., 1992). 

В восстановленном углеродсодержащем флю-
иде при высокой температуре (800–950 °С)  
и давлении (200–300 МПа) хорошо раство-
ряется платина. В зависимости от содержа-
ния СО растворимость составляет 15–150 ppm 
(Simakin et al., 2021, 2024). Для парагенези-
сов с аваруитом, а также в виде включений  
в нем, описаны различные самородные ме-
таллы платиновой группы и их сплавы (Evans  
et al., 2023; Kutyrev et al., 2023). При этом по дан-
ным (Kutyrev et al., 2023) в виде примеси авару-
иты содержат Pd (до 3–20 ppm) и Au (до 1 ppm),  
а содержания платины ниже предела обнаруже-
ния (5–15 ppb). Это свидетельствует о том, что 
при низкой температуре и летучести кислорода 
высокая устойчивость главной фазы Pt3Fe обу-
славливает малую активность платины во флю-
иде, исключающий ее перенос и переотложение 
в этих условиях в отличие от палладия и золота. 

Возможным проявлением восстановленно-
го флюида являются находки в офиолитах По-
лярного Урала и Тибета самородных метал-
лов (Сr, Al, W и др.), неметаллов (С (алмаза и 
аморфного углерода), Si), карбидов (SiC (му-
ассанита), WC, СrC и др.), нитридов (Ti2N) и 
разнообразных сплавов (Robinson et al., 2004;  
Yang et al., 2007, 2015; Zhu et al., 1981). Рассчи-
танная фугитивность кислорода для находки  
муассанита SiC и кремния свидетельству-
ют о fO2 < IW –4 ÷ –7 (Shiryaev et al., 2011; 
Griff in et al., 2016). Эти значения ниже, чем  
фугитивность кислорода fO2 для серпен-
тинитов ~ IM+3 (QFM-4, Т = 300 °С)  
(Evans, Frost, 2020; Peretti et al., 1992). Воз-
можно, что их образование связано с уда-
лением воды и СО2 из смеси с Н2 или обра-
зованием Н2 при термическом разложении 
углеводородов. По расчетам Лазар для усло-
вий, характеризующихся низкой активностью 
воды и кремнезема в области низких темпе-
ратур для реакции 3Fe2SiO4 + O2 = 2Fe3O4 +  
+ 3SiO2

aq, возможна реализация фугитивности 
кислорода на уровне fO2 < IM (QFM-10 ÷ –6)  
(Lazar, 2020). Вопрос формирования найденных 
минералов остается открытым.

ВЫВОДЫ

1. Проведен расчет для реакции окисления 
NixFe1–x в широком интервале составов и темпе-
ратур. Полученные результаты хорошо согласуют-
ся с литературными данными. 

2. Уточнена диаграмма lgfO2–lgfS2 при  
300 °С/100 МПа для аваруита. Выделена область 
изменения состава сплава. 

3. Полученные аппроксимации температурной 
зависимости фугитивности кислорода могут быть 
использованы для оценки редоксусловий для 
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парагенезисов с участием NixFe1–x малосульфид-
ных систем условиях земной коры (T = 400–1873 К  
P ≤ 2 Кб).

4. Полученные расчеты показывают, что для 
сохранения аваруита в процессе ретроградного 
метаморфизма фугитивность кислорода не пре-
вышает буфер ∆QFM-2.
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Thermodynamic analysis of NixFe1–x oxidation in a wide range of temperatures and earth’s crust pressures 
was performed for awaruite Ni3Fe and other (Ni–Fe)-phases, which are widespread in serpentinized 
ultrabasites. It was found that oxygen fugacity fO2 of the γ(NixFe1–x)-iron oxide equilibrium is in the 
range NNO–IW. For γ(NixFe1–x) with iron mole fraction x ≥ 0.5, oxygen fugacity approaches the IW 
buffer. The reaction of kamacite α(Ni0.05Fe0.95) with oxygen is close to the IW–IM buffer reactions. The 
oxygen fugacity at which awaruite is preserved at T = 400–600 K does not exceed ∆QFM = –7.8 ÷ –5.2, 
for T > 1000–1200 K – ∆QFM = –2.7 ÷ –2.0. The obtained approximations can be used to estimate 
the oxygen fugacity for low-sulfide systems involving NixFe1-x under the conditions of the earth’s crust.
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ВВЕДЕНИЕ

Изучение органического вещества (ОВ) мор-
ских донных осадков дает представление о глобаль-
ном углеродном цикле и о климатических измене-
ниях (Bindoff et al., 2022; Knies et al., 2000; Vetrov, 
Romankevich, 2004). Повышение среднегодовой тем-
пературы воздуха наиболее заметно в Арктическом 
регионе (Miller et al., 2010; Cheng et al., 2023). Оно вли- 
яет на экосистему шельфа, биоразнообразие микро-
организмов на морском дне. Особенности распре-
деления органических соединений и их изотопного 

состава в донных отложениях дают важную инфор-
мацию о биогенных и абиогенных процессах, проис-
ходящих в осадках. Изменения химического состава 
ОВ связаны с интенсивностью преобразования ОВ в 
ходе диагенеза (Derrien et al., 2023).

Метан в морских отложениях может образовы-
ваться в результате микробного метаногенеза или 
мигрировать в донные осадки из более глубоких гори-
зонтов (термогенный метан) (Chuang et al., 2018, 2019; 
Liu et al., 2019; Meister, Reyes, 2019; Peng et al., 2021; 
Lein et al., 1997). Хотя метан выделяется из морских 
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Для изучения трансформации органического вещества (ОВ) в морских осадках в процессе 
восходящей диффузии газов в районах сипов в море Лаптевых был исследован фракционный 
состав ОВ в сочетании с его изотопным составом. ОВ, извлеченное из морских осадков, было 
разделено на пять фракций (гексановую, гексан-бензольную, бензольную, бензол-метанольную, 
асфальтены) с использованием растворителей возрастающей полярности. Было показано, что 
разрушение асфальтенов приводит к обогащению бензол-метанольной фракции изотопно-
легкими компонентами. Значения δ13C бензол-метанольной фракции были значительно ниже 
значений δ13C фракций асфальтенов, что связано с накоплением бактериальной биомассы 
в колонке осадков, через который проходил восходящий поток метана. ОВ на различных 
горизонтах осадка в сиповых зонах можно отнести к одному из двух кластеров в соответствии со 
значениями δ13C бензольных фракций ОВ. Центр первого кластера находился в поверхностном 
слое (около 10 см) морских осадков. Центр второго кластера находился в более глубоком слое 
осадков. Разница в изотопном составе углерода между центрами кластеров составляла 2–3 ‰. 
Использование изотопно-фракционных характеристик ОВ морских осадков позволило лучше 
понять биологические процессы, связанные с диффузией газа в области сипов арктических 
морей.
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осадков в атмосферу с низкой скоростью и имеет бо-
лее короткое время жизни, чем CO2, его влияние на 
парниковый эффект намного выше (Shindell et al., 
2009). В настоящее время количество парниковых 
газов в Арктике, поступающих из донных отложений 
в виде флюидного сброса и диффузионных потоков, 
изучено недостаточно (Гринько и др., 2020; Baranov  
et al., 2020; Morimoto et al., 2021; Kvamme, Vasilev, 
2023; Douglas et al., 2016).

Одним из известных мест выхода метана в Аркти-
ке является море Лаптевых. В районе известных по-
лей просачивания, срединно-океанический хребет 
Гаккеля примыкает к широкому шельфу с континен-
тальным типом коры (Баранов и др., 2019; Drachev 
et al., 1998). Осадочный чехол и фундамент шельфа 
моря Лаптевых нарушен многочисленными разлома-
ми и трансформными трещинами, прилегающими 
к хребту Гаккеля (Baranov et al., 2020; Drachev et al., 
1998). Разломы служат каналами для вертикальной 
миграции флюидов. Поля просачивания С15 и Оден 
моря Лаптевых описаны в ряде работ (Shakhova et al., 
2015; Баранов и др., 2019; Гринько и др., 2020; Pankra-
tova et al., 2020; Kravchishina et al., 2021). Поскольку 
в районе обнаруженных сиповых полей отсутствуют 
многолетняя мерзлота и газогидраты, сделан вывод 
о том, что просачивания образуются за счет восходя-
щего термогенного (катагенетического) газа из глуби-
ны. В процессе вертикальной миграции термогенные 
газы смешиваются с биогенным газом, образующим-
ся в поверхностных слоях осадка. Затем они переме-
щаются к поверхности морского дна и рассеиваются. 
Особенности вертикального распределения газово-
го состава вдоль колонок морских осадков районов 
высачивания моря Лаптевых представлены в статье 
(Севастьянов и др., 2021). 

Состав и генезис ОВ в арктических морских осад-
ках изучались в некоторых статьях классическими 
методами (Гринько и др., 2020; Meister, Reyes, 2019; 
Sparkes et al., 2016; Ветров и др., 2008; Yu et al., 2021; 
Петрова и др., 2010; Stein et al., 2001). Однако извест-
но лишь несколько работ, описывающих трансфор-
мацию ОВ в донных осадках с использованием ме-
тода изотопно-фракционных характеристик (ИФХ) 
(Galimov, 1995; Севастьянов и др., 2019). Разработан-
ный Э.М. Галимовым метод основан на выделении 
фракций ОВ возрастающей полярности, имеющих 
соответствующий возрастающий термодинамиче-
ский бета-фактор (β13С). Метод ИФХ имеет преиму-
щество перед другими методами, поскольку позво-
ляет регистрировать интегральную трансформацию 
ОВ. Прямых аналитических методов, приемлемых 
для оценки диагенетической трансформации ОВ  
в морских осадках, немного (Derrien et al., 2023).  
Они достаточно трудоемки и недостаточно надежны. 
В процессе диагенетического преобразования ОВ  
в осадках происходит быстрая потеря лабильных мо-
лекул, таких как каротиноиды, декарбоксилирова-
ние жирных кислот с образованием углеводородов,  

а затем происходит полимеризация жирных кислот  
и синтез геополимеров (Galimov, 1995, 2006).  
Эти процессы приводят к перераспределению ком-
понентов ОВ между фракциями и, следовательно,  
к изменению изотопного состава отдельных фрак-
ций. Взаимодействие альдегидных и аминогрупп мо-
жет образовывать полимерные структуры, которые 
способствуют образованию асфальтенов. Полярные 
липиды частично входят в состав бензол-метаноль-
ной фракции. Каротиноиды, глицериды и менее 
полярные липидные соединения концентрируются 
в гексан-бензольной фракции. Жирные кислоты и 
ароматические соединения концентрируются в бен-
зольной фракции. Насыщенные углеводороды входят 
в состав гексановой фракции (Galimov, 2006; Фрид, 
Банникова, 1990). 

Целью настоящей работы было изучение био- 
геохимической трансформации ОВ в донных отло-
жениях района интенсивной эмиссии метана в море 
Лаптевых с использованием метода изотопно-фрак-
ционных характеристик. Это исследование расширит 
знания об углеродном цикле в арктических районах.

ОБЪЕКтЫ И МЕтОДЫ

Местоположение участков и отбор проб

Образцы осадков были отобраны на сиповых по-
лях С15 и Оден в море Лаптевых с помощью бокс-ко-
рера во время арктического рейса на борту НИС 

“Академик Мстислав Келдыш” в 2018 году. Район 
исследования описан в статьях (Baranov et al., 2020; 
Севастьянов и др., 2021). Расстояние между сиповы-
ми полями С15 и Оден составляет около 50 км. Стан-
ция пробоотбора 5947 находилась на поле сипов С15,  
и использовалась в качестве фоновой. Станция про-
боотбора 5953 находилась на поле сипов Оден, где на-
блюдалось интенсивное выделение пузырьков метана 
(Baranov et al., 2020). Длина колонок не превышала  
50 см. Осадки, представляющие собой алевропелито-
вые илы (Севастьянов и др., 2021), нарезались с ин-
тервалом 3 см (300 мл). На станции 5953 были ото-
браны две колонки морских осадков (5953-2, 5953-3) 
на расстоянии нескольких метров друг от друга. На 
поверхности колонки ст. 5953-3 были обнаружены 
бактериальные маты. Расположение станций про-
боотбора показано на рис. 1.

ЭКСПЕРИМЕНтАЛьНАя ЧАСть

Образцы донных отложений высушивали при  
50 °С, затем измельчали в шаровой мельнице (размер 
частиц ~60 мкм). Горячую экстракцию ОВ из осад-
ков проводили в аппарате Сокслета смесью бензо-
ла и метанола (9:1 об.) в течение 36 часов. Отгонка 
растворителей полученных фракций проводилась на 
роторном испарителе. Для отделения асфальтенов (А) 
к образцу добавляли н-пентан в 50-кратном избытке. 
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После деасфальтенизации и упаривания пентаново-
го раствора проводили последовательное элюиро-
вание фракций ОВ возрастающей полярности ме-
тодом жидкостно-адсорбционной хроматографии с 
использованием силикагеля АСКГ с размером зерен  
0.2–0.5 мм. Были выделены неполярная гексановая 
фракция (Г) и три фракции возрастающей полярно-
сти – гексан-бензольная (ГБ), бензольная (Б) и бен-
зол-метанольная (БМ). Содержание экстрагирован-
ного ОВ в осадке приводится в единицах мг/г сухого 
осадка. 

Изотопный состав углерода экстрагированного 
ОВ (29 горизонтов) и его фракций (145 образцов) из-
меряли с помощью элементного анализатора Flash 
EA 1112 (Thermo Scientific, Германия), соединенного 
с масс-спектрометром изотопного отношения Delta 
Plus XP (Thermo Fisher Scientific, Германия). тем-
пература реактора окисления составляла 1020 °C,  
восстановительного реактора – 650 °С. Оценка пра-
вильности измерений осуществлялась по междуна-
родному стандарту масла NBS 22 (δ13СVPDB = −29.7 ‰).  
Каждый образец анализировался не менее трех раз. 
Стандартное отклонение анализа составляло ±0.2 ‰. 
Полученные значения изотопного состава углерода 
приведены в виде величины δ13С относительно меж-
дународного стандарта VPDB.

Кластерный анализ данных по изотопному соста-
ву углерода Б фракции проводили с использовани-
ем TIBCO STATISTICA 13. Кластеризация данных 
проводилась с использованием метода K-средних. 
Данные по содержанию фракций ОВ (мас. %) и изо-
топному составу углерода фракций были обработаны 

по методу главных компонент (PCA) без вращения,  
с использованием библиотек Python (sklearn, mat-
plotlib и т. д.). Входные данные были центрированы 
и нормализованы по стандартному отклонению пе-
ред применением разложения по сингулярным зна-
чениям (SVD).

РЕЗУЛьтАтЫ

Изотопный состав углерода и содержание фрак-
ций ОВ на различных горизонтах осадков показаны 
в табл. 1. На рис. 2–4 представлены ИФХ ОВ, постро-
енные для разных горизонтов осадков станций 5947, 
5953-2 и 5953-3. Значения δ13C Б фракции увеличи-
ваются с глубиной осадка колонки станции 5953-3, 
уменьшаются с глубиной в колонке станции 5947,  
а для осадка колонки станции 5953-2 закономерно-
сти изменения δ13C Б фракции не выявлено. Значе-
ния δ13C БМ фракции уменьшаются с увеличением 
глубины осадка для колонок станций 5953-3, 5947, 
закономерности изменения δ13C БМ фракции с глу-
биной осадка для колонки станции 5953-2 также не 
выявлено. Поскольку Г фракция ОВ более подвер-
жена микробному воздействию, чем другие фракции 
(Galimov, 2006), обычно значения δ13C Г фракции ОВ 
превышают значения δ13C ГБ фракции. Как видно 
на рис. 2, Г фракция ОВ поверхностного слоя осад-
ка колонки станции 5953-3 была наименее затро-
нута микробным воздействием. Значения δ13C БМ 
фракции ОВ осадка станции 5953-3 варьировались  
на 7.5 ‰ от −40.2 ‰ до −32.7 ‰. Максимальной 
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Рис. 1. Места пробоотбора донных отложений в 72-м рейсе НИС “Академик Мстислав Келдыш” в 2018 г.
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Таблица 1. Изотопный состав углерода и содержание фракций ОВ на различных горизонтах осадков

