


ISSN 0204-3548. Мiнерал. журн. — 2005. — 27, № 1 1

NATIONAL  ACADEMY OF SCIENCES OF UKRAINE

SCIENTIFIC-THEORETICAL JOURNAL

FOUNDED IN SEPTEMBER, 1979

4 ISSUES PER YEAR

KYIVVol. 27, No 1, January-March, 2005

© Institute of Geochemistry, Mineralogy and Ore Formation of National Academy of Sciences of Ukraine, 2005

Contents
Mineralogy
BRIK A. B., SHPAK A. P., KARBOVSKY V. L., KLIMENKO A. P., DUBOK V. A.,
KALINICHENKO A. M., BAGMUT N. N., BEVZ V. V. EPR of Nanoscale Particles in
Biogenic and Synthetic Carbonate-Containing Apatites ..........................................................................................5
IVANITSKIY V. P., ILCHENKO K. O., LEGKOVA G. V., VOZNYUK P. O., LYTOVCHENKO A. S.,
LITVIN O. L. Octahedral Cations Distribution in the Structure of Magnesiohastingsite. Kinetics
of Structural Iron Radiation Oxidation .................................................................................................................... 2 7
TYSHCHENKO O. I. New Finding of Native Aluminium in Ukraine ................................................................ 3 8
Geochemistry
STEPANYUK L. M., ANDRIENKO O. M., DOVBUSH T. I., BONDARENKO V. K. Formation
Age of the Rocks from Novoukrainka Massif ........................................................................................................ 4 4
SAMCHUK A. I., KALINICHENKO A. M., KOTVITSKA I. M. Physico-Chemical Properties
of Modified Natural Sorbents ..................................................................................................................................... 5 1
SHUMLYANSKY L. V. Isotope Composition of Strontium, Neodymium and Sulphur in the
Rocks of the Prutivka Nickel-Bearing Intrusive (the North-Western Region of the Ukrainian
Shield) ............................................................................................................................................................................. 5 7
Petrology
KRYVDIK S. G., DUBYNA O. V. The Peculiarities of Mineral Chemistry in Alkaline-Ultrabasic
Complexes of the Ukrainian Shield as an Indicator of Their Depth Formation ............................................. 6 4
Ore Formation
EMETZ A. V., ZAGNITKO V. M., PRYKHOD’KO V. L. Mineral Compositions and Genesis of the
Ore Bodies of the Zhyrychi Cu Deposit (North-Western Ukraine) ................................................................... 7 7
VILKOVSKY V. A., VISHNEVSKY A. A. Method for Estimation of the Formation Depth
of Garnets of Ultrabasic Parageneses and Its Use When Prospecting for Diamond-Bearing
Kimberlites .................................................................................................................................................................... 9 2
News Items
YEVGENIY FEDOROVICH SHNYUKOV (On His 75th Birthday) ................................................................... 9 8
YURIY ALEKSANDROVICH POLKANOV (On His 70th Birthday) ............................................................. 100
GEORGIY LVOVICH KRAVCHENKO (On His 75th Birthday) ....................................................................... 103
IN MEMORY Of YURIY NIKOLAYEVICH KOLESNIK ................................................................................. 105
Our Authors .......................................................................................................................................... 107
Instructions to Authors ..................................................................................................................... 108

MINERALOGICAL
JOURNAL (UKRAINE)



ISSN 0204-3548. Мineral. Journ. (Ukraine). — 2005. — 27, No 12

EDITORIAL BOARD

Editor-in-Chief          M. P. Shcherbak (Ukraine)

J. H. Baker (The Netherlands)
O. B. Bobrov (Ukraine)
V.  F. Grinchenko (Ukraine)
K. Yu. Esypchuk (Ukraine)
S. G. Kryvdik - Deputy Editor-in-Chief (Ukraine)
G. O. Kulchytska - Secretary-in-Chief (Ukraine)
E. O. Kulish (Ukraine)
V. M. Kvasnytsya (Ukraine)
A. A. Marakushev (Russia)
V. I. Pavlyshyn - Deputy Editor-in-Chief (Ukraine)
A. Piestrzhynski (Poland)
O. M. Platonov (Ukraine)
O. M. Ponomarenko (Ukraine)
R. D. Schuiling (The Netherlands)
D. M. Shcherbak (Ukraine)
I. B. Shcherbakov (Ukraine)
E. F. Shnyukov (Ukraine)
E. V. Sobotovych (Ukraine)
K. Sundblad (Finland)
G. Udubasa (Rumania)
N. P. Yushkin (Russia)
V. M. Zagnitko - Deputy Editor-in-Chief (Ukraine)
Ed. Ya. Zhovinsky - Deputy Editor-in-Chief (Ukraine)