Горизонт,  
см

δ13Собщ, 
‰

Фракции
Г ГБ Б БМ А

δ13С, 
‰ мас. % δ13С, 

‰ мас. % δ13С, ‰ мас. % δ13С, ‰ мас. % δ13С, ‰ мас. %

Колонка 5947

Поверхность −28.2 −29.3 4.21 −29.6 4.21 −27.6 7.81 −27.8 30.14 −28.4 53.63

0–3 −27.6 −29.0 9.29 −29.0 6.85 −26.9 11.01 −26.6 43.29 −28.7 29.56

3–6 −28.8 −30.0 10.51 −30.1 8.01 −27.6 10.76 −28.4 46.06 −28.8 24.66

6–9 −30.0 −31.1 10.13 −31.0 17.42 −29.5 13.21 −29.6 38.04 −29.3 21.20

9–12 −30.1 −31.4 17.47 −31.4 8.62 −31.2 10.72 −28.6 35.88 −29.9 27.31

12–15 −28.8 −29.6 19.63 −29.4 15.71 −30.5 5.44 −28.7 32.93 −27.6 26.29

15–18 −29.6 −30.8 10.58 −30.9 11.98 −30.9 4.93 −29.3 45.82 −29.2 26.69

18–21 −29.4 −30.6 22.39 −28.6 12.76 −29.9 3.34 −29.6 36.92 −28.2 24.59

21–22.5 −30.0 −30.5 25.93 −31.3 23.25 −30.8 4.48 −28.7 28.39 −29.1 17.95

Колонка 5953-2

Поверхность −29.3 −30.0 3.24 −31.0 2.80 −29.6 4.82 −28.9 30.73 −29.2 58.41

0–3 −29.0 −29.1 7.91 −29.3 4.02 −29.6 8.05 −28.8 40.64 −29.0 39.38

3–6 −29.7 −29.8 10.77 −30.2 3.39 −28.5 7.38 −29.8 43.24 −30.0 35.22

6–9 −29.2 −29.9 13.37 −31.1 5.85 −29.9 4.06 −28.9 36.88 −29.4 39.84

9–12 −29.6 −29.9 12.00 −30.9 5.18 −29.6 7.07 −28.6 36.38 −29.8 39.37

12–15 −29.4 −29.5 14.63 −30.1 12.55 −28.1 8.67 −29.5 41.21 −30.1 22.94

15–18 −29.4 −29.0 9.97 −29.5 21.16 −29.3 2.91 −29.1 35.57 −29.3 30.39

18–21 −29.1 −29.7 24.34 −29.3 9.10 −29.8 4.55 −28.9 30.46 −29.4 31.55

21–24 −30.1 −30.1 23.21 −30.5 17.22 −30.5 4.50 −30.5 30.10 −30.1 24.97

Колонка 5953-3

Поверхность −35.3 −39.6 16.61 −35.4 9.67 −33.0 9.05 −34.9 38.10 −33.5 26.57

0–3 −34.2 −34.0 8.35 −35.1 4.03 −32.5 9.93 −34.8 52.38 −33.4 25.31

3–6 −33.3 −33.3 14.85 −34.1 5.29 −33.0 6.94 −33.2 41.99 −33.5 30.93

6–9 −34.6 −34.8 12.74 −34.8 11.40 −33.9 10.13 −35.3 39.42 −33.3 26.31

9–12 −34.4 −31.2 12.90 −31.1 13.77 −34.6 5.71 −37.5 32.39 −33.8 35.23

12–15 −32.4 −29.9 18.06 −31.8 11.21 −30.5 4.18 −35.8 25.95 −31.9 40.60

15–18 −32.7 −30.5 21.83 −30.6 18.19 −30.2 9.75 −37.8 24.65 −32.2 25.58

18–21 −34.4 −31.5 8.18 −32.7 6.49 −33.0 4.64 −40.2 30.44 −31.5 50.25

21–24 −32.3 −32.9 23.55 −29.6 13.10 −30.7 4.43 −32.7 30.45 −32.7 28.47

24–27 −31.4 −28.4 10.53 −29.8 4.63 −30.4 6.74 −34.5 35.80 −30.1 42.30

27–29 −32.5 −29.8 16.84 −29.6 21.63 −29.9 9.31 −39.2 22.73 −31.4 29.49



 ИЗОтОПНО-ФРАКЦИОННЫЕ ХАРАКтЕРИСтИКИ ОРГАНИЧЕСКОГО ВЕЩЕСтВА ОСАДКОВ 231

ГЕОХИМИЯ        том   70       № 3         2025

величины значения δ13C БМ фракции достигали на 
горизонте 21–24 см.

Как видно из рис. 2–4, форма ИФХ ОВ меня-
ется с глубиной осадка, отражая степень транс-
формации ОВ. Было показано, что ИФХ ОВ для  
отобранных осадков можно разделить на два класте-
ра в соответствии со значениями δ13C Б фракции ОВ 
(отмечены серыми областями).

Из-за восходящего потока СН4 верхний слой 
осадка колонки станции 5953-3 был практически не 

окисленным (менее 0.5 см). Концентрация CO2, яв-
ляющегося продуктом окисления метана, увеличи-
валась с глубиной в 3–4 раза, как это было показа-
но ранее в (Севастьянов и др., 2021). Основной тен-
денцией ИФХ ОВ осадка колонки станции 5953-2  
(рис. 3) является уменьшение значений δ13C от  
A фракции к ГБ фракции. Значения δ13C Б фракции 
имеют максимальные значения только для горизон-
тов 3–6 см и 12–15 см. ИФХ ОВ станции 5947 име-
ют схожий тип с ИФХ осадка станции 5953-2 (рис. 4). 
Значения δ13C Б и БМ фракции повышены для трех 
верхних горизонтов (0 см, 0–3 см и 3–6 см) осадка 
станции 5947. Значения δ13С фракций ОВ изменялись 
не более чем на 4 ‰ для всех колонок осадков.

Вертикальные профили экстрагированного ОВ  
и его значения δ13C

Количество экстрагированного ОВ из осадков 
колонок 5947, 5953-2 и 5953-3 уменьшалось с глуби-
ной (рис. 5а). На поверхности осадка количество ОВ 
составляло 1.29 мг/г, 0.39 мг/г и 0.71 мг/г для коло-
нок станций 5953-3, 5953-2 и 5947, соответственно. 
Для всех колонок ниже горизонта 20 см количество 
экстрагированного ОВ было примерно одинаковым 

– 0.20 мг/г. Однако для колонки станции 5953-3 в диа- 
пазоне глубин 10–20 см наблюдалось необычное уве-
личение примерно в три раза количества ОВ по срав-
нению с горизонтом 9–12 см. также значения δ13C ОВ 
увеличивались на 2 ‰ на тех же горизонтах.

Среднее значение δ13C ОВ для колонки станции 
5953-3 составило −33.4 ‰, а для колонок станций 
5953-2 и 5947 средние значения составили −29.4 ‰  
и −29.2 ‰ соответственно. На рис. 5б показаны 
изменения в вертикальных профилях значений 
δ13C ОВ для колонок станций 5947, 5953-2 и 5953-3. 
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Рис. 2. ИФХ ОВ на разных горизонтах осадка колонки 
5953-3. Серыми овалами обозначены кластеры.
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Рис. 3. ИФХ ОВ на разных горизонтах осадка колонки 
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Вертикальное распределение значений δ13C ОВ для 
колонки станции 5953-3 характеризуется более низки-
ми значениями и иной формой кривой по сравнению  
с распределением δ13C ОВ для колонок станций 5947 
и 5953-2.

ОБСУЖДЕНИЕ

Для определения количества кластеров, которые 
формируют значения δ13C Б фракции ОВ в морских 
осадках применялся кластерный анализ. Показано, 
что в осадке колонки станции 5953-3 формируется 

два кластера с центрами −33.4 ‰ (глубины 0–12 см)  
и −30.8 ‰ (глубины 12–29 см); разница между цен-
трами составила 2.6 ‰ (табл. 2). Первый центр кла-
стера находился в поверхностном слое (0–12 см) 
морских осадков, в котором наблюдается высокая 
активность бактерий и архей (Savvichev et al., 2023). 
Второй центр кластера находился в более глубоком 
слое осадка 12–29 см. таким образом, кластеры зна-
чений δ13C Б фракции ОВ в колонке станции 5953-3 
располагаются в разных биогеохимических областях 
осадка (аэробных и анаэробных), в которых процес-
сы трансформации ОВ протекают по-разному. При 
окислении метана до 85 % его углерода запасается  
в микробной биомассе или в экзометаболитах 
(Pimenov et al., 2000). также распределение УВГ ука-
зывает на специфику трансформации ОВ.

Осадок колонки 5953-3 был насыщен разнообраз-
ными газами (Севастьянов и др., 2021). Концентра-
ция УВГ увеличивалась с глубиной осадка. В резуль-
тате миграции газа из глубоких слоев концентрация 
насыщенных УВГ в осадке превышала концентрацию 
ненасыщенных УВГ. только на глубине 12–29 см  
концентрации насыщенных, ненасыщенных УВГ 
и СО2 достигали постоянного уровня (Севастьянов  
и др., 2021). Низкие значения δ13C ОВ (рис. 5б) ука-
зывают на то, что ОВ в осадках содержится повышен-
ное количество микробной биомассы (Savvichev et al., 
2023). Значения δ13C ОВ в колонке станции 5953-3 
увеличивались от −35.2 ‰ до −31.4 ‰ с возраста-
нием глубины осадка. Для колонок станций 5953-2  

Таблица 2. Кластеризация значений δ13C Б фракции и характеристика вертикального распределения 
концентрации газов в осадках: δ13C1 и δ13C2 – центры кластеров, L – слой осадка, содержащий кластер 

Колонка
Кластер 1,
δ13C1(‰)/

L(см)
Ϭ1*(‰)

Кластер 2,
δ13C2(‰)/

L(см)
Ϭ2*(‰) Δ (‰)** Особенности распределения 

углеводородных газов (УВГ)****

5947
(фоновая)

−27.4/
(0–6) 0.7 −30.4/

(6–22.5) 0.4 3.0

1. C (насыщенные УВГ) >
C (ненасыщенные УВГ),  
исключение C (C2H4) > C (C2H6)  
в слое 0–6 см  
2. Max C (CH4) на горизонте 8 см

5953-2
(рядом с 
сипом)

−28.5/
(3–6, 12–15) 0.4 −29.7/

(0–21)*** 0.3 2.2

1. C (ненасыщенные УВГ) > C  
(насыщенные УВГ)
2. Небольшое увеличение С УВГ 
на горизонте (3–6) и (12–15) см; 
увеличение C (C5H12)  
на горизонте (3–6) см

5953-3
(сип)

−33.4/
(0–12) 0.9 −30.8/

(12–29) 1.1 2.6

1. C (насыщенные УВГ) > C  
(ненасыщенные УВГ)
2. Min C (ненасыщенные УВГ),  
max C (насыщенные УВГ)  
на горизонте 10 см 

Примечания. * – стандартное отклонение; ** – Δ = |δ13C2−δ13C1|; *** – интервал (0–21 см) глубин осадков, за исключе-
нием горизонтов 3–6 см, 12–15 см; **** – данные взяты из статьи (Севастьянов и др., 2021); C – концентрация УВГ.
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Рис. 5. Вертикальные профили содержания экстра-
гированного ОВ (а) и его значений δ13C ОВ (б) для 
осадка колонок станций 5947, 5953-2 и 5953-3.
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и 5947 значения δ13C ОВ были значительно выше. 
Было высказано предположение, что активность 
бактерий и архей может приводить к увеличению 
содержания БМ фракции и уменьшению содержа-
ния фракции А (табл. 1). Интервал глубин 12–29 см 
характеризовался уменьшением содержания БМ 
фракции и увеличением содержания А фракции  
(табл. 1). 

Форма ИФХ ОВ колонки станции 5953-3 анало-
гична форме ИФХ ОВ колонки осадка станции 5602-2 
в Восточно-Сибирском море на горизонте 155–157 см,  
который находился в зоне сульфатредукции и на-
копления гидротроилита (Севастьянов и др., 2019). 
Отмечено некоторое сходство с формой ИФХ ОВ 
битумоидов гидротермальных рудных ассоциаций 
(Фрид, Банникова, 1990). Происходило обогащение 
изотопного состава 12С БМ фракции (за счет окисле-
ния неполярных фракций) и обогащение изотопного 
состава 13С Б фракции (термический эффект). также 
форма ИФХ ОВ колонки станции 5953-3 похожа на 
форму ИФХ нефтепроявления U-2, образовавшегося 
в гидротермальном источнике кальдеры вулкана Узон 
на Камчатке (Галимов и др., 2015).

В осадке колонки станции 5953-2 были выявле-
ны два кластера значений δ13C Б фракций с центром 

−29.7 ‰ (глубины 3–6 см, 12–15 см) и −28.5 ‰ (глу-
бины 0–21 см, за исключением горизонтов 3–6 см  
и 12–15 см), разница между которыми составляла 
2.2 ‰ (табл. 2). В этой колонке осадка концентра-
ции ненасыщенных УВГ превышали концентрации 
насыщенных УВГ. Наибольшие концентрации на-
сыщенных и ненасыщенных УВГ наблюдались на 
горизонтах 3–6 и 12–15 см (Севастьянов и др., 2021). 
Особенности ИФХ ОВ можно объяснить тем, что ко-
лонка 5953-2 располагалась близко к области газо-

выделения. Низкое содержание ненасыщенных УВГ  
в колонке станции 5953-2 по сравнению с их содер-
жанием в колонке станции 5953-3 свидетельствует об 
ослабленной микробной активности в этом осадке 
(Севастьянов и др., 2021).

В осадке фоновой колонки 5947 также выявлены 
два кластера значений δ13C Б фракций с центром − 
30.4 ‰ (глубины 0–6 см) и −27.4 ‰ (глубины 6–22.5 см),  
разница между которыми составляла 3.0 ‰ (табл. 2).  
Концентрация насыщенных УВГ превышала кон-
центрацию ненасыщенных УВГ, как и для колонки 
станции 5953-3. На горизонте 8 см наблюдалась самая 
высокая концентрация СО2, а самые высокие кон-
центрации насыщенных и ненасыщенных УВГ были 
обнаружены на горизонте 12 см (Севастьянов и др., 
2021). Формы ИФХ ОВ для колонки станции 5953-3  
в районе сипа и фоновой колонки станции 5947 
принципиально различались, что свидетельствует о 
разных процессах диагенеза ОВ в осадках. Особен-
ностью ИФХ ОВ колонки станции 5947 являлась за-
кономерность δ13C (Б фракция) > δ13C (А фракция) 
для слоя осадка 0–9 см и δ13C (Б фракция) < δ13C  
(А фракция) для слоя осадка 9–22.5 см. На глубине 
от поверхности до 9 см ИФХ ОВ имела серповидную 
форму, что также характерно для неокомских отло-
жений Западной Сибири. такая форма ИФХ свиде-
тельствует о незрелости ОВ в этом слое (Фрид, Бан-
никова, 1990).

Анализ фракционного состава и изотопного со-
става углерода фракций с помощью PCA подтвердил 
разделение на кластеры различных слоев изученных 
морских осадков. PCA фракционного состава ОВ 
(рис. 6а) позволил выделить глубокие горизонты, 
характеризующиеся повышенным содержанием Г  
и ГБ фракций и поверхностные горизонты, харак-
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теризующиеся большим содержанием Б и БМ фрак-
ций. PCA изотопного состава углерода фракций ОВ  
(рис. 6б) позволил идентифицировать ОВ поверх-
ностных слоев осадка станции 5953-3, характеризу-
ющиеся выраженным обогащением А и Б фракций 
изотопом 13С, но более легким составом БМ фрак-
ции, и ОВ глубоких слоев, отличающиеся от верх-
них слоев обогащением БМ фракции изотопом 12С 
и соответствующим обогащением Г и ГБ фракций 
изотопом 13С.

Чтобы показать фракционирование изотопов 
углерода в процессе диагенеза ОВ, были построе-
ны усредненные ИФХ ОВ для трех колонок осадка  
(рис. 7).

Видно, что ИФХ ОВ для сиповой колонки стан-
ции 5953-3, для фоновой колонки станции 5947  
и для колонки станции 5953-3, расположенной вбли-
зи сиповой колонки 5953-3, отличаются друг от друга 
в результате разных процессов преобразования ОВ.  
В частности, А фракция колонки станции 
5953-3 деградирует, и, соответственно, значе-
ния δ13C увеличиваются с глубиной. А фрак-
ция теряет из отопно-легкие структ уры,  
которые переходят в БМ фракцию. Это вызыва-
ет увеличение концентрации 12C во фракции БМ  
(рис. 7). Как показано на рис. 7, на глубинах осадка 
более 12 см для колонок станций 5953-3, 5953-2 и 5947 
значения δ13C Б, ГБ и Г фракций приближаются друг 
к другу. Это указывает на сходство процессов преоб-
разования ОВ в глубоких слоях осадка. Хорошо видно  
(рис. 2–4, табл. 2), что для Б фракции значения 
δ13C для поверхностных и глубинных кластеров 
различаются.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

В процессе восходящей миграции газа в области 
сипов моря Лаптевых в осадке формируются два кла-
стера значений δ13C Б фракции ОВ. Центр первого 
кластера значений δ13C Б фракции располагался  
в поверхностном слое (≈10 см) морских осадков, где 
обычно происходит интенсивная микробная дея-
тельность. Центр второго кластера значений δ13C 
Б фракций ОВ располагался в более глубоком слое 
осадков. Разница между центрами кластеров состав-
ляла 2–3 ‰. Наличие двух областей с различными 
биогеохимическими и микробными процессами дает 
представление о трансформации ОВ в осадке. Значи-
тельно более низкие значения δ13C БМ фракции, чем 
значения δ13C А фракции, также связаны с трансфор-
мацией ОВ при восходящем потоке газа через осадок 
и накоплении бактериальной массы. Было показано, 
что ИФХ ОВ заметно изменяются с увеличением глу-
бины. Форма ИФХ ОВ дает представление о диаге-
нетических процессах трансформации ОВ в морских 
осадках.
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Organic carbon content combined with organic carbon isotope composition have been applied for the 
study of organic matter transformation in marine sediments during upward gas migration at seep areas 
of the Laptev Sea. Organic matter extracted from marine sediments was separated into five fractions 
(hexane, hexane-benzene, benzene, benzene-methanol, asphaltenes) using solvents of increasing 
polarity. It has been shown that in the seep the destruction of asphaltenes fractions leads to enrichment 
of benzene-methanol fraction by isotope-light components. δ13C values of benzene-methanol fractions 
were much lower than δ13C values of asphaltenes fractions and were associated with the accumulation 
of bacterial biomass in the sediments core through which the upward methane flow was passed. The 
organic matter of seep area sediment cores can be classified by two clusters, according to δ13C values 
of benzene fractions of organic matter. The first cluster center was in the surface layer (about 10 cm) of 
marine sediments. The second cluster center was in a deeper sediment layer. The difference in carbon 
isotope composition between the cluster centers was 2–3 ‰. The use of carbon isotope type-curves for 
different horizons of a sediment core has enabled a better understanding of the biological effects related 
to upward gas migration in seep areas of the Arctic Seas.