Head of the Editorial Staff

N. R. Kalmykova

Editors    A. I. Radchenko, V. V. Matrosova

               EDITORSHIP  ADDRESS
34, Palladina Prospect, 03680, Kyiv–142, Ukraine
Tel. (38044) 424–02–42
Fax (38044) 424-12-70
E-mail: minjournal@igmr.relc.com

,



ISSN 0204-3548. Мiнерал. журн. — 2005. — 27, № 1 3

НАЦIОНАЛЬНА   АКАДЕМIЯ   НАУК   УКРАЇНИ

ÍÀÓÊÎÂÎ-ÒÅÎÐÅÒÈ×ÍÈÉ ÆÓÐÍÀË

ÇÀÑÍÎÂÀÍÈÉ Ó ÂÅÐÅÑÍI 1979 ð.

ÂÈÕÎÄÈÒÜ 4 ÐÀÇÈ ÍÀ ÐIÊ

ÊÈ¯ÂТом 27, № 1,  cічень-березень, 2005

©  ²íñòèòóò ãåîõ³ì³¿, ì³íåðàëîã³¿ òà ðóäîóòâîðåííÿ ÍÀÍ Óêðà¿íè, 2005

Çìiñò
Мінералогія
БРИК А. Б., ШПАК А. П., КАРБОВСКИЙ В. Л., КЛИМЕНКО А. П., ДУБОК В. А.,
КАЛИНИЧЕНКО А. М., БАГМУТ Н. Н., БЕВЗ В. В. ЭПР наноразмерных частиц
в биогенных и синтетических карбонатсодержащих апатитах ........................................................................5
IVANITSKIY V. P., ILCHENKO K. O., LEGKOVA G. V., VOZNYUK P. O., LYTOVCHENKO A. S.,
LITVIN А. L. Octahedral cations distribution in the structure of magnesiohastingsite. Kinetics
of structural iron radiation oxidation ....................................................................................................................... 2 7
ТИЩЕНКО О. І. Нова знахідка самородного алюмінію в Україні ................................................................ 3 8
Геохімія
СТЕПАНЮК Л. М., АНДРІЄНКО О. М., ДОВБУШ Т. І., БОНДАРЕНКО В. К.
Вік формування порід Новоукраїнського масиву .............................................................................................. 4 4
САМЧУК А. І., КАЛІНІЧЕНКО А. М., КОТВІЦЬКА І. М. Фізико-хімічні властивості
модифікованих природних сорбентів ................................................................................................................... 5 1
ШУМЛЯНСЬКИЙ Л. В. Ізотопний склад стронцію, неодиму та сірки Прутівського
нікеленосного інтрузиву (північно-західна частина Українського щита) ................................................... 5 7
Петрологія
КРИВДІК С. Г., ДУБИНА О. В. Типохімізм мінералів лужно-ультраосновних комплексів
Українського щита як індикатор глибинностi їх формування ........................................................................ 6 4
Рудоутворення
EMETZ A. V., ZAGNITKO V. M., PRYKHOD’KO V. L. Mineral compositions and genesis of
the ore bodies of the Zhyrychi Cu deposit (North-Western Ukraine) ............................................................... 7 7
ВИЛЬКОВСКИЙ В. А., ВИШНЕВСКИЙ А. А. Методика оценки глубинности образования
гранатов ультраосновных парагенезисов и ее использование при поисках алмазоносных
кимберлитов ................................................................................................................................................................. 9 2
Хроніка
ЕВГЕНИЙ ФЕДОРОВИЧ ШНЮКОВ (к 75-летию со дня рождения) ........................................................... 9 8
ЮРИЙ АЛЕКСАНДРОВИЧ ПОЛКАНОВ (к 70-летию со дня рождения) ................................................. 100
ГЕОРГИЙ ЛЬВОВИЧ КРАВЧЕНКО (к 75-летию со дня рождения) .......................................................... 103
ПАМЯТИ ЮРИЯ НИКОЛАЕВИЧА КОЛЕСНИКА ......................................................................................... 105
Наші автори ........................................................................................................................................... 107
Правила для авторів .......................................................................................................................... 108



ISSN 0204-3548. Мineral. Journ. (Ukraine). — 2005. — 27, No 14

ПЛАТОНОВ А. Н. и др.