Keywords: Earth Sciences, Earth and Environmental Sciences, Geochemistry, Geology, Palaeoceanography, 
Sedimentology



238

ГЕОХИМИЯ, 2025, том 70, № 3, с. 238–246

ВВЕДЕНИЕ

Активные континентальные окраины обла-
дают определенными ресурсами углеводородов. 
Эти ресурсы преимущественно сосредоточены  
в преддуговых бассейнах, аккреционных приз-
мах зон субдукции, в пределах этих же бассейнов 
развиты и нефтегазоматеринские толщи (Hessler, 
Sharman, 2018). Несколько примеров таких бас-
сейнов. Наибольшей накопленной добычей  
и запасами обладает бассейн Залива Кука (Аля-
ска, США; LePain et al., 2013). Нефтематерин-
ские породы этого бассейна имеют среднеюрский  
и позднекайнозойский возраст и представлены 
морскими глинами (Stanley et al., 2011). Бассейн 
Талара (Перу) также характеризуется высокой на-
копленной добычей нефти и газа, запасами и ре-
сурсами (Higley, 2004). Бассейн выполнен осадоч-
ными отложениями мелового возраста и моложе, 
а нефтематеринские породы встречаются здесь 
на разных стратиграфических уровнях (Fildani, 
2005). Бассейн Сакраменто (Калифорния, США) 

также имеет значительную накопленную добычу 
углеводородного сырья, его ресурсы в основном 
выработаны (Scheirer et al., 2006). Ресурсы угле-
водородов всех трех рассмотренных бассейнов 
сформировались при термическом созревании 
органического вещества нефтематеринских по-
род их осадочного наполнения.

В зонах субдукции присутствует потенциаль-
ный источник углеводородов, не входящий в со-
став соответствующих бассейнов – органическое 
вещество осадочного чехла субдуцирующей пли-
ты. Некоторые авторы указывают на значитель-
ную роль этого органического вещества в общем 
объеме генерации нефти и газа Мира (Сорохтин, 
Ушаков, 2002). Для ряда зон субдукции имеют-
ся свидетельства поступления в поверхностные 
горизонты газов, образованных органическим 
веществом осадков субдуцирующей плиты (Suzu- 
ki et al., 2024; Moretti et al., 2023).

Развитие методик лабораторного моде-
лирования геологических процессов в виде 
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термического эксперимента привели к росту воз-
можностей изучения геологических процессов, 
не доступных непосредственному наблюдению 
(Ungerer, Pelet, 1987; Espitalie et al., 1993; Behar 
et al., 1997; Vandenbroucke et al., 1999; Кашапов 
и др., 2019; Leushina et al., 2021; Савостин и др., 
2023). Одной из впечатляющих возможностей 
применения современных методов исследования 
ископаемого органического вещества (ОВ) явля-
ется моделирование процессов нефтегазообразо-
вания в геологической среде путем расчетов, по 
данным получаемых в лаборатории кинетических 
характеристик (Tissot, Espitalie, 1975; Behar et al., 
1997; Кашапов и др., 2019; Савостин и др., 2023). 
Бассейновое моделирование является неотъемле-
мой частью региональных работ на нефть и газ  
в пределах нефтегазоносных бассейнов (Бурштейн  
и др., 2024). Условия погружения и, соответствен-
но, прогрева органического вещества осадочного 
чехла субдуцирующей плиты в значительной мере 
отличны от условий прогрева осадочных пород и 
их ОВ в седиментационных бассейнах. Прежде 
всего, по скорости погружения и температурному 
градиенту. Целью работы является оценка усло-
вий генерации углеводородов органическим ве-
ществом осадочного чехла субдуцирующей пли-
ты, сопоставление пространственно-временных 
характеристик главной зоны нефтеобразования 
для органического вещества субдуцирующей пли-
ты и органического вещества осадочных бассей-
нов кайнозойского, мезозойского и палеозойско-
го возраста.

МЕТОДИКА ИССЛЕДОВАНИЙ

Основой для расчетов динамики образования 
углеводородов органическим веществом осадоч-
ных пород являются уравнения химической ки-
нетики. Считается (Tissot et al., 1987; Burnham, 
2017; Кашапов и др., 2019), что модель параллель-
ных химических реакций первого порядка в со-
четании с уравнением Аррениуса для описания 
температурной зависимости константы скорости 
реакций удачно описывает процесс образования 
углеводородов.

Уравнение для скорости реакции первого по-
рядка имеет вид:

 − =dC d kC/ t , (1)

где C – концентрация реагента, t – время, k – 
константа скорости химической реакции. Из 
уравнения (1) видно, что скорость реакции про-
порциональна концентрации исходного вещества 
и константе скорости реакции, которая определя-
ется уравнением Аррениуса:

 k A E RTa= −( )exp / , (2)

где A – предэкспоненциальный множитель (ча-
стотный фактор), Ea – энергия активации, R – 
универсальная газовая постоянная, T – абсолют-
ная температура.

Отсюда следует, что при постоянной 
температуре:

 C C exp A E RTat t( ) = − −( )( )0 � exp / , (3)

а при неизотермическом режиме (T = f(t)):

 С C exp A
Ea

RT
dt

t
t

t

t
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В условиях погружения осадочной породы тем-
пературный режим неизотермичен, кинетические 
расчеты должны выполняться с условием наличия 
зависимости T(t). Согласно принятым моделям, 
генерация нефтяных и газовых углеводородов 
ОВ происходит благодаря протеканию большо-
го числа параллельных реакций. Набор (спектр) 
значений энергий активации этих реакций мо-
жет быть дискретным (чаще всего с шагом 1  
или 2 ккал/моль), либо иметь вид непрерывной 
функции (Hanbaba et al., 1968; Галимов, 1974; 
Поляков, Галимов, 1992; Бурштейн и др., 2024). 
Образование углеводородов можно представить, 
суммируя выходы их псевдокомпонентов, харак-
теризующихся различными значениями Ei. Расче-
ты реализации углеводородного потенциала при 
условии повышения температуры проводились 
численно, методом прямоугольников, по уравне-
нию (5):
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где ai – доля генерационного потенциала угле-
водородов, приходящаяся на псевдокомпонент 
с энергией активации – Ei, V0 – максимально 
возможный выход суммы углеводородов (100 %),  
j – номер шага дискретности. Зависимости тем-
пературы от глубины для поверхности субдуци-
рующей плиты рассмотрены ниже (табл. 1), а ин-
тервал времени для шага дискретности по глуби-
не был выражен следующим образом: 

 �t � �Z VZ , (6)

где ∆Z – дискретность отсчета глубины, а VZ –  
вертикальная скорость погружения. Пробные 
расчеты с шагом дискретности равным 800, 
400, 200, 40 и 20 м показали, что уменьшение 
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интервала дискретности ниже 40 м не привносит 
существенных изменений в результаты определе-
ния глубины достижения максимальной скорости 
генерации углеводородов.

В качестве начального распределения ОВ по 
псевдокомпонентам было использовано его рас-
пределение в малопреобразованном доманико-
вым горючем сланце, отобранном в естествен-
ном обнажении р. Чуть, близ ее устья, рядом  
с поселком Водный, Ухтинский район, Республи-
ка Коми, Тимано-Печорская провинция (рис. 1, 
образец Чуть-устье; Бушнев и др., 2013; Бушнев 
и др., 2019). Исследования кинетики выхода сум-
мы всех углеводородов по методу Rock-Eval вы-
полнены к.х.н. А.Г. Калмыковым (геологический 
факультет МГУ им. М.В. Ломоносова) с исполь-
зованием пиролизера Hawk. Расчет распределе-
ния образующихся в ходе пиролиза псевдоком-

понентов с шагом ΔEa 1 ккал/моль проводили  
с использованием математического обеспечения, 
прилагающегося к пиролизеру Hawk (рис. 1).

РЕЗУЛЬТАТЫ И ИХ ОБСУЖДЕНИЕ

Численное моделирование образования угле-
водородов при погружении нефтегазоматерин-
ской толщи основывается на знании темпера-
турной истории породы, которая для осадочного 
бассейна рассчитывается в соответствии с кривой 
погружения и температурным градиентом. Также 
выполняется корректировка температурной исто-
рии, например, в результате размывов отложений, 
в соответствии с замерами отражательной спо-
собности витринита в породах изучаемого разре-
за (Tissot et al., 1987; Галушкин, 2007). 

25

20

15

10

5

0
43 44 45 46 47 48 49 50 51 52

Энергия активации, ккал/моль

Ча
ст

ь 
ге

не
ра

ци
он

но
го

 п
от

ен
ци

ал
а,

 %

53 54 55 56 57 58 59 60 61 62 63 64 65

Рис. 1. Распределение по псевдокомпонентам углеводородного потенциала незрелого доманикового сланца из обна-
жения по р. Чуть (Ухтинский р-н, Тимано-Печорская провинция) при частотном факторе равном 1 × 1014 с–1.

Таблица 1. Температурные модели для поверхности субдуцирующей плиты по опубликованным данным

№ Аппроксимирующее уравнение Угол  
субдукции, °

Скорость
субдукции,  

см/год

Скорость  
погружения,  

см/год 

Литературный 
источник

1 T = 1.06 × 10–3Z 3  – 0.114Z 2  +  
+ 10.549Z 15 1 0.26 van Keken et al., 2019

2 T = 1.36 × 10–4Z 3  + 4.31 × 10–2Z 2  + 
+ 6.146Z 25 10 4.23 van Keken et al., 2019

3 T = 6.5 × 10–5Z 3  – 2.73 × 10–2Z 2  + 
+ 10.247Z 45 6 4.24 Кирдяшкин,  

Кирдяшкин, 2023

4 T = 1.87 × 10–3Z 3  – 0.106Z 2  +  
+ 15.323Z 60 15 12.99 Gerya et al., 2002
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Погружение субдуцирующей плиты происхо-
дит со скоростью, поддающейся непосредствен-
ному измерению. Данные по значительному 
количеству зон субдукции приведены в работе 
(Jarrard, 1986). Температурному режиму зон суб-
дукции посвящено очень большое число работ, 
опубликованных в разные годы. В ряде случаев 
авторы работ иллюстрируют выполненные ими 
расчеты температурного поля зоны субдукции 
в виде полей изотерм, эти результаты затрудни-
тельно перевести в температурную историю от-
ложения. В ряде работ, посвященных зонам суб-
дукции, приведены графики зависимости темпе-
ратуры от глубины (или давления), характерные 
для верхней поверхности субдуцирующей плиты 
(van Keken et al., 2019) с указанием на угол суб-
дукции и скорость субдуцирующей плиты. Соот-
ветствующие материалы оцифрованы в области 
небольших глубин (максимум до 50 км) и для 
удобства расчетов представлены в виде аппрокси-
мирующих полиномов третьей степени (табл. 1).  
Из таблицы следует, что рассмотренные модели 
охватывают широкий диапазон скоростей и углов 
субдукции, примерно соответствующий диапазо-
ну этих характеристик для изученных зон субдук-
ции Мира (Jarrard, 1986). Сами температурные 
зависимости, математическое моделирование 
условий зон субдукции в разных режимах погру-
жения и при различных начальных условиях не 
являются предметом настоящего исследования и 
принимаются в опубликованном виде (табл. 1).

Близповерхностные – холодные слои осадоч-
ного чехла океанической плиты будут “содраны” 
при субдукции и останутся в составе аккрецион-
ной призмы, а увлечены в погружение будут более 
глубоколежащие слои. Опубликованные данные о 
величине осадочного слоя для ряда субдуцирую-
щих плит Мира и о толщине осадков, увлекаемых 
субдуцирующей плитой в погружение, приведе-
ны в работе (Syracuse et al., 2010). Из материалов 
данного исследования следует, что разброс как 
толщин осадочных отложений зон субдукции, 
так и толщин, срезаемых при субдукции отложе-
ний, очень велик. Кроме состава органического 
вещества, масштаб образования углеводородов 
определяется содержанием органического веще-
ства в породе и ее объемом. Примеры зон суб-
дукции со значительными толщинами осадочных 
пород, увлекаемых погружающейся плитой следу-
ющие: Чилийская, где из 2 км осадочного чехла 
океанической плиты погружается 1.3 км, Севе-
ро-Суматранская, где субдуцирует 1.4 км осадоч-
ной оболочки из первоначальных 2.5 км (Syracuse  
et al., 2010). Для основного числа других зон суб-
дукции характерны меньшие толщины погру-
жающихся осадочных пород. Установлено, что  
при мощности осадочной толщи океанической 
плиты 2 и более км ее температурный градиент  
в среднем составляет 25 °С/км (Kolawole, Evenick, 

2023). При этом моделирование прогрева поверх-
ности субдуцирующей плиты обычно выполняет-
ся из начальной температуры 0 °С (Gerya et al., 
2002; Perchuk et al., 2019) либо близкой к таковой 
(Кирдяшкин, Кирдяшкин, 2023). Таким образом, 
начальная температура осадочных пород субду-
цирующей плиты может быть несколько выше, 
чем обычно принимаемая в расчетах температур-
ного моделирования для зон субдукции.

Для оценки влияния условий зоны субдук-
ции на реализацию углеводородного потенциала 
органическим веществом осадочной оболочки 
субдуцирующей плиты были проведены расчеты 
для ряда вариантов температурного режима суб-
дуцирующей плиты (табл. 1), результаты расчетов 
приведены (табл. 2, рис. 2). 

Из представленных результатов следует, что 
расчеты по всем использованным моделям погру-
жения и прогрева, взятым из результатов моде-
лирования температуры поверхности субдуциру-
ющей плиты, привели к значительным глубинам 
расположения главной зоны нефтеобразования,  
а также весьма короткому времени ее достижения. 
Из всех моделей наименьшая глубина достижения 
максимальной скорости образования углеводоро-
дов составляет 12.6 км, а наибольшая – 23.2 км.  
Время наступления пика главной фазы нефте-
образования (ГФН) варьирует еще более широ-
ко: 0.1–6.37 млн лет. 

Сравнение результатов табл. 2 показывает, что 
модели 1 и 3 характеризуются наиболее близкими 
между собой значениями среднего температур-
ного градиента. При этом скорость погружения  
в первой модели существенно ниже, чем в тре-
тьей: 0.26 и 4.24 см/год соответственно. При 
близком значении среднего температурного гра-
диента время достижения пика главной фазы не-
фтеобразования определяется скоростью погру-
жения. Снижение скорости погружения с 4.24 
до 0.26 см/год приводит к увеличению времени 
пика ГФН с 0.41 до 6.37 млн лет, при этом суще-
ственно более низкая скорость прогрева при-
водит к понижению температуры главной зоны 
нефтеобразования.

Результаты расчетов по моделям прогрева 2 и 3 
(табл. 1, 2) интересно сравнить между собой, так 
как в них заложены практически одинаковые ско-
рости погружения пород – 4.23 и 4.24 см/год со-
ответственно. У них заметно отличаются темпе-
ратурные градиенты, и, соответственно, скорость 
прогрева органического вещества до наступления 
пика ГФН. Вполне ожидаемо, что в этой паре 
мéньший температурный градиент в модели 2  
приводит к тому, что максимальная скорость об-
разования углеводородов достигается в случае 
второй модели на бóльшей глубине по сравне-
нию с третьей. А также, на достижение пика ГФН 
затрачивается больше времени при меньшем 
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температурном градиенте и одинаковой скорости 
погружения.

Модель 4 характеризуется максимальным тем-
пературным градиентом и самой высокой скоро-
стью погружения. Результаты моделирования по 
данным четвертой модели показывают и мини-
мальное время достижения осадочной породой 
главной зоны нефтеобразования и одновремен-
но минимальное время, необходимое для этого. 
Кроме того, расчеты по модели 4, табл. 1 дают  
и самую высокую оценку температуры пика ГФН.

Обобщая выполненный анализ результатов 
расчетов положения главной зоны нефтеобра-
зования в разрезе и времени достижения пика 
ГФН для ОВ осадочных отложений субдуцирую-
щей плиты, можно сказать следующее. Повыше-
ние средней скорости прогрева отложений при-
водит к повышению температуры достижения 
пика ГФН. Снижение скорости погружения по-
род ведет к увеличению времени, необходимого 
для достижения главной зоны нефтеобразования.  
В целом, органическое вещество в условиях суб-
дукции образует нефтяные углеводороды при 
значительных температурах, на больших глубинах 
и за короткие промежутки времени.

Для сравнения полученных для различных 
моделей прогрева органического вещества в зоне 
субдукции аналогичные расчеты были выполне-
ны для осадочных бассейнов различного возрас-
та. В качестве нефтематеринских толщ были ус-
ловно приняты кайнозойская майкопская толща 
(Gavrilov et al., 2017; Бушнев, Бурдельная, 2001), 
мезозойская баженовская толща (Конторович  
и др., 2013; Бушнев и др., 2018) и палеозойская 
доманиковая толща (Баженова и др., 2008; Буш-
нев, Бурдельная 2015). Скорость погружения, не-
обходимая для расчетов, для всех трех толщ опре-
делялась при их равномерном погружении до глу-
бины 6000 метров. Температурный градиент на 
континенте составляет обычно величину 25 °С/км  
(Kolawole, Evenick, 2023), а для более подробного 
подразделения палеозоя, мезозоя и кайнозоя для 
расчетов были приняты температурные зависи-
мости из работы (Astakhov, Reznikov, 2012). Сами 
эти зависимости приведены в табл. 3.

Результаты расчета глубины главной зоны не-
фтеобразования в осадочных бассейнах разного 
возраста схожи. Максимальная скорость обра-
зования углеводородов наблюдается на глубинах 
3.7–4.1 км, т. е. в довольно узком интервале. Вре-
мя достижения породами пика ГФН закономерно 

Таблица 2. Результаты расчетов температуры, глубины и времени достижения главной зоны нефтеобразования 
в различных моделях прогрева для поверхности субдуцирующей плиты

Этап генерации Глубина,  
км Температура, °С EASY%Ro* Время,  

млн лет

Средняя 
скорость 
прогрева,  

°С/млн лет

Средний 
температурный 

градиент,  
°С/км

Модель № 1, табл. 1 (van Keken et al., 2019)
10 % генерации 13.5 124.1 0.643 5.21 – –
Пик генерации 16.5 147.6 0.807 6.37 23.18 8.95
90 % генерации 20.8 179.3 1.259 8.02 – –

Модель № 2, табл. 1 (van Keken et al., 2019)
10 % генерации 20.0 141.6 0.639 0.47 – –
Пик генерации 23.2 167.8 0.808 0.55 305.09 7.23
90 % генерации 27.1 201.1 1.247 0.64 – –

Модель № 3, табл. 1 (Кирдяшкин, Кирдяшкин, 2023)
10 % генерации 14.5 142.9 0.639 0.34 – –
Пик генерации 17.2 168.5 0.806 0.41 410.98 9.79
90 % генерации 20.8 201.9 1.253 0.49 – –

Модель № 4, табл. 1 (Gerya et al., 2002)
10 % генерации 10.6 152.7 0.635 0.08 – –
Пик генерации 12.6 179.4 0.803 0.10 1794 14.24
90 % генерации 15.1 213.3 1.242 0.12 – –

* EASY%Ro – расчетный эквивалент величины отражательной способности витринита, вычисление данной величины 
выполняется согласно (Sweeney, Burnham, 1990).
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больше в палеозое и меньше в кайнозое, так как 
скорость погружения в проведенном расчете об-
ратно пропорциональная возрасту пород. Ос-
новное отличие условий протекания процесса 
нефтеобразования в осадочных бассейнах раз-
ного возраста и осадочном чехле субдуцирующей 
плиты заключаются, таким образом, в значи-
тельно меньших глубинах расположения главной 
зоны нефтеобразования в бассейнах. Около 4 км  
в осадочных бассейнах против 13–23 км в раз-
личных моделях прогрева зоны субдукции. Вто-
рое отличие заключается во времени наступления 
пика ГФН. Для зон субдукции характерно значи-
тельно меньшее время, требуемое для этого. 

Возможное практическое следствие выпол-
ненного исследования таково: расчетное моде-
лирование образования нефтяных углеводородов  
в осадочном бассейне приводит к глубинам неф- 
теносности 3–5 км, что подтверждается практи-
кой бурения и нефтедобычи. Вопрос о том, воз-
можна ли миграция жидких углеводородов с глу-
бин, предсказанных по данным кинетики для зон 
субдукции с формированием залежей, доступных 
для разбуривания на нефть или высокие темпе-
ратуры, в сочетании с большой скоростью по-
гружения приведут к вторичному крекингу жид-
ких УВ с образованием только сухого газа и его 
рассеянием остается открыт при значительной 
вероятности именно такого сценария. В каче-
стве примера формирования проявлений сухого 
метана можно представить газопроявления зоны 
субдукции Нанкайского желоба (Япония, Suzuki 
et al., 2024).

Таблица 3. Результаты расчетов температуры, глубины и времени достижения главной зоны нефтеобразования 
в осадочных бассейнах разного возраста

Этап генерации Глубина, км Температура, °С EASY%Ro Время,  
млн лет

Средняя скорость 
прогрева °С/млн лет

Кайнозой, ₽3 mkp – N1 mkp, 23 млн лет, 0.02609 см/год, T = 32.5Z + 17.6

10 % генерации 3.1 117.7 0.642 11.81 –

Пик генерации 3.8 142.4 0.817 14.7 6.19

90 % генерации 4.8 173.6 1.268 18.40 –

Мезозой, J3bg, 147 млн лет, 0.004082 см/год, T = 30.6Z + 17.0

10 % генерации 3.0 107.6 0.649 72.51 –

Пик генерации 3.7 130.8 0.823 91.1 0.89

90 % генерации 4.7 160.2 1.263 114.65 –

Палеозой, D3dm, 380 млн лет, 0.001579 см/год, T = 25.9Z + 18.0

10 % генерации 3.2 100.9 0.647 202.66 –

Пик генерации 4.1 123.7 0.819 258.4 0.48

90 % генерации 5.2 153.7 1.277 331.86 –
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Рис. 2. Кривые реализации углеводородного потенци-
ала в различных моделях погружения субдуцирующей 
плиты в зависимости от глубины и температуры. 1–4: 
номера моделей согласно табл. 1.
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ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Выполнена серия расчетов кинетики образо-
вания углеводородов в осадочном чехле субду-
цирующей плиты. На примере нескольких опу-
бликованных моделей прогрева поверхности 
субдуцирующей плиты установлено, что поло-
жение главной зоны нефтеобразования и время 
достижения органическим веществом ГФН в вы-
бранных для исследования условиях существен-
но отличны от обычных для осадочных бассей-
нов кайнозойского, мезозойского и палеозой-
ского возрастов. Прежде всего, высокая скорость 
погружения и низкий температурный градиент 
поверхности субдуцирующей плиты приводят 
к тому, что процесс образования углеводородов 
происходит глубже, быстрее и требует более вы-
соких температур. Вполне ожидаемо, что факто-
ры времени и температуры находятся в “проти-
вофазе”, это определяется самими уравнениями 
химической кинетики. Для времени нефтеобра-
зования установлено, что повышение темпера-
турного градиента и скорости погружения сокра-
щают время достижения пика ГФН, а понижение 
температурного градиента и скорости – затягива-
ют процесс. Кроме того, широкая вариативность 
условий прогрева осадочных пород в зонах суб-
дукции приводит к очень большому диапазону 
условий реализации углеводородного потенциала 
ископаемым органическим веществом.
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Based on published data on the estimated surface temperature of the subducting plate and the rate of 
its subsidence, as well as the kinetic spectrum of aquatic organic matter, the kinetics of hydrocarbon 
formation in the sedimentary cover of the subducting plate was simulated. It was shown that the 
oil window peak under subduction conditions occurs at depths of 12.6–23.2 km, at temperatures  
of 147.6–179.4 °C and requires 0.1–6.4 million years. The spread of estimates of depths, temperatures 
and time of reaching the oil window peak is determined by the variability of the angle and velocity of 
subduction, as well as the temperature gradient in the published models. The estimate of the depths 
and temperatures for hydrocarbon formation in the sedimentary cover of the subducting plate is higher 
than for the settings of the Cenozoic, Mesozoic and Paleozoic sedimentary basins, and the time interval 
required for oil formation is shorter. It can be assumed that the accumulations of liquid hydrocarbons 
formed by the organic matter of the sedimentary deposits of the subducting plate is unlikely, but there 
are certain prospects for the formation of dry gas deposits.
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ВВЕДЕНИЕ

Краткий обзор природных исследований

Агатом обычно называют полосчатую раз-
новидность халцедона, который является тон-
коволокнистой разновидностью тригонального 
кварца. Крупнокристаллический кварц харак-
терен для центральных частей агатов. Сотни 
исследований свойств агатов и условий их об-
разования суммированы в обзорах (Годовиков 
и др., 1987; Götze et al., 2020; Moxon, Palyanova, 

2020 и др.). Волокна халцедона в агатах вытяну-
ты перпендикулярно тригональной оси (оптиче-
ское удлинение отрицательное) и сдвойникова-
ны по бразильскому закону таким образом, что 
образовавшиеся дислокации вызывают скручи-
вание волокон по механизму спирального роста  
(Heaney, 1993; Lu Taijing, Sunagawa, 1994). Хал-
цедон содержит 1–2  % воды в молекуляр-
ной и гидроксильной форме. Молекулярная 
вода находится во флюидных включениях и 
в открытых порах, гидроксильная вода кон- 
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центрируется вдоль границ зерен и на дефек-
тных участках (Gliozzo, 2019). Вместе с халце-
доном в агатах иногда присутствует кварцин, 
т.е. тонковолокнистый кварц с положитель-
ным удлинением волокон, а также моноклин-
ный моганит (в тесном срастании с халцедоном 
или кварцином), структура которого представ-
ляет собой чередование слоев правостороннего  
и левостороннего тригонального кварца. В агатах 
встречаются также примеси некристаллического 
опала-А (близкий аналог аморфного кремнезе-
ма) и микрокристаллического опала-С (Götze et 
al., 2020), структура которого представляет собой 
неупорядоченное чередование кристобалитовых 
и тридимитовых слоев (Graetsch et al., 1994). Все 
перечисленные выше минералы кремнезема об-
разуют следующий ряд увеличения стабильности: 
опал-А → опал-С → халцедон (кварцин) → кварц. 
В этом ряду растворимости минералов уменьша-
ются (рис. 1). В частности, халцедон имеет не-
сколько более высокую растворимость, чем кварц 
с той же структурой, вследствие малого размера 
кристаллов, высокой концентрации дефектов и 
срастания с метастабильным моганитом (Gíslason 
et al., 1993). Старение агатов с увеличением вре-
мени их существования (1–1000 млн лет) выража-
ется в уменьшении содержания метастабильных 
модификаций кремнезема, воды и в увеличении 
размера кристаллитов (Götze et al., 2020; Moxon, 
Palyanova, 2020). Похожие процессы иногда фик-
сируются и в пределах одного агата (Zhang et al., 
2020). 

Полосы в агатах обычно расположены субпа-
раллельно стенкам полостей, но иногда горизон-
тально (уругвайский тип). Белые полосы более 
плотные (микрозернистый кварц), серые или го-
лубые более пористые (халцедон). Голубой цвет 
вызван рассеиванием света на микрочастицах 
(эффект Тиндаля). Желтый или красный цвет 
полос агатов обычно связан с присутствием мик- 
ровключений гетита или гематита (Zhang et al., 
2020). Эти минералы, а также кальцит, цеолиты 
и др. могут присутствовать в агатах и в виде более 
крупных включений. 

Изометричная или волокнистая форма  
кристаллов кварца в агатах задается формой за-
родышей, которая зависит от рН и скорости по-
лимеризации кремнезема (Schaefer, 1989). Тон-
коволокнистый халцедон в полосах агатов пред-
ставлен односторонне развитыми сферолитами 
с точками зарождения, расположенными ближе 
к стенкам полостей. Это указывает на последо-
вательность заполнения полостей кремнеземом 
от стенок к центру (Кантор, 1997). В литературе 
широко обсуждались три возможных способа об-
разования сферолитов халцедона: 1) из кремне-
земного геля под действием поверхностного на-
тяжения (Бетехтин, 1950; Чухров, 1955; Chukhrov, 

1966); 2) совместный рост множества кристаллов 
из одного цетнра (геометрический отбор) (Бар-
санов, Яковлева, 1982; Годовиков и др., 1987;  
Григорьев, 1961; Степанов, 1970) и 3) расщепле-
ние кристалла с образованием сферокристалла 
(Малеев, 1971; Спиридонов, 2019). Наличие ин-
дукционных поверхностей совместного роста 
сферолитов халцедона с монокристаллами других 
минералов, постоянная толщина волокон халце-
дона в пределах сферолита и некоторые другие 
особенности свидетельствуют в пользу механиз-
ма расщепления под действием примесей и ПАВ 
(Малеев, 1971; Спиридонов, 2019). В качестве 
такой примеси могут выступать промежуточные 
модификации кремнезема, в частности, моганит, 
который является характерной примесью именно 
для халцедона (Gíslason et al., 1993).

Винтовое скручивание кристаллической  
решетки халцедона вокруг продольной оси его 
волокна может объясняться присутствием в хал-
цедоне гидроксильной воды (Frondel, 1982), кото-
рая теряется при увеличении температуры выше 
250 °С и ограничивает таким образом существо-
вание халцедона невысокими температурами 
(Schmidt et al., 2013). В качестве альтернативной 
причины скручивания предложено (Wang, Merino, 
1990) изоморфное замещение Na+ + Al3+ ↔ Si4+, 
типичное для халцедона агатов (Heaney, Davis, 
1995). Однако эта гипотеза не объясняет, почему 
не скручены многие кристаллы дымчатого квар-
ца с повышенным содержанием Al (Heaney, 1993).
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Рис. 1. Растворимости фаз кремнезема в воде при 
давлении насыщенного водяного пара для разных 
температур (Plyasunov, 2012; Fournier, 1977). Справа 
показаны концентрации растворенного кремнезема 
в опытах, выполненных в данной работе при 300 °С.
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Макроскопические слои агатов состоят из мик- 
роскопических слоев (до 1000 на 1 мм), которые 
различаются фазами SiO2, их размером и фор-
мой, пористостью, распределением включений 
минералов, типом и концентрацией точечных 
дефектов (French et al., 2013; Götze et al., 2020).  
Отдельные волокна халцедона, наблюдаемые  
в оптическом микроскопе, при наблюдении  
в электронном микроскопе состоят из волокон 
гораздо меньшего размера (Lu Taijing, Sunagawa, 
1994).

Кроме полосчатости, в агатах иногда встре-
чаются и другие текстуры, которые, однако, не 
являются предметом настоящего исследования. 

“Каналы инфильтрации” – это места, где поло-
сы отсутствуют. При приближении к ним полосы 
утоняются и выклиниваются. Интерпретация их 
неоднозначная: то ли это действительно каналы, 
по которым внутрь поступал кремнезем (Walger 
et al., 2009), то ли наоборот, он выдавливался на-
ружу в пластическом (гелевом) состоянии (Kigai, 
2019). “Сталактиты” и “псевдосталактиты” похо-
жи на обычные сталактиты в пещерах, но ино-
гда отклоняются от вертикали (Годовиков и др., 
1987; Кантор, 2006). В последнем случае субстра-
том для их отложения могли послужить нитевид-
ные колонии микробов или грибов. “Моховой 
(плюмажный, перьевой) агат” – это древовидные  
и перьевидные текстуры, сложенные хлоритом, 
оксидами Mn, Fe и другими минералами. Их об-
разование обычно связывают с действием осмоса 
и мембранных трубок (Годовиков и др., 1987).

Агаты присутствуют в вулканогенных поро-
дах кислого, среднего и основного состава, в ги-
дротермальных жилах и в осадочных породах, но 
больше всего их в андезитах и базальтах (Годо-
виков и др., 1987; Götze et al., 2020; Moxon, Paly-
anova, 2020). В последнем случае, который здесь 
рассматривается, благоприятны для образования 
агатов миндалекаменная или пористая тексту-
ра, обилие стекла или рыхлого цемента, гидро-
термальные изменения, трещины и тектониче-
ские нарушения (Методические…, 1976). Анализ  
опубликованных изотопных данных, результа-
тов изучения флюидных включений и точеч-
ных дефектов позволил определить вероятный  
температурный интервал образования агатов 
(25–230 °С), а также факт смешения глубинных 
и поверхностных вод при образовании агатов 
(Götze et al., 2020).

Данные о низких температурах образования 
агатов подтверждаются их парагенезисом с ми-
нералами (селадонитом, карбонатами, цеолитом), 
типичными для цеолитовой фации ретроградного 
метаморфизма, который протекал, как правило, 
значительно позже образования самих вулканитов 
(Киевленко, 1980; Спиридонов, 2000; Спиридо-
нов и др., 2014). При более высокотемпературном  

метаморфизме (в условиях пренит-пумпелли-
итовой фации) агаты, вероятно, превращались  
в яшмы (Спиридонов и др., 2014). 

Некоторые исследователи допускают, что 
агаты могли образоваться и при более высоких 
температурах, а затем в результате низкоградно-
го метаморфизма прийти в равновесие с менее 
горячими растворами (Кигай, 2020). Пустоты в 
андезитах и базальтах, заполненные позднее ага-
тами, вероятно, образовались сначала в виде га-
зовых пузырей в жидкой лаве. Газы (СО2, Н2О) 
выделялись в результате снижения их раствори-
мости в лаве при ее кристаллизации и уменьше-
нии давления, а также в результате образования 
дополнительных количеств газов при излиянии 
лавы на растения, карбонатные или обводненные 
породы (Годовиков и др., 1987).