Свідоцтво про державну реєстрацію друкованого засобу масової інформації видане
Державним Комітетом інформаційної політики, телебачення та радіомовлення України
Серія КВ № 7104

Друкується за постановою редакційної колегії журналу

Редактори А. І. РАДЧЕНКО, В. В. МАТРОСОВА
Художній редактор Т. М. НЕМЕРОВСЬКА
Технічний редактор Т. М. ШЕНДЕРОВИЧ

Здано до набору   17.03.2005. Підп. до друку   28.03.2005. Формат 70108/16. Папір. офс. № 1. Гарн. Таймс ET.
Друк офсетний. Умов. друк. арк. 9,10.  Тираж 300 прим. Зак. 1-01/05

Друкарня фірми "Есе", Київ, пр-т Вернадського, 34/1



ISSN 0204-3548. Мiнерал. журн. — 2005. — 27, № 1 5

МІНЕРАЛОГІЯ

© А. Б. Брик, А. П. Шпак, В. Л. Карбовский, А. П. Клименко, В. А. Дубок, А. М. Калиниченко, Н. Н. Багмут, В. В. Бевз, 2005

УДК 549.903:538.055:539.219.3

А. Б. Брик, А. П. Шпак, В. Л. Карбовский, А. П. Клименко, В. А. Дубок,
А. М. Калиниченко, Н. Н. Багмут, В. В. Бевз

ÝÏÐ íàíîðàçìåðíûõ ÷àñòèö â áèîãåííûõ è
ñèíòåòè÷åñêèõ êàðáîíàòñîäåðæàùèõ àïàòèòàõ

Методом электронного парамагнитного резонанса (ЭПР) проведено исследование высокоминерализо-
ванных биологических тканей (эмаль зубов, кости), а также синтетических карбонатапатитов, получен-
ных по разным технологиям. Основное внимание уделено углеродсодержащим парамагнитным радика-
лам ,2CO

  
3CO  и 3

3CO , а также ионам O– и другим парамагнитным центрам, которые являютсятся
характерными для биогенных и синтетических карбонатапатитов. Изучены места локализации и свой-
ства предцентров, которые при облучении переходят в парамагнитное состояние. Показано, что пред-
центрами парамагнитных радикалов 

2CO  являются молекулы CO2, локализованные в водно-органиче-
ской матрице или в позициях гидроксильных групп вблизи поверхности нанокристаллов, а также кар-
боксильные группы аминокислот, ассоциированные с нанокристаллами. Молекулы CO2, локализован-
ные в позициях гидроксильных групп, обладают высокой термостабильностью и распадаются, если
температура отжига T > 700 °C. Вхождение молекул CO2 в позиции гидроксильных групп сопровожда-
ется формированием ионов O2–, которые при облучении теряют электрон и переходят в парамагнитное
состояние O–. Установлено, что для биогенных карбонатапатитов парамагнитные радикалы 

3CO  фор-
мируются из ионов ,2

3CO
  локализованных на поверхности нанокристаллов. Для синтетических карбо-

натапатитов B-типа ионы ,2
3CO
  продуцирующие радикалы 3

3CO , кроме поверхности, могут быть
локализованы также в позициях гидроксильных групп. Радикалы 3

3CO , локализованные на поверхнос-
ти биогенных нанокристаллов, обладают низкой стабильностью и распадаются при комнатной темпера-
туре. Показано, что парамагнитные радикалы 3

3CO  формируются из ионов ,2
3CO
  локализованных в

позициях фосфорных тетраэдров. В исходных (неотожженных) образцах биогенных и синтетических
карбонатапатитов парамагнитные радикалы 3

3CO  имеют очень короткое время жизни, что затрудняет
регистрацию соответствующих сигналов ЭПР. Отжиг биогенных и синтетических карбонатапатитов
B-типа при T  600 °C стабилизирует парамагнитные 3