Гипотезы образования агатов

Относительно условий и механизмов образо-
вания агатов существуют различные гипотезы,  
которые, однако, не подтверждены экспери-
ментально, т.к. синтез агатов до сих пор не осу-
ществлен. В гидротермальных условиях (400 °С) 
(Nacken, 1948; White, Corwin, 1961) стержни квар-
цевого стекла замещались сферолитами халцедо-
на, но полосчатость не проявлялась. На основа-
нии этих опытов была выдвинута гипотеза, что 
халцедон агата образуется метасоматически по 
включениям кварцевого стекла, которые обосо-
бились в магматическом расплаве в результате 
ликвации или расплавления ксенолитов кварци-
та (Nacken, 1948). Слабым местом в этой гипотезе 
является предполагаемое обособление в магме с 
температурой 1100 °С включений расплавленно-
го кремнезема с температурой плавления 1600 °С.

Согласно другой гипотезе, источником SiO2 
является раствор, который поднимается из глу-
бинного геотермального резервуара к поверхно-
сти и охлаждается (Flörke et al., 1982). Осаждение 
SiO2 в газовых пузырях происходит в результате 
уменьшения растворимости кремнезема с умень-
шением температуры. Полосчатость в агатах 
отражает периодичность отложения SiO2 из-за 
пульсационного подъема гидротерм гейзерного 
типа. Вследствие низкой растворимости кварца, 
для образования агатов необходимо протекание 
через полости большого объема раствора. Этой 
гипотезе противоречит обогащение агатов эле-
ментами (Al, Ca, Fe, K, Na), которые мобилизу-
ются совместно с SiO2 из вмещающих пород (Gö-
tze et al., 2020; Moxon, Palyanova, 2020).

Существует много вариантов гипотезы образо-
вания агата из комка геля кремнезема. Некото-
рые исследователи полагают, что этот гель может 
возникнуть в результате реакций горячей лавы с 
водой, которая выделяется при кристаллизации 
или захватывается из луж или подстилающих 
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обводненных пород (Merino, Wang, 2001; Кигай, 
2017). Это предположение, казалось бы, подтвер-
ждают эксперименты (600 °С и 1.5 кбар), в ко-
торых образовался гидросиликатный флюид с 
содержанием растворенного кремнезема до 70 % 
(Smirnov et al., 2012). В этих опытах, однако, из-
начально присутствовала щелочь, которая значи-
тельно повышала растворимость SiO2. Согласно 
термодинамическим расчетам до 700 °С, образо-
вание щелочных флюидов возможно из обычных 
растворов NaCl и KCl при повышении темпера-
туры в результате изменения констант диссоци- 
ации продуктов гидролиза хлоридов щелочных 
металлов (Кигай, Тагиров, 2010). Однако экспе-
рименты до 900  °С показали уменьшение рас-
творимости SiO2 во флюидах при увеличении в 
них концентрации NaCl (Mysen, 2022), что про-
тиворечит предыдущим данным. При 900  °С и 
500  МПа концентрация SiO2 в водном флюиде, 
который находился в равновесии с энстатитом 
и форстеритом (минералы базальта), составляла  
6 мас. % (Mysen, 2022). Водный флюид в пузырях 
базальтовой лавы находится при несколько более 
высокой температуре (1100  °С), но при значи-
тельно меньшем давлении, т.к. пузыри лопают-
ся при внутреннем давлении, большем 0.3 МПа 
(Sparks, 1978). Это означает еще меньшую кон-
центрацию SiO2 во флюиде и низкую плотность 
самого флюида (< 0.03 г/см3), что исключает воз-
можность одноактного заполнения пузырей кон-
центрированным гелем кремнезема, который мог 
бы выполнять роль предшественника агата.

При меньших температурах образование геля 
SiO2 более вероятно. Его образование наблю-
далось, например, в кальдере вулкана Головина 
(о. Кунашир) в результате выщелачивания SiO2 
из андезитовых лав кислыми горячими раство-
рами и последующего испарения воды (Набоко, 
1959; Набоко, Сильниченко, 1957). При обезво-
живании этот гель превращался в твердый поро-
шок. В разных условиях гель кремнезема может 
разжижаться или отвердевать (тиксотропия, рео- 
пексия), что позволяет ему мигрировать путем 
диффузии, гидроразрывов и накапливаться при 
отделении воды фильтрацией (Elliston, 2018, 2019). 
Со временем дегидратация геля (замена сила-
нольных связей силоксановыми) становится не-
обратимой, что приводит к образованию твердого 
опала-А (Айлер, 1982; Elliston, 2018).

Одни исследователи считают, что полосчатость 
агатов возникает еще на гелевой стадии в резуль-
тате конкуренции процессов диффузии и осаж-
дения металлов (Liesegang, 1915), колебания тем-
пературы и давления (Кигай, 2017), реакций геля  
с вторичными минералами или кислотами  
(Howard, Rabinovich, 2018; Pabian, Zarins, 1994). 
Например, гель кремнезема с полосами разной 
прозрачности образовался на контакте капель 

кислого раствора H2SO4 (25 %) и щелочного рас-
твора Na2SiO3 (10 %) (Howard, Rabinovich, 2018). 
Похожий процесс предполагается в природных 
полостях, где последующее повышение темпера-
туры могло вызвать испарение воды и ее удаление 
через выходящие каналы. Этот поток мог захва-
тывать часть материала полос у выхода, формируя 

“каналы инфильтрации” и способствовать созда-
нию секториального строения агатов с острыми 
углами между секторами. Другой сценарий обра-
зования агатов связан с образованием геля крем-
незема при выветривании или диагенезе вулкани-
ческого пепла. Гель просачивается вниз, накапли-
вается в базальтовых полостях и взаимодействует, 
подобно реакциям Белоусова–Жаботинского,  
с вторичными минералами (селадонитом, оксида-
ми металлов), отложившимися там ранее (Pabian, 
Zarins, 1994). Из геля вырастают сферолиты хал-
цедона, а примеси выталкиваются к поверхности 
сферолитов и образуют полосы.

Основным аргументом в пользу той или иной 
гипотезы выступает сходство текстуры природно-
го агата с текстурой синтезированного геля или с 
той текстурой, которая могла бы возникнуть, по 
мнению автора, под действием тех или иных про-
цессов. Например, уменьшение толщины кон-
центрических слоев с образованием фестончатых 
структур, обращенных выпуклостью внутрь мин-
далин, интерпретируется как выдавливание ге-
леобразного вещества миндалин под давлением 
новых слоев лавы, а полосы агатов уругвайского 
типа, расположенные не совсем параллельно, ин-
терпретируются как изменение наклона форми-
рующейся миндалины еще в жидкой лаве (Кигай, 
2017).

Другие исследователи полагают, что полосча-
тость агатов возникает уже при раскристаллиза-
ции геля как чередование полос, состоящих из 
скрученных и нескрученных кристаллов кварца 
(Merino, Wang, 2001; Wang, Merino, 1990). Мате-
матическая модель этого процесса работала при 
двух важных условиях: 1) Осаждение кварца уско-
ряется при накоплении в растворе примеси (Al), 
которая по достижении пороговой концентра-
ции на фронте кристаллизации начинает входить 
в состав кварца и вызывает скручивание его во-
локон; 2) Концентрация SiO2 в геле должна быть 
высокой (≥ 1 г/см3). 

Образование агата в гелевых гипотезах часто 
рассматривается как самоорганизующийся про-
цесс (Pabian, Zarins, 1994; Merino, Wang, 2001; 
Ortoleva et al., 1994). Одним из недостатков этих 
гипотез является отсутствие эксперименталь-
ных доказательств возможности образования и 
концентрирования геля SiO2 в горячей лаве или 
в остывших природных полостях. Другим недо-
статком является частое отсутствие в агатах цен-
тральных полостей, которые должны возникать 



ГЕОХИМИЯ        том   70       № 3         2025

 фИзИКО-ХИМИЧЕСКИЕ МЕХАНИзМы ОБРАзОВАНИЯ 251

при старении (обезвоживании, раскристаллиза-
ции) геля.

Гипотеза извлечения кремнезема для агатов из 
вмещающих пород наиболее детально изложена в 
работе (Walger et al., 2009). Согласно этой гипоте-
зе, вмещающая силикатная порода под действием 
поровых гидротермальных растворов превраща-
ется во вторичные минералы, а часть SiO2 пере-
ходит в раствор. Растворенный кремнезем диф-
фундирует из порового раствора к полостям и 
осаждается там на стенках сначала в виде гелево-
го слоя аморфного кремнезема. Увеличение тол-
щины этого слоя замедляет диффузию кремне-
зема в полость вплоть до полного прекращения. 
Следующим этапом является перекристаллизация 
гелевого слоя в пористый халцедон. Диффузия 
SiO2 возобновляется через поры этого слоя и по-
следующие слои образуются аналогично преды-
дущим. При медленной коагуляции коллоидного 
раствора в полости образуются концентрические 
слои на стенках, при быстрой горизонтальные. 
При наличии инфильтрационного канала, ко-
торый диагностируется по выклиниванию кон-
центрических агатовых слоев, SiO2 переносится  
в полость фильтрацией раствора. Для этого слу-
чая математическая модель объяснила уменьше-
ние толщины слоев более высокой скоростью 
струи входящего раствора, что препятствует 
осаждению коллоидных частиц кремнезема вбли-
зи входа.

Особенности растворения базальта,  
переноса и осаждения кремнезема

В разных условиях агаты могли образовать-
ся, вероятно, по разным механизмам, изложен-
ным в разных гипотезах. Мы же намерены под-
робнее рассмотреть наиболее типичный случай 
образования агатов во вмещающих базальтах, 
подвергнутых гидротермальному воздействию.  
В этом случае кремнезем, перешедший в раствор 

в результате растворения базальта, переносится 
к полостям, образовавшимся ранее при дегаза-
ции лавы, и осаждается там в виде агатов. Ско-
рость растворения базальта (r) увеличивается 
на 6 порядков с увеличением температуры от 25 
до 300 °С (рис. 2в), а зависимость r от рН име-
ет V-образный характер с минимумом в близ-
нейтральной области (рис. 2б). Кроме того, ве-
личина r уменьшается с увеличением времени  
(рис. 2а), что объясняется протектирующим дей-
ствием слоя аморфного кремнезема на поверхно-
сти базальта (Berger et al., 1994; Techer et al., 2001).  
В длительных экспериментах (до 280 сут при 
90 °С) скорость растворения базальта снизилась 
на 4 порядка по сравнению с первоначальной 
скоростью (Techer et al., 2001). Это значит, что 
отношение r/r0 на рис. 2а не выходит на плато 
через 15  сут, а с увеличением времени должно 
уменьшиться еще на 3 порядка, что предполага-
ет соответствующее смещение зависимостей на  
рис. 2б и 2в вниз. Растворение базальта сопро-
вождается осаждением вторичных минералов.  
Например, базальт в природном геотермальном 
растворе при 75–250  °С и 10–25 бар СО2 че-
рез 49–124 сут частично превращался в анкерит, 
кальцит, смектит, цеолит, хлорит и в аморфный 
кремнезем (Gysi, Stefánsson, 2012). В воде, насы-
щенной относительно аморфного кремнезема, 
базальт тоже растворялся (Ducasse et al., 2018). 
При этом концентрация SiO2 в воде еще больше 
увеличилась, а через 600 сут при 90 °С обнаруже-
ны глинистые минералы и аморфный кремнезем 
в качестве твердых фаз.

замедление поставок кремнезема для ага-
тов со временем компенсируется длительностью 
этих поставок, что обеспечивается необратимы-
ми реакциями превращения первичных мине-
ралов базальта (плагиоклазы, пироксены, оли-
вины, амфиболы) во вторичные (глинистые 
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Рис. 2. зависимости скорости растворения базальта (r) от времени (а), рН раствора (б) и температуры (в), по данным 
(Berger et al., 1994; Gudbrandsson et al., 2011). r0 – начальная скорость растворения.
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минералы, цеолиты, карбонаты, оксиды Fe, 
кварц), например:
 

CaFeSi O  H O CO  O CaCO FeO OH SiO2 6 2+ + + ⇒ + +( )0 5 0 25 22 2 3 2. . .
геденбергит

    

                  CaFeSi O  H O CO  O CaCO FeO OH SiO2 6 2+ + + ⇒ + +( )0 5 0 25 22 2 3 2. . .  (1)

                     кальцит гетит кварц               

В подобных реакциях нет ограничения, свя-
занного с достижением равновесия первичных 
минералов с раствором, т.к. эти минералы, об-
разовавшиеся в магматическом процессе, стано-
вятся нестабильными при меньших температурах 
гидротермального процесса и должны полностью 
превратиться во вторичные минералы (Ryzhenko, 
Barsukov, 2000).

Чтобы образовались агаты, кремнезем, пере-
шедший в раствор в результате растворения ба-
зальта, должен переместиться в агатовые полости 
путем диффузии в поровом растворе или филь-
трации самого раствора и осадиться там. Авторы 
работы (Walger et al., 2009) считают, что осажде-
ние кремнезема в полостях может объясняться 
более высокой растворимостью SiO2 в порах вме-
щающей породы по сравнению с более крупной 
полостью. Однако влияние поверхностных сил, 
которое предполагают авторы, должно приводить 
к обратной зависимости, причем только для пор 
очень малого размера (<100 нм) (Алексеев, 2019). 
Более вероятное объяснение может быть связа-
но со склонностью растворенного SiO2 к образо-
ванию пересыщенных и коллоидных растворов 
(Алексеев, 2023). Например, при взаимодействии 
базальтовых пластин с водой, насыщенной СО2 
(60 °С, 80 бар), содержание растворенного крем-
незема уже через 6 сут достигло 150 мг/л, а через 
44 сут уменьшилось в 8 раз (Phukan et al., 2021). 
Похожая картина наблюдалась при растворении 
базальта в кислых растворах при 47, 80 и 120 °С 
(Tsuzuki, Ogasawara, 1987), где в середине каждой 
серии опытов длительностью до 7 мес. растворы 
были пересыщены относительно кварца. Однако 
транспорт SiO2 в пересыщенном или коллоид-
ном растворе к агатовым полостям не может быть 
длительным, т.к. должен приводить со временем 
к закупорке пор осаждающимся кремнеземом.

Судя по экспериментальным данным (Ducasse 
et al., 2018; Gysi, Stefánsson, 2012), образование 
аморфного кремнезема вместо стабильного квар-
ца при растворении базальта является типичным. 
Это объясняется высоким пересыщением рас-
твора (отношением фактической и равновесной 
концентрации кремнезема) и меньшим размером 
критического зародыша аморфного кремнезема 

(Okamoto et al., 2010). Со временем аморфный 
кремнезем превращается сначала в кристобали-
товый опал (опал-С), а затем в кварц. фазовые 
превращения протекают через растворение менее 
стабильной фазы и осаждение из раствора более 
стабильной (Williams, Crerar, 1985; Williams et al., 
1985). Время полного превращения сокращалось 
от 600 сут до 7 час при увеличении температуры 
от 100 до 300 °С в 0.077 М растворе КОН (Mizu-
tani, 1970), от 110 до 10 час при увеличении дав-
ления от 2 до 4 кбар (335 °С) в воде (Carr, Fyfe, 
1958), от 140 до 20 час (245 °С) при увеличении 
концентрации NaOH от 0.012 до 0.1  М (Camp-
bell, Fyfe, 1960). Кроме того, время превращения 
может изменяться на порядок в зависимости от 
способа получения аморфного кремнезема (Bet-
termann, Liebau, 1975). Такие же фазовые превра-
щения возможны и в агатовых полостях в про-
цессе заполнения их аморфным кремнеземом. 
К сожалению, в этих работах нет упоминания 
о морфологии кварца, поэтому неясно, в каких 
условиях образовывался именно волокнистый 
кварц, т.е. халцедон, типичный для агатов.

Образование именно халцедона наблюда-
лось при перекристаллизации кварцевого стекла 
(аморфного кремнезема) при 400 °С и 340 бар уже 
через 2 сут в щелочных растворах (0.025 М NaOH 
или КОН), в растворах NaCl и NaF той же кон-
центрации (рН 5–8) (White, Corwin, 1961). При 
перекристаллизации геля аморфного кремнезема 
в халцедон (Oehler, 1976) степень превращения 
составляла 50 % при 100 °С через 7 мес. и 80 % 
при 300 °С уже через 1 сут. В опытах с заданным 
температурным градиентом кварц растворялся в 
воде в горячей зоне, а в холодной зоне через 10-
30 сут диагностировались разные модификации 
кремнезема (Flörke, 1972). В частности, един-
ственная фаза халцедона образовалась при 300, 
400 и 450 °С (2 кбар) при перепадах температур 
200, 100 и 150 °С. Расчеты растворимости кварца 
в горячих и холодных зонах по данным (Manning, 
1994) показали, что эти перепады температур со-
ответствуют пересыщениям, равным 4.9, 2.0 и 2.3. 
В проточных экспериментах при 430 °С и 310 бар 
при пересыщениях 1.2–3.5 относительно квар-
ца из раствора осаждались в основном опал-С и 
кварц, а новообразованный халцедон прибавлял-
ся к ним, если раствор содержал примеси Al, Na 
и К (Okamoto et al., 2010). 

Из изложенного выше следует, что современ-
ные представления о механизме образования 
агатов в базальтах остаются нечеткими в таких 
деталях, как способ переноса кремнезема, обе-
спечивающий длительные поставки его в агато-
вые полости, первоначальное состояние свежео-
сажденного кремнезема, причина полосчатости 
и роль фазовых превращений в ее образовании, 
наличие халцедона в агатах вместо стабильного 
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кварца. Эффективным способом прояснить эти 
вопросы мог быть синтез агатов в эксперименте, 
но до сих пор это сделано не было. В данной ра-
боте мы предприняли такую попытку, но резуль-
тат оказался не вполне удачным из-за недостатка 
времени. Тем не менее нам удалось взглянуть на 
проблему с неожиданной стороны, которая еще 
не обсуждалась. Имеются в виду процессы смачи-
вания, испарения и дистилляции, которые проте-
кают в системе кремнезем–вода–пар с твердой 
стенкой (Alekseyev, 2023) и могут быть причастны 
к образованию агатов.

МЕТОДИКА

Эксперименты проводились с базальтом и ди-
стиллированной водой в автоклавах из нержа-
веющей стали при 300 °С в течение 129 сут. Ис-
пользовались две разновидности тонкозернистого 
базальта: 1) базальт (Кольмар, франция) с мас-
сивной (непористой) текстурой (далее называет-
ся массивным базальтом МБ) и 2) андезибазальт 
(Толбачик, Камчатка) с пористой текстурой (далее 
называется пористым базальтом ПБ). Химические 
анализы базальтов приведены в табл. 1, а условия 
опытов с их участием приведены в табл. 2.

Пористость образца ПБ вычислялась по 
формуле:

� �� � � � � � �� � �1 1 5 996 2 86 4 75 0 56M Vs b s . . . . ,  (2)

где значения 5.996 и 4.75 относятся к пористому 
базальту (ПБ), а значение 2.86 характеризует плот-
ность массивного базальта (МБ) без пор Ms/Vs  
(табл. 2). значения К25, К300, Н и N в табл. 2 вы-
числялись по формулам (Алексеев и др., 2021):

 K V V Vw a s25 25 1� � �� �� �, ,  �  (3)

 K K w v w v300 25 25 300 300 300� �� � �� �� � � �, , , , ,  (4)

 N K Kw w= ( )ρ ρ, ,25 25 300 300 , (5)

где Vw,25 – объем воды при 25 °С, Va – объем авто-
клава (46.5 см3), ρw,25 –плотность воды при 25 °С 
(0.997  г/см3), ρw,300 и ρv,300 – плотность жидкой 
воды и насыщенного водяного пара при 300 °С 
(0.7121 и 0.0462 г/см3) (Wagner, Pruß, 2002). 

H K V V nV nV Ra s s s a� � �� �� � � �� � ��� �� � �300
21 1� � � � ,

                 H K V V nV nV Ra s s s a� � �� �� � � �� � ��� �� � �300
21 1� � � � ,   (6)

где a = 0 для опытов МБ-1 и МБ-0.5, a = 0.56 
для ПБ-0.5, n = 1 для МБ-1, n = 0.5 для МБ-0.5 
и ПБ-0.5. Ra – внутренний радиус автоклава 
(1.03  см). здесь члены + nVs(1–a) и – nVsa учи-
тывают соответственно повышение уровня воды 
за счет погружения образца в воду и понижение 
уровня воды за счет капиллярного всасывания 

Таблица 1. Составы (%) массивного базальта (МБ) и пористого базальта (ПБ) по данным 
рентгенофлюоресцентного анализа

Обр. SiO2 TiO2 Al2O3 Fe2O3 MnO MgO CaO Na2O K2O P2O5 Ппп Сумма

МБ 49.59 2.65 13.52 14.82 0.19 5.24 9.24 2.48 0.64 0.28 1.3 99.95

ПБ 56.09 1.32 15.74 11.32 0.21 2.97 6.75 3.55 1.37 0.22 0.44 99.98

Таблица 2. Условия опытов

Опыт1) Размеры образца, 
мм

Объем 
образца Vs

2), 
см3

Масса 
образца 

Ms, г

M s / Vs, г/
см3

Масса 
воды Mw, 

г
К25

3) К300
4) H5), см N6)

МБ-1 10.0 × 9.85 × 61.8 6.09 17.448 2.86 20 0.49 0.66 9.8 1.04

МБ-0.5 9.95 × 9.8 × 60.35 5.88 16.827 2.86 10 0.25 0.30 4.5 1.17

ПБ-0.5 10.0 × 60.5 4.75 5.996 1.26 13 0.29 0.36 4.7 1.13

Примечания. 1)МБ-1: брусок массивного базальта погружен в воду целиком, МБ-0.5 брусок массивного базальта погружен 
в воду наполовину, ПБ-0.5 цилиндр пористого базальта погружен в воду наполовину; 2)объемы образцов вычислялись из 
их размеров и формы; 3)коэффициент заполнения свободного пространства автоклава водой при 25 °С (уравнение (3)); 
4)коэффициент заполнения свободного пространства автоклава водой при 300 °С (уравнение (4)); 5)высота уровня воды 
над дном автоклава при 300 °С при заданном положении образцов базальта относительно воды (уравнение (6)); 6)множи-
тель для пересчета измеренных концентраций элементов в закалочных растворах на температуру опыта (300 °С) с учетом 
конденсации пара при закалке (уравнение (5)).
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воды в поры образца выше уровня воды. В опы-
те МБ-1 полное погружение образца базальта в 
воду обеспечивалось фиксацией нижнего края 
образца на высоте 1  см от дна с помощью про-
волочного каркаса. При этом, учитывая высо-
ту образца (6.2 см), над ним оставался еще слой 
воды толщиной 2.6  см (Н – 6.2 – 1 в табл. 2).  
В опытах МБ-0.5 и ПБ-0.5 с погружением образ-
цов базальта в воду наполовину (на 3  см) ниж-
ний край образцов фиксировался на высоте 1.5  
и 1.7 см от дна, что соответствует значениям Н 
в табл. 2, уменьшенным на 3. Для опыта ПБ-0.5 
рассчитан также неблагоприятный случай закры-
тых пор, не сообщающихся с внешней средой, что 
эквивалентно a = 0 в уравнении (6). Расчеты дали  
Н = 5.6 см, что выше Н в табл. 2 на 0.9 см, т. е.  
и в этом случае часть образца (~1/3) должна воз-
вышаться над водой.

После опытов автоклавы быстро (20 с) закали-
вались в холодной воде, растворы фильтровались 
(размер пор 0.05 мкм) и анализировались на рН  
и содержание элементов с помощью атомной 
эмиссионной спектрометрии с индуктивно свя-
занной плазмой (АЭС-ИСП, предел обнаружения 
элементов < 0.4 мкмоль/кг, погрешность анали-
зов < 5 отн. %). Результаты анализов, пересчитан-
ные на 300 °С с помощью множителя N (табл. 2), 
представлены в табл.  3. Для опытов МБ-0.5  
и ПБ-0.5 пересчет имеет смысл, т.к. отклонения 
N от 1 превышают погрешность анализов. Твер-
дые фазы промывались дистиллированной водой, 
высушивались (~100 °С) и изучались следующими 
методами.

Кристаллическая структура новых фаз из-
учалась на рентгеновском дифрактометре 
MiniFlex 600 (Rigaku, Япония) с использованием  
Cu Ka-излучения. Из-за ограниченного количе-
ства образца был приготовлен ориентированный 
препарат путем гомогенизации суспензии порош-
ка образца (26 мг) в 1 мл бидистиллированной 
воды на ультразвуковом диспергаторе. Суспен-
зию наносили на покровное стекло и высуши-
вали при комнатной температуре. Диапазон из-
мерения углов 2θ был 3–70°, шаг сканирования 
0.01°, скорость сканирования 3°/мин. Расшиф-
ровку рентгеновских дифрактограмм и фазовую 
диагностику образцов проводили с использова-
нием программного пакета Jade 6 с подключен-
ными порошковыми базами данных PDF-2.

форма и состав твердых фаз исследовались  
с помощью сканирующего электронного микро-
скопа (СЭМ) TESCAN MIRA 3, оснащенного 
рентгеновским энергодисперсионным спектро-
метром Oxford Aztec. В микроскопе получены 
изображения как во вторичных электронах (мор-
фология поверхности), так и в отраженных элек-
тронах (контраст от изменения атомного веса),  
а с помощью энергодисперсионного анали-
за (ЭДА) выполнен качественный элементный 
анализ в точке и получены карты распределения 
элементов по выбранной площади. Подготовка 
образцов к исследованиям заключалась в накле- 
ивании их на электропроводящую поверхность  
и напылении на них тонкого слоя углерода для 
создания замкнутого токопроводящего кон-
тура, обеспечивающего стекание заряда при 
воздействии на образец зонда электронного 
микроскопа.

Перемещение вещества в процессе опытов 
внутри цилиндра пористого базальта исследова-
лось с помощью компьютерной рентгеновской 
микротомографии (КТ) на сканере Skyscan1172 
при напряжении 100  кВ и силе тока 100  мкА  
с разрешением не хуже 7 мкм. В процессе ска-
нирования объект вращался вокруг своей оси и 
накапливался пакет изображений теневых про-
екций, яркость которых зависела от степени ос-
лабления рентгеновского излучения, прошедше-
го через образец, что определялось плотностью  
и элементным составом вещества. Малый диа-
метр образцов позволил просвечивать их излу-
чением с малой энергией (100–200  кЭВ), кото-
рое более чувствительно к различиям состава. 
Теневые проекции в результате математической 
реконструкции трансформировались в стек дву-
мерных изображений, а затем в объемную ком-
пьютерную модель объекта. Совмещение мо-
делей, построенных до и после опытов, позво-
лило выявить участки растворения исходного  
базальта и осаждения новой твердой фазы, а так-
же количественно оценить интенсивность этих 
процессов. Детальное описание метода КТ дано 
в работе (Корост и др., 2019).

РЕзУлЬТАТы

Растворы после опытов были близнейтраль-
ными (рН25 = 6–8), а основным компонентом их 
был кремний (табл. 3), который в этих условиях 

Таблица 3. Концентрации элементов в растворах после опытов (ммоль/кг, метод АЭС-ИСП), пересчитанные 
на температуру опытов (300 °С) с помощью коэффициентов N в табл. 2

Опыт Al Ca Fe K Mg Na Si

МБ-1 0.176 0.071 0.017 0.553 0.024 2.98 14.5
МБ-0.5 0.126 0.139 0.002 0.413 0.042 2.36 7.99
ПБ-0.5 0.136 0.027 0.007 0.271 0.001 2.90 11.3
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представлен нейтральным комплексом раство-
ренного кремнезема H SiO4 4

0  (Plyasunov, 2012). 

Опыт с бруском массивного базальта,  
погруженным в воду целиком (МБ-1)

В опыте МБ-1 новые твердые фазы не обна-
ружены визуально (через эндоскоп или биноку-
ляр) ни на стенках автоклава, ни на самом ба-
зальте (рис. 3), хотя концентрация растворенного 
кремнезема (m) была значительно выше раство-
римости стабильного кварца (рис. 1). Отсутствие 
заметного количества вторичного кремнезема в 
этом опыте может быть связано с образованием 
на базальте тонкого выщелоченного слоя амор-
фного кремнезема, который сдерживал дальней-
шее растворение базальта (Techer et al., 2001),  
а существование самого слоя могло поддер-
живаться высокой концентрацией кремнезема  
в растворе. Средняя скорость извлечения SiO2 из 
базальта при 300 °С, определенная как отношение 
массы кремнезема в растворе (0.29 ммоль) к пло-
щади поверхности бруска (26  см2) и к длитель-
ности опыта (129 сут), равна 10–8.0 моль м–2 с–1, 
что на 3 порядка меньше, чем на рис. 2в. Это рас-
хождение подтверждает вывод о том, что поверх-
ностный слой аморфного кремнезема уменьшает 
долговременную скорость растворения базальта 
по сравнению с первоначальной скоростью не на 
1 порядок (как предполагалось при построении 
рис. 2в), а на 4 порядка (Techer et al., 2001).

Опыт с бруском массивного базальта,  
погруженным в воду наполовину (МБ-0.5)

В опыте МБ-0.5 образовалось заметное коли-
чество (~90 мг) кремнезема на стенках автокла-
ва выше уровня воды и на верхней половине са-
мого базальта (рис. 3). Это в 6 раз больше, чем в 
предыдущем опыте, где извлеченный из базаль-
та кремнезем представлен лишь в растворенном 
виде. Кремнеземный состав новых твердых фаз 
подтвержден данными ЭДА и рентгенографии, 

которая диагностировала наличие в них кварца 
(рис. 4в) и кристобалитового опала-С (рис. 4б). 
По характерным формам с помощью СЭМ и ЭДА 
диагностирован также некристаллический опал-А 
(рис. 4а). 

Ниже уровня воды на базальте обнаруже-
ны ямки травления, которые свидетельствуют  
о растворении базальта. Величина m в этом опы-
те была ниже растворимости стабильного квар-
ца и других модификаций кремнезема (рис. 1), 
что выглядело парадоксально, т. к. твердая фаза 

Рис. 3. фото образцов базальта высотой 6 см  
в проволочных каркасах после опытов с полным  
(МБ-1) и частичным (МБ-0.5 и ПБ-0.5) погружением 
образцов в воду (стрелки показывают уровень воды).

МБ-1 МБ-0.5 ПБ-0.5

Рис. 4. СЭМ-изображения фаз кремнезема из опыта МБ-0.5: (а) – некристаллический опал-А, (б) –микрокристал-
лический кристобалитовый опал-С, (в) – макрокристаллический кварц.

(а) (б) (в)

25 мкм 3 мкм 100 мкм
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не способна осаждаться из недосыщенного рас-
твора. Очевидно, что здесь был дополнительный 
процесс локального увеличения m. Еще одна осо-
бенность заключается в практическом отсутствии 
других вторичных минералов, содержащих Al, Fe, 
Ca, Mg. По-видимому, они все же присутствуют, 
но в рассеянном и/или в дисперсном состоянии, 
что требует более чувствительных методов их диа-
гностики. Эта сторона процесса не изучалась, по-
скольку была вне рамок настоящего исследова-
ния, сосредоточенного на поведении кремнезема.

Опыт с цилиндром пористого базальта, 
погруженным в воду наполовину (ПБ-0.5)

После опыта на базальте выше уровня воды 
тоже образовались белые корочки кремнезема 
(рис. 3), но их не было видно на стенках авто-
клава через эндоскоп. Согласно КТ, пористость 
базальта до опыта составляла 48  % и вся она 
была открытой или связной, т. е. все поры сое-
динялись между собой и с внешней средой. Это 
измеренное значение пористости меньше рас-
четного значения 56 % (см. раздел “Методика”) 
по двум причинам. 1) Расчетное значение может 
быть несколько завышено, т.к. средняя плот-
ность твердых фаз пористого базальта может 
быть несколько меньше средней плотности мас-
сивного базальта (см. уравнение (2)), в частно-
сти, из-за меньшего содержания тяжелого окси-
да Fe2O3 и большего содержания легкого оксида 
SiO2 (табл. 1). 2) Измеренное значение пористо-
сти может быть несколько занижено, т. к. метод 
КТ не позволил диагностировать мелкие поры 
(< 20 мкм) из-за своей ограниченной разрешаю-
щей способности.

После опыта пористость базальта уменьши-
лась от 48 до 39 %, что эквивалентно увеличению 
объема твердых фаз образца на 430 мм3. Однако 
объем новых твердых фаз должен быть больше 
этого значения, так как осаждение новых твер-
дых фаз (уменьшение пористости) сопровожда-
лось растворением базальта (увеличением пори-
стости). Для раздельной оценки этих процессов 
предполагалось совместить КТ-модели образца до 
и после опыта с минимальными отклонениями, 
а затем произвести вычитания моделей. Вычита-
ния “до опыта” минус “после опыта” и “после 
опыта” минус “до опыта” должны были обнару-
жить, соответственно, участки растворившего-
ся базальта и новых твердых фаз. К сожалению, 
совместить модели для всего образца не удалось 
из-за деформации его нижней части в опыте. На 
профиле пористости после опыта проявились два 
минимума (рис. 5а), которые показали локальные 
места осаждения наибольшего количества новых 
твердых фаз на уровне воды и выше.

Основной объем пор в базальтовом цилин-
дре до опыта приходился на поры размером 

0.5–0.7 мм (рис. 5б). здесь под размером поры 
подразумевается диаметр сферы с объемом, рав-
ным измеренному объему поры произвольной 
формы. После опыта максимум на рис. 5б не-
сколько сместился и уменьшился так, что макси-
мальное уменьшение объемов оказалось для пор 
размером 0.4–0.7  мм, т. е. именно в эти поры 
осаждались новые твердые фазы. Чтобы выяснить 
заполнение этих пор в опыте водой или паром, 
мы представили пористое пространство образ-
ца в виде пучка вертикальных базальтовых ка-
пилляров разного диаметра и вычислили высоту 
подъема воды в этих капиллярах по уравнению 
(Adamson, Gast, 1997):

 h gr= 2σ θ ρcos ( ),∆  (7)

где σ – поверхностное натяжение границы вода–
пар, θ – угол смачивания водой базальта, Dρ – 
разность плотностей воды и пара, g – ускорение 
свободного падения, r – радиус капилляра. Для 
воды и базальта при 300  °С принято (Adamson, 
Gast, 1997; Mazurek et al., 2009; Wagner, Pruß, 
2002): σ = 0.0144 Н/м, θ = 0, Dρ = 665.9  кг/м3,  
g = 9.81  м/с2. Тогда для пор диаметром 0.4  
и 0.7 мм значения h равны 22 и 13 мм, что меньше 
высоты образца над уровнем воды (33 мм). Это 
значит, что, например, поры размером 0.4  мм, 
расположенные на высоте <  22  мм от уровня 
воды, должны быть заполнены водой, а выше – 
паром. В последнем случае, однако, следует ожи-
дать присутствие в порах также пленочной воды, 
смачивающей шероховатые стенки пор.