3CO  радикалы, что позволяет регистрировать
сигналы ЭПР, обусловленные 3

3CO  радикалами. Обнаружены 3
3CO  радикалы двух типов: 3

3CO  (1) и
3

3CO  (2), которые связаны с локализацией углерода в позициях фосфора. Радикалы 3
3CO  (1) и 3

3CO
(2) соответствуют отсутствию кислорода на длинной и короткой P—O связях в PO4 тетраэдре. Установ-
лено, что карбонатное вещество в апатитах, кроме углеродсодержащих молекул и ионов, присутствует
также в форме примесных минеральных фаз (кальцит, доломит, магнезит). Количество этих фаз невели-
ко, поэтому они могут быть зафиксированы только методом ЭПР. Кроме указанных примесных мине-
ральных фаз, биогенные карбонатапатиты содержат, как правило, также витлокит и оксиды кальция и
магния.
E-mail: ab@brik.relc.com

1. Введение
Высокоминерализованные биологические ткани, такие как кости и эмаль зубов, содер-
жат, соответственно, 65–75 и 95–97 % минерального вещества, которое состоит из отдель-
ных наноразмерных частиц, погруженных в водно-органическую матрицу [4]. Размеры
нанокристаллов в эмали зубов и в костях распределены в некотором диапазоне значений
[1, 22, 23, 35]. В эмали зубов в среднем размеры наночастиц в три–пять раз больше, чем в
костях и находятся в интервале от десятка до сотни нанометров [23, 35].

Минеральная компонента костей и эмали зубов, которые принято называть биоми-
нералами [4], представлена в основном гидроксилапатитом, однако содержит также не-
большое количество других минеральных фаз [8, 13]. Важной составной частью мине-
ральной компоненты костей и зубов являются разного рода примеси. Наиболее распро-
страненной и важной примесью в минеральной компоненте биоминералов является кар-
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бонатное вещество. Кости и эмаль зубов содержат до нескольких процентов карбонатно-
го вещества [4].

Карбонатное вещество играет особо важную роль в функционировании костей и
зубов. Количество карбонатных примесей в костях и зубах изменяется с возрастом биоло-
гического объекта, а также при заболеваниях этих биологических тканей [9, 18]. Процессы
деминерализации костей в условиях невесомости в значительной мере связаны с измене-
нием количества и мест локализации карбонатного вещества [5, 10, 12]. Состав и тип
карбонатных примесей существенно влияют на процессы ассимиляции костной тканью
имплантатов, изготовленных на основе апатитов [32]. Таким образом, изучение характе-
ристик карбонатных примесей в биоминералах и их синтетических аналогах имеет боль-
шое значение для решения не только фундаментальных проблем биоминералогии, но и
многих прикладных задач, связанных с заболеваниями костей и зубов.

Для изучения характеристик карбонатного вещества в таких биоминералах, как кости
и эмаль зубов, очень важным является исследование синтетического гидроксилапатита с
примесями карбонатного вещества [3, 6]. Это обусловлено тем, что с помощью синтети-
ческого гидроксилапатита, изменяя условия синтеза, можно моделировать разные ситуа-
ции, которые встречаются    в  биологических тканях. При этом можно получать карбонат-
апатиты, в которых карбонатные ионы 2

3CO  локализованы в позициях как фосфорных
тетраэдров (B-тип), так и гидроксильных групп (A-тип), а также на поверхности нанораз-
мерных частиц гидроксилапатита. Отметим также, что изучение синтетических аналогов
костной ткани, изготавливаемых на основе апатитов, имеет также самостоятельный инте-
рес, поскольку эти материалы нашли широкое применение в ортопедии и травматологии
[32].