Осаждение новых твердых фаз в нижней части 
образца, диагностируемое по уменьшению пори-
стости (рис. 5а), противоречит практическому 
отсутствию вторичных минералов на нижней по-
ловине бруска массивного базальта в опыте МБ-
0.5, выполненном в тех же условиях. Противоре-
чие может объясняться большей интенсивностью 
процесса в опыте ПБ-0.5 по сравнению с опы-
том МБ-0.5 вследствие большей площади поверх-
ности образца (соответственно 643 и 25.8  см2). 

(а) (б)
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Рис. 5. Изменение пористости базальтового цилиндра 
по высоте (а) и распределение пор в этом цилиндре по 
размеру (б) до и после опыта ПБ-0.5 по данным КТ.
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Новыми твердыми фазами при растворении ба-
зальта должны быть не только кремнезем, но  
и другие минералы, содержащие, в частности, Fe 
и Al. По-видимому, именно эти минералы (окси-
ды, алюмосиликаты), обладающие низкой рас-
творимостью, могли образоваться вблизи мест 
растворения базальта в нижней части образца,  
а кремнезем, как более растворимый (подвиж-
ный), успел переместиться выше в верхнюю его 
часть.

В верхней части образца ПБ-0.5 удалось со-
вместить КТ-модели до и после опыта. Вычита-
ние моделей показало, что новые твердые фазы 
появились в виде толстых (до 300 мкм) корочек 
на внешней стороне цилиндра и в виде тонких 
(≤  40  мкм) корочек на некоторых стенках пор,  
а на других стенках пор редко встречались еще 
более тонкие (≤ 20 мкм) слои растворившегося 
базальта (рис. 6). 

Изучение аншлифа этого сечения с помо-
щью СЭМ-ЭДА показало, что основной новой 
твердой фазой, появившейся в опыте, является 
кремнезем в виде некристаллического опала-А, 
хотя величина m была значительно ниже его рас-
творимости (рис. 1), т. е. поведение кремнезема 
здесь выглядело таким же парадоксальным, как  
и в предыдущем опыте. Опал-А отлагался на 
стенках пор внутри образца и на его краю сло- 
ями с промежутками (пустотами) между отдель-
ными слоями опала-А, между слоем опалом-А  
и базальтом (рис. 7). Местами опал-А замещал-
ся халцедоном (рис. 7б), который диагностиро-
ван по составу (Si, O) и характерной волокнистой 
форме кристаллов. Халцедон, в отличие от опала, 
содержал примеси Al и Na.

ОБСУЖДЕНИЕ

Парадоксальное поведение кремнезема, отме-
ченное в опытах МБ-0.5 и ПБ-0.5, наблюдалось 

и раньше (Алексеев, Медведева, 2018; Alekseyev 
et al., 2022). В основе этого явления лежит пре-
имущественное испарение тонкого (<  100  нм) 
слоя жидкости на краю мениска у границы жид-
кость–стенка–пар вследствие высокой тепло-
проводности этого слоя в условиях ослабленного 
расклинивающего давления (Plawsky et al., 2008). 
лиофильная шероховатая или пористая поверх-
ность смачивается жидкостью под действием ка-
пиллярных сил лишь по впадинам, оставляя вы-
ступы сухими (Bico et al., 2002). Это увеличивает 
суммарную длину границы жидкость–стенка–
пар, т. е. усиливает испарение. Если в этих ус-
ловиях испаряется водный раствор кремнезема, 
то осаждается его твердая фаза, которая обыч-
но тоже является гидрофильной, шероховатой и 
пористой (Алексеев, Медведева, 2018). Поэтому 
твердый кремнезем тоже смачивается раствором, 
мениски перемещаются к новой поверхности,  
а процессы испарения раствора и осаждения твер-
дой фазы продолжаются (Alekseyev et al., 2022). 

(а) (б)1 мм

Рис. 6. Край томографического сечения пористо-
го базальта (46 мм на рис. 5а) до опыта (а) и резуль-
тат вычитания КТ-моделей до и после опыта ПБ-0.5  
в этом же сечении (б). На рис. (а) твердые фазы тем-
ные, поры светлые. На рис. (б) участки появления 
кремнезема черные, участки исчезновения базальта 
белые, неизмененные участки серые.

(а) (б) (в)
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Рис. 7. СЭМ-изображения новообразований в аншлифе сечения пористого базальта (46 мм на рис. 5а) после опы-
та ПБ-0.5: (а) – агатоподобная текстура опала-А в поре, (б) – замещение новообразованного опала-А халцедоном  
в поре, (в) – многослойная текстура опала-А на краю сечения. Темное – пустоты.
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Эти процессы похожи на ползучесть соли (Qazi  
et al., 2019; van Enckevort, Los, 2013), но протекают 
в закрытой системе. Поэтому испарение иниции-
рует не только приток свежего раствора в пленку 
из основного его объема, но также конденсацию 
воды на других участках водной поверхности,  
т. е. в объеме раствора происходит дистилляция  
(Alekseyev, 2023).

Экспериментальные данные настоящей ра-
боты вполне вписываются в эту схему, так как 
гидрофильность шероховатой стенки (базаль-
та) подтверждается малым контактным углом  
(20) при смачивании базальта водой при 22 (Ma-
zurek et al., 2009), а при более высокой температу-
ре этот угол должен быть еще меньше (Adamson, 
Gast, 1997). Эксперименты с частичным погруже-
нием базальтовых образцов в воду представляют 
собой длительно функционирующие неравно-
весные системы, в которых кремнезем переходит  
в объем раствора в результате растворения ниж-
ней части базальта, переносится в пленке рас-
твора в верхнюю часть в результате смачивания 
и осаждается там в результате испарения пленки. 
Для синтеза агата наиболее перспективной ока-
залась схема опыта ПБ-0.5, где образовался сло- 
истый опал-А, который может рассматриваться  
в качестве предшественника агата, т.к. местами 
он уже начал превращаться в халцедон, типичный 
минерал агата. Однако для завершения процесса 
потребовались бы многие годы.

Описанный механизм может проявляться на 
поздней стадии гидротермального процесса по-
сле гетерогенезации (вскипания) флюида при 
уменьшении Т и Р (Drummond, Ohmoto, 1985; 
Hoshino et al., 2006), когда образуется грани-
ца вода – пар и возникают капиллярные силы. 
Преимущественными механизмами движения 
водного раствора в такой ненасыщенной пори-
стой среде являются всасывание под действием 
капиллярных сил, пленочный перенос под дей-
ствием расклинивающего давления, адсорбция/
десорбция и испарение/конденсация (Климентов, 
Кононов, 1973; Wedekind et al., 2013). В этих усло-
виях перенос растворенного кремнезема от места 
перехода его в раствор во вмещающей породе до 
места отложения в агатовой полости должен обе-
спечиваться в основном диффузией в поровом 
растворе, чему способствует высокая (до 80 %)  
пористость базальтов (Moitra, Houghton, 2021; 
Saar, Manga, 1999).

Особенность предлагаемого механизма обра-
зования агатов заключается в том, что необходи-
мое для осаждения твердой фазы пересыщение 
раствора возникает только при попадании его в 
полость, когда раствор начинает испаряться, а 
транспорт SiO2 к агатовой полости может осу-
ществляться в области низких концентраций, 
что замедляет осаждение кремнезема в порах 

вмещающей породы и блокировку пор. Величина 
пересыщения определяет модификацию осажда-
ющегося кремнезема и механизм его осаждения 
(нуклеация гомогенная или гетерогенная, кри-
сталлический рост нормальный, двумерными 
зародышами, на винтовых дислокациях или мик- 
роблочный). В свою очередь, механизм осаж-
дения определяет форму, размер и ориентацию 
кристаллов, т. е. текстуру агатового слоя. Таким 
образом, полосчатость агатов, выраженная квар-
цевыми слоями с разной текстурой, фиксирует 
колебания пересыщения раствора, из которого 
эти слои осаждались.

На пересыщение в пленке раствора влияет 
отношение скоростей смачивания и испарения, 
которое может меняться в зависимости от гид- 
рофильности, шероховатости и/или пористости 
стенок полости. При низком пересыщении крем-
незем может осаждаться сразу в виде слоя халце-
дона или микрозернистого кварца. Тогда после-
дующие порции раствора имеют возможность 
распространяться через поры новообразованной 
фазы под действием капиллярных сил, а область 
испарения (осаждения SiO2) смещается к выхо-
дам пор этой фазы в агатовую полость, что сти-
мулирует образование последующего слоя халце-
дона и т. д.

При большом пересыщении пленочного рас-
твора кремнезем осаждается в виде опала-А, что 
наблюдалось в опыте ПБ-0.5. Однако, перво-
начально, свежеосажденный кремнезем пред-
ставлял собой, вероятно, гладкий гелевый слой, 
покрытый пленкой раствора, которая не ис-
парялась, т. к. толщина ее была больше 100 нм. 
Требовалось некоторое время для старения (де-
гидратации) геля и превращения его в твердый 
пористый опал-А с шероховатой поверхностью 
(рис. 4а). Твердый кремнезем тоже гидрофилен 
(Friedman et al., 2013), т. е. пленка раствора на 
нем должна сохраняться, но, располагаясь уже во 
впадинах шероховатой поверхности, она приоб-
ретает способность испаряться и отлагать новый 
слой кремнезема, так как на краях менисков у 
выступов появляются границы опал-А–раствор–
пар, вблизи которых толщина пленки < 100 нм. 
Процесс дистилляции, сопровождающий испа-
рение, уменьшает концентрацию SiO2 в поровом 
растворе предыдущего слоя, что стимулирует ре-
акции фазовых превращений опал-А → опал-С 
→ кварц (халцедон) (Алексеев, Медведева, 2018).  
В реакциях фазовых превращений кремнезема 
площади поверхности первичных и вторичных 
минералов должны соответственно уменьшать-
ся и увеличиваться, что стимулирует дальнейшее 
снижение пересыщения порового раствора, из-
менение размера и формы осаждающихся кри-
сталлов и, как результат, появление вторичной 
полосчатости. Для этой стадии может оказаться 
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пригодной математическая модель, первоначаль-
но предназначенная для описания раскристалли-
зации плотного геля кремнезема с образованием 
полос, состоящих из скрученных и нескрученных 
кристаллов кварца (Merino, Wang, 2001). Соглас-
но нашей гипотезе, концентрические слои ага-
та образуются, если полость пустая, а раствор 
присутствует только в виде пленки на стенках  
полости или на образовавшемся ранее слое крем-
незема. Если на дне полости находится немно-
го объемного раствора, возможно образование 
горизонтальной слоистости (уругвайский тип), 
но детали этого варианта мы не прорабатыва-
ли. Если агатовая полость имеет связь с земной 
поверхностью (через серию мелких трещин, на-
пример), испарение должно распространяться на 
весь пленочный раствор в полости. Тогда процесс 
переноса кремнезема в полость может быть по-
хож на образование соляной корки на поверхно-
сти почвы (Dai et al., 2016).

Пересыщение раствора в пленке и в порах но-
вообразованного кремнезема зависит также от 
диффузионного притока SiO2 из порового рас-
твора вмещающих пород. Этот приток не может 
быть однородным из-за начальной неоднород-
ности вмещающей породы по составу и распре-
делению пор. Со временем конфигурация этой 
неоднородности может меняться вследствие рас-
творения первичных минералов и осаждения вто-
ричных, а также в результате эволюции самой ги-
дротермальной системы (изменение Т, Р, состава 
раствора). В частности, низкая скорость диффу-
зии SiO2 во вмещающей породе в каком-либо 
участке вблизи агатовой полости (например, из-
за низкой локальной пористости) может вызвать 
локальное уменьшение толщины агатовых сло-
ев рядом с этим участком вплоть до их полного 
выклинивания. Эта причина может быть альтер-
нативным объяснением механизма образования 

“инфильтрационных каналов”.

зАКлЮЧЕНИЕ

Обзор природных исследований агатов позво-
лил суммировать основные их свойства и усло-
вия образования в базальтах: чередование полос 
микрогранулярного и микроволокнистого (халце-
дон) кварца, скручивание и сферолитовый рост 
волокон халцедона, нахождение в газовых пузы-
рях затвердевшей лавы, привнос кремнезема для 
агатов из вмещающих пород, невысокие темпера-
туры образования (25–230 °С).

Критический анализ механизмов образования 
агатов показал, что гипотеза раскристаллизации 
включений кварцевого стекла противоречит бо-
лее высокой температуре плавления кремнезе-
ма по сравнению с температурой магмы. Гипо-
теза осаждения кремнезема из пульсирующего 

глубинного раствора гейзерного типа при умень-
шении температуры противоречит данным о мо-
билизации SiO2 для агатов из вмещающих пород. 
Гипотезы изначально гелевого состояния кремне-
зема в полостях имеют трудности в объяснении, 
как это состояние получилось и почему часто от-
сутствуют центральные полости в агатах, которые 
должны возникать при раскристаллизации геля.

Наиболее адекватной кажется гипотеза по-
слойного осаждения и раскристаллизации геля 
кремнезема (Walger et al., 2009), так как она,  
в согласии с природными и экспериментальными 
исследованиями, предлагает вмещающие породы 
(в частности, базальты) в качестве источника SiO2 
для агатов. Растворение базальтов в эксперимен-
тах действительно приводит к извлечению крем-
незема в раствор с последующим осаждением 
его в виде аморфной фазы совместно с другими 
вторичными минералами. Скорость растворения 
зависит от температуры, рН и времени (влияние 
пассивирующего слоя), но процесс не ограничен 
равновесием раствора с первичными минерала-
ми (плагиоклазами, пироксенами, оливинами), 
которые являются метастабильными и должны 
полностью превратиться в стабильные вторич-
ные минералы.

В случае образования агатов существует про-
блема беспрепятственного перемещения SiO2 от 
вмещающего базальта к агатовым полостям в пе-
ресыщенном или коллоидном растворе без заку-
порки пор осаждающимся кремнеземом. Другая 
проблема связана с первоначальным осаждением 
SiO2 в виде аморфной фазы (опала-А), что пред-
полагает последующее ее превращение сначала  
в опал-С, а затем в халцедон, но не в стабильный 
кварц. Третья проблема связана с механизмом 
образования полосчатости агатов.

Чтобы прояснить некоторые из этих вопро-
сов, выполнены эксперименты по растворению 
образцов базальта в течение 4  мес. при 300  °С. 
Брусок массивного базальта, погруженный в воду 
целиком, не претерпел заметных изменений, но 
погруженный наполовину, покрылся в верхней 
части корками опала-А, опала-С и кварца, хотя 
концентрация растворенного кремнезема была 
ниже растворимости стабильного кварца. Похо-
жий результат был в опыте с цилиндром пористо-
го базальта, погруженным в воду наполовину, но 
кремнезем был представлен некристаллическим 
опалом-А, который образовал агатоподобные 
слоистые текстуры в порах и на поверхности об-
разца выше уровня воды и местами превратился 
в халцедон, основной минерал агатов.

Результаты экспериментов интерпретиру-
ются в рамках гипотезы дистилляции, кото-
рая инициируется преимущественным испа-
рением тонкого слоя раствора на краю мени-
ска и усиливается при смачивании раствором 
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шероховатой или пористой поверхности. Со-
гласно гипотезе, слой аморфного кремнезе-
ма, образовавшийся в результате дистилляции, 
превращается в одну из более стабильных фаз 
(волокнистый халцедон или микрозернистый 
кварц) в зависимости от пересыщения раство-
ра в порах этого слоя. Пересыщение зависит 
от отношения площадей поверхности первич-
ного и вторичного минерала, а также от скоро-
сти диффузионного притока SiO2 из растворяю-
щейся вмещающей породы. Приток SiO2 зави-
сит от расположения основных мест извлечения  
и путей транспорта SiO2, а расположение это мо-
жет меняться в результате реакций растворения/
осаждения. 
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Based on the literature data, the main properties of agates and the conditions of their formation are 
summarized, and a critical analysis of the hypotheses of agate formation is performed. The hypothesis 
of layered deposition and crystallization of silica extracted from the host rock (in particular, basalt) 
turned out to be the most adequate. However, difficulties remained in explaining the movement of SiO2 
from the host basalt to the agate cavities, the causes of SiO2 deposition, the role of phase transformations 
and the mechanism of banding formation. To clarify these issues, experiments were performed on the 
dissolution of basalt samples in water for 4 months at 300 °C. The formation of silica was noticeable only 
in experiments where the basalt sample was half submerged in water. In particular, amorphous silica 
(opal-A) was deposited in the pores and on the surface of the sample above the water level, which formed 
agate-like layered textures and was replaced in places by chalcedony. The experimental results are 
explained within the framework of the distillation hypothesis, which may be suitable for the formation 
of agates. The hypothesis combines the possibilities of SiO2 transfer in low concentrations and SiO2 
deposition in high concentrations, and also explains the banding of agate by fluctuations in the balance 
of supply and consumption of dissolved silica in precipitation and phase transformation reactions.

Keywords: Earth Sciences, Geochemistry, Geology, Mineralogy, Petrology, Volcanology
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Особенно большое внимание начиная с конца 
60-х годов прошлого столетия академик А. П. Ви-
ноградов (рис. 1) стал уделять экологическим про-
блемам в связи с загрязнениями окружающей среды, 
которые явились результатом усиливающегося антро-
погенного воздействия.

Он публикует статьи в научных журналах, высту-
пает с докладами как на заседаниях Президиума, так 
и на Общих собраниях Академии наук СССР, публи-
кует краткий курс из 13 лекций “Человек и биосфера” 
с целью ознакомить студентов МГУ имени М. В. Ло-
моносова с проблемами, возникающими в результа-
те загрязнения окружающей среды; выступая с до-
кладом на XXI Пагуошской конференции (Румыния, 
Синая, 26.08.1971), А. П. Виноградов поднимает не 
менее важную проблему радиоактивного загрязнения 
биосферы, возникающего при проведении испыта-
ний ядерного оружия в трех средах: атмосфере, под 

землей и под водой, а также сбросов радиоактивных 
отходов в моря и океаны.

Огромный резонанс имела концептуальная статья 
А. П. Виноградова “Технический прогресс и защита 
биосферы”, опубликованная во всех центральных га-
зетах и в научных журналах, а также доклад на эту же 
тему, сделанный на Общем собрании Академии наук 
СССР 21 июня 1973 г.

В докладе А. П. Виноградов дал полную характе-
ристику загрязнениям биосферы и причинам их воз-
никновения, которые приобрели глобальный харак-
тер; а также рассмотрел мероприятия, проводимые  
в СССР в международном масштабе для ликвидации 
последствий этих загрязнений. Волновали ученого и 
социальные аспекты загрязнения окружающей среды, 
решение которых он видел в развивающемся с сере-
дины XX столетия международном сотрудничестве  
в области охраны биосферы.

В 1973 г. А. П. Виноградов возглавил Научный со-
вет АН СССР по проблемам биосферы.

В архиве РАН, среди писем А. П. Вино-
градова как заведующего кафедрой геохи-
мии геологического факультета МГУ было об-
наружено одно весьма интересное письмо, 
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Земля наша древняя обитель, колыбель разума.
Выйдя за ее пределы,

шагнув в безбрежные просторы Вселенной,
человек особенно ясно понял: нет у него другого дома,

по крайней мере в пределах Солнечной системы.
А значит, нет и альтернативы:

защищать или не защищать свой дом от гибели,
в каком бы облике она не явилась –

термоядерной войны или серых клубов дыма1.

А. П. Виноградов

1 Виноградова Л. Д. Вклад академика А. П. Виноградова  
в решение программы “Человек и биосфера”. Проблемы 
загрязнения объектов окружающей среды тяжелыми метал-
лами. Труды международной конференции 28–30 сентября 
2022. Тула: ТГПУ им. Л. Н. Толстого, 2022. С. 21.
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адресованное первому проректору МГУ, члену-кор-
респонденту АН СССР Е. М. Сергееву (рис. 2),  
с предложениями организовать новое направление  
в тематике МГУ “Взаимодействие человека и биосфе-
ры”2, а также отдел математических моделей биоце-
нозов в проблемной лаборатории кафедры геохимии.

Вот это письмо (дано полностью, публикуется  
в авторской редакции).

“ПЕРВОМУ ПРОРЕКТОРУ МГУ ЧЛ.-КОРР.  
АН СССР Е. М.СЕРГЕЕВУ

В связи с прогрессом цивилизации и ростом народона-
селения непреднамеренное воздействие человека на среду 
уже достигло колоссальных масштабов и накладывает 
ряд ограничений на хозяйственную деятельность людей. 
Здесь имеется ряд проблем, которые требуют скорей-
шего научного решения.

Прежде всего, это исследование процессов, связанных 
с изменениями климата, связанными с ростом произво-
димой энергии и загрязнением атмосферы. Так в насто-
ящее время человечество производит количество энер-
гии, составляющее всего 0.01 % от энергии падающей на 
Землю от Солнца. Однако, при существующих темпах 

роста через 60–70 лет эта величина достигнет 1–4 %,  
что приведет к повышению средней температуры по-
верхности Земли до 20–25 °С. Это прежде всего ска-
жется на равновесии биогеоценозов, особенно средних 
широт, где климат станет ближе к тропическому. По-
этому определение границы общего энергопотребления 
и темпов прироста энергии может быть произведено 
лишь с учетом возможностей планомерной подстройки 
биогеоценозов, как культурных, так и диких.

Похолодание, связанное с промышленным загрязне-
нием атмосферы пылью, по-видимому, уже началось. 
Мы, естественно, не можем позволить, чтобы этот 
процесс продолжался и далее, так как это приведет  
к уменьшению продуктивности биоценозов и сокраще-
нию производства продуктов питания.

Засорение атмосферы пылью является частью об-
щей проблемы химического заражения биосферы, кото-
рое происходит прежде всего вследствие искусственной 
дифференциации вещества. Здесь достаточно привести 
такой пример. Объем ежегодно выплавляемой в насто-
ящее время стали приближается к громадной величи-
не – 0.5 млрд тонн, что уже составляет 10 % железа, 
извлекаемого живым веществом биосферы. От 10 до 
25 % ежегодно выплавляемого железа уходит на воз-
мещение потерь металлофонда, которые происходят 
в результате истирания, коррозии, потерь при плав-
лении и т.д. Если аналогичным образом процесс будет 
продолжаться и далее, то через 60–70 лет количества 
потерянного железа будет достаточно, чтобы увели-
чить его концентрацию во всех почвах земного шара  
в 2 раза. Количества же потерянных таких токсических 
элементов, как свинец и ртуть окажется достаточным, 
чтобы увеличить концентрацию первого во всех почвах 
земного шара в 20 раз, а второго в 100 раз.

Еще более серьезной оказывается опасность засоре-
ния водоемов, так как токсические концентрации мно-
гих элементов в воде ничтожны. Концентрация свинца  
в Мировом океане уже возросла за последние годы в 10 
раз, что явилось одной из причин исчезновения 40 % 
его обитателей. Ликвидация химической зараженно-
сти среды радикально может быть произведена лишь 
с созданием промышленных районов с постоянной цир-
куляцией вещества между сферами потребления и 
производства (цикл: сырье-продукт-использованный 
продукт-сырье должен господствовать на всех уров-
нях). Степень разомкнутости хозяйственных циклов, 
которая в настоящее время очень высока и даже для 
железа, где имеются максимальные показатели (около  
50 % стали выплавляется из металлолома), может 
быть определена лишь исходя из утилизационных спо-
собностей биогеохимических циклов.

Исследование структур биогеоценозов, созданных 
природой в течение миллиардов лет эволюции, позво-
лит нам также подойти к решению задачи построения 
и регулирования хозяйственных ценозов.

Рис. 1. Академик А. П. Виноградов (1895–1975).

2 По определению В. И. Вернадского, биосфера – одна из 
оболочек Земли, находящаяся на границе атмосферы, ги-
дросферы и литосферы, занятая живым веществом, т. е. со-
вокупностью всех живых организмов, населяющих планету: 
растений, животных и человека.
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Химическая защита растений и животных, исполь-
зуемая для придания устойчивости агроценозам, часто 
не достигает своей цели по двум причинам. Во-первых, 
в силу образования устойчивых популяций вредителей, 
и, во-вторых, в связи с компенсаторными реакциями  
в биоценозе. Это заставляет повторять применение 
ядохимикатов, наращивая концентрацию, что в ко-
нечном итоге отравляет всю систему и нарушает био-
геохимические циклы.

Таким образом, исходя из выше сказанного, исследо-
вание биогеоценозов (или что эквивалентно биогеохи-
мических циклов, которые в основном осуществляют-
ся посредством цепей питания) является центральной 
задачей проблемы взаимодействия человека и биосферы.

Чтобы иметь возможность проводить планомер-
ное вмешательство в жизнь биогеоценозов и не иметь 
нежелательных последствий, необходимо построение 
математических моделей биогеоценозов. В результате 
мы сможем, при наличии достаточно полных сведений 
о процессах, протекающих в рамках некоторого ценоза, 
и наличии необходимых начальных данных, рассчитать 
каким будет состояние данного ценоза в будущем. Это 
позволит подобрать нужные воздействия и откроет 
пути к построению идеальных биогеоценозов для жиз-
ни человека.

Учитывая выше сказанное является естественным  
и необходимым иметь в университете тему: “Взаи-
модействие человека и биосферы”, которая является 
важной геохимической проблемой, и организовать от-
дел математических моделей биоценозов в проблемной 
лаборатории3 кафедры геохимии геологического факуль-
тета МГУ. Ниже приводится программа исследований, 
которая должна быть осуществлена в первую очередь  
и необходимые штаты.

1. Сравнение имеющихся математических моделей 
систем из 2, 3, 4, 5 видов с экспериментальными дан-
ными, описанными в литературе (подготовка обзора).

2. Исследование модели Вольтерра–Кернера4, ими-
тирующей многовидовые системы, анализ воздействия 
среды.

3. Влияние запаздываний при вступлении видов в кон-
курентную борьбу.

Рис. 2. Фотокопия письма академика А. П. Вино- 
градова.

3 В 1967 г. усилиями А. П. Виноградова и М. Г. Валяшко 
при кафедре была создана проблемная лаборатория экспе-
риментальной геохимии, что существенно укрепило физи-
ко-химическое направление исследований кафедры.
4 Кернер Пьер – специалист по эволюционной генетике, 
основоположник использования статистической механики 
в экологии, выбрал в качестве “микроскопических” урав-
нений динамики математическую модель Лотки–Воль-
терры, которые независимо друг от друга (Лотка в 1925 г., 
Вольтерра в 1926 г.) предложили модель взаимного суще-
ствования двух популяций типа “хищник – жертва”.
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4. Статистический анализ движения границы меж-
ду двумя биогеоценозами на примере леса и степи.

5. Исследование уравнений типа Вольтерра5 для 
популяций, могущих диффундировать по прямой и 
плоскости.

Необходимые штаты:
Зав. отделом, канд. наук – I
Ст. научн. сотр., канд. наук – I
Мл. научн. сотр., канд. наук – I
Мл. научн. сотр., без степени – 2
Лаборант  – 2

Согласен осуществлять  
общее научное руководство отделом.

ЗАВ. КАФЕДРОЙ ГЕОХИМИИ
ГЕОЛОГИЧЕСКОГО Ф-ТА
АКАДЕМИК

/А. П. Виноградов/”
Архив РАН. Ф. 1691. Оп. 2. Л. 33–36.

К сожалению, письмо А. П. Виноградова не да-
тировано. Исходя из терминологии письма, можно 
с уверенностью сказать, что оно было написано не 
ранее 1971 г., после принятия программы “Человек 
и биосфера” на 16-й сессии Генеральной конферен-
ции ЮНЕСКО”. Кроме того, в архивной описи № 2 
(письма, переписка) фонда А. П. Виноградова № 1691 
Архива РАН нет ответа Е. М. Сергеева6. Не была так-
же поставлена тема “Математическое моделирование 
биоценозов” в проблемной лаборатории кафедры,  
а ее сотрудники начали заниматься экологическими 
проблемами только через 15 лет после ухода А. П. Ви-
ноградова из жизни – Экологическая геохимия нача-
ла 90-х годов прошлого столетия.

Складывается такое впечатление, что это письмо 
по каким-то неясным причинам не было отправлено. 

Очень жаль, что такая детально разработанная про-
блема, изложенная в письме, не получила своего жиз-
ненного воплощения.

Надо отметить, что как выдающийся естество-
испытатель А. П. Виноградов своей деятельностью 
оказал большое влияние на изучение и развитие эко-
логических проблем и вопросов защиты биосферы во 
всех сферах антропогенной деятельности человека.

Президент Академии наук СССР М. В. Келдыш7 
высоко ставил деятельность А. П. Виноградова как 
уникального специалиста в области экологии. Вы-
ступая на Общем собрании Академии наук, прохо-
дившем 25–28 мая 1971 г. в поддержку кандидатуры  
А. П. Виноградова при переизбрании его на второй 
срок на должность вице-президента АН, Мстислав 
Всеволодович сказал: “Такого знатока в вопросах 
природы, Земли в целом, нет больше у нас в Акаде-
мии наук”.

К середине 1970-х годов прошлого столетия во-
прос о защите окружающей человека среды приоб-
ретает огромное значение. В июле 1974 г. в Москве 
проходила работа советско-американской комиссии, 
в результате которой было подписано советско-аме-
риканское коммюнике, в соответствии с которым 
стороны договорились внести вклад в реализацию 
программы ЮНЕСКО “Человек и биосфера”, соз-
дав на территориях своих государств естественные 
зоны – биосферные заповедники8.

Во время I симпозиума советско-американской 
комиссии по сотрудничеству в мае 1975 г. в Москве 
проходило обсуждение конкретной программы со-
трудничества по данному проекту, включающей 
все организационные вопросы и тематику научных 
исследований биосферных заповедников. Предла-
галось в обеих странах создать равное количество 
биосферных заповедников, размещенных в сходных 
природно-климатических условиях. А. П. Виногра-
дов принимал участие в этой грандиозной програм-
ме. Как вице-президент АН СССР, возглавлявший 
Секцию наук о Земле, председатель Научного совета 
по проблемам биосферы АН СССР (с 1973) А. П. Ви-
ноградов поручил директору Института географии 
АН СССР академику И. П. Герасимову9, директору 

 * Отсутствует номер архивного дела. 

5 Вольтерра Вито (1860–1940) – итальянский математик  
и физик, член Национальной академии дел Линчеи (1899), 
ин. член Лондонского Королевского общества (1910), Па-
рижской АН (1917), ин.  член Петербургской АН (1908), 
почетный член АН СССР (1926). Уравнение Вольтерры – 
специальный тип интегральных уравнений. Находят при-
менение в демографии, изучении вязкоупругих материа-
лов, в актуарной науке с помощью уравнения обновления  
и в механике жидкости для описания поведения потока 
вблизи границ конечного размера.
6 Сергеев Е. М. (1914–1997) – проректор по научно-учебной 
работе естественных факультетов МГУ (1964–1969), первый 
проректор МГУ (1969–1978), академик (1979), инициатор 
строительства нового здания МГУ на Воробьевых горах.

7 Келдыш М. В. (1911–1978) — советский ученый в обла-
сти прикладной математики и механики, крупный ор-
ганизатор советской науки, один из идеологов совет-
ской космической программы. Академик АН СССР 
(1946), член Президиума (с 1953), вице-президент 
(1960–1961) и президент (1961–1975) АН СССР. Триж-
ды Герой Социалистического Труда (1956, 1961, 1971). 
8 Биосферные заповедники – это строго охраняемые зна-
чительные по размерам территории, не испытывающие 
прямых антропогенных воздействий, создаваемые для со-
хранения генетически целых пород растительного и живот-
ного мира, экологических систем и проведения научных 
исследований.
9 Герасимов И. П. (1905–1985) – директор ИГ АН СССР 
(1951–1985), академик (1953).
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Института морфологии и экологии животных АН 
СССР члену-корреспонденту АН СССР В. С. Соколо-
ву10, начальнику Главгидрометслужбы, председателю 
советско-американской комиссии по сотрудничеству 
в области охраны окружающей среды Ю. А. Изра- 
элю11 подготовить предложения по организации 
Биосферных заповедников в Советском Союзе. (Ар-
хив РАН. Ф. 1691, Оп. 1. Д. 853. ЛЛ. 1–2).

А. П. Виноградов обосновал план участия АН 
СССР в проекте, в котором, в частности, отмечалось: 

“Нужно иметь в виду, что смысл организации био- 
сферных заповедников заключается не только и не 
столько в заповедовании определенной территории, 
сколько в ее всестороннем изучении. Как минимум 
исследования должны вестись по климатологии, гид- 
рологии, гидробиологии, почвоведению, вирусоло-
гии, микробиологии, ботанике (низшим и высшим 
растениям), геоботанике, зоологии (беспозвоноч-
ным и позвоночным и их экологии), физиологии и 
биохимии растений и животных, генетике: возмож-
но, по некоторым медицинским аспектам. Комплекс 
таких разнообразных исследований, требующих 
высококвалифицированных специалистов, может 
проводиться с успехом лишь в Академии наук СССР 
(вместе с ее филиалами, центрами и республикан-
скими академиями). Только Академия наук сможет 
подобрать достаточно квалифицированных ученых 
для планируемых работ, обеспечить координацию их 
исследований и, если это потребуется, руководство 

на самом высоком уровне…”. (Архив РАН. Ф. 1691.  
Оп. 1. Д. 853. ЛЛ. 3–4)

В начале 1990-х годов в работе кафедры геохимии 
геологического факультета МГУ появилось новое на-
правление – “экологическая геохимия”, связанное с 
проблемами влияния человеческой деятельности на 
среду в биосфере. Были организованы полевые ра-
боты в различные регионы страны, подтвердившие 
методы поисковой геохимии для выявления источ-
ников распространения экологически опасных за-
грязнителей. В настоящее время под руководством 
Д. В. Гричука на кафедре ведутся работы в области 
экологической геохимии, активное участие в науч-
ных исследованиях принимают студенты. Важную 
роль для подготовки квалифицированных специа-
листов-экогеохимиков играет научное обеспечение 
учебных и производственных практик на Северном 
Кавказе, Камчатке и в Подмосковье.
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