Изучению карбонатного вещества в биогенном и синтетическом апатите посвящено
значительное количество исследований [3, 6]. Важное место в изучении апатита, в том
числе карбонатапатита, занимают исследования, выполненные с помощью инфракрас-
ной спектроскопии (ИКС) [21, 24, 30], рентгеноструктурного анализа (РСА) [19, 20, 31], а
также методов радиоспектроскопии, таких как ядерный магнитный резонанс [7], элек-
тронный парамагнитный резонанс (ЭПР) [2, 11, 14–17, 25, 27, 29, 34] и двойной электрон-
но-ядерный резонанс [26, 28, 33]. В настоящее время с помощью перечисленных выше
экспериментальных методов получена обширная информация о свойствах карбонатного
вещества в апатите. Однако, несмотря на большое количество проведенных исследова-
ний, многие важные вопросы, связанные с карбонатным веществом в апатитах, остаются
изученными недостаточно, а данные многих работ противоречивы. Анализ литератур-
ных источников, связанных с изучением свойств углерода в апатите, показывает, что, по
крайней мере, при решении этой проблемы апатит вполне оправдывает свое название,
которое в переводе с греческого означает "ввожу в заблуждение". Наиболее противоре-
чивая информация о свойствах карбонатапатитов связана с формами вхождения и места-
ми локализации карбонатного вещества в биоминералах и их синтетических аналогах, а
также с различием свойств карбонатных ионов, локализованных в разных структурных
позициях.

Целью данной работы является изучение форм вхождения и мест локализации кар-
бонатного вещества в карбонатапатитах с помощью метода ЭПР. Основное внимание
уделено парамагнитным углеродсодержащим радикалам и другим парамагнитным цен-
трам, которые являются типичными для биогеннных и синтетических карбонатапатитов.
В работе описаны новые экспериментальные результаты, а также сделаны обобщающие
выводы о свойствах карбонатного вещества в биоминералах и их синтетических аналогах.

2. Объекты и методы экспериментальных исследований
В данной работе описаны исследования широкого круга биогенных и синтетических

карбонатсодержащих апатитов, а также некоторых вспомогательных материалов с при-
месью карбонатного вещества. Биоминералы были представлены эмалью зубов челове-
ка,  зубами крысы, а также бедренными костями крысы и коровы. Синтетические матери-
алы были представлены карбонатапатитами разного типа (A-тип и B-тип), синтезирован-

БРИК А. Б. и др.
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ными по разным технологиям. Принято считать, что в карбонатапатитах B-типа карбонат-
ные ионы 2

3CO  занимают позиции фосфорных тетраэдров, а в карбонатапатитах A-типа
эти ионы занимают позиции гидроксильных групп. Карбонатапатиты B-типа были полу-
чены с помощью технологии так называемого мокрого синтеза [3] с добавлением в шихту
карбонатов. Карбонатапатиты A-типа были получены путем прокаливания образцов гид-
роксилапатита, которые не имели специально введенных примесей, в потоке молекул CO2
при T = 1000 °C в течение 1 ч.

Наиболее детальные исследования выполнены для четырех образцов, которые обо-
значены нами как К-1, К-2, Д-1 и ОВ. Образцы К-1 и К-2 представляли собой карбонатапа-
титы B-типа, которые были синтезированы при разных температурах. Образцы К-1 и К-2
мы будем называть низко- и высокотемпературными образцами соответственно. Количе-
ство карбонатного вещества в образцах К-1 и К-2 было равным ~ 2 %. Образец Д-1 пред-
ставлял собой карбонатапатит A-типа, количество карбонатного вещества в этом образце
составляло ~ 3 %. Образец ОВ представлял собой кость коровы. Этот образец  для умень-
шения количества органического вещества был прокипячен в течение 2 ч в дистиллиро-
ванной воде.

Для изучения температурной стабильности предцентров, которые при облучении
продуцируют соответствующие парамагнитные центры, исследованные образцы перед
облучением были отожжены в интервале температуры 100–1000 °C. Отжиг был проведен
в муфельной печи в атмосфере воздуха в течение 1 ч.

Для создания парамагнитных центров, которые могут быть зарегистрированы мето-
дом ЭПР, исследованные образцы после отжига подвергались облучению. Облучение
проводилось с помощью гамма-лучей изотопа 60Co (доза ~ 15·104 Гр), либо рентгенов-
ских лучей (напряжение антикатода 100 кВ, ток 2 mA, длительность облучения 30 мин). В
отдельных случаях для изучения стабильности парамагнитных центров облученные об-
разцы подвергались отжигу в интервале температуры 100–400 °C.

Основные измерения выполнены на ЭПР спектрометре РЭ-1306 (Россия). Некото-
рые вспомогательные измерения сделаны на спектрометрах ERS-231 (Германия) и PS-
100.X (Беларусь). Все перечисленные выше спектрометры работают в трехсантиметро-
вом диапазоне длин волн. Частота модуляции магнитного поля для этих спектрометров
равна 100 кГц, амплитуда модуляции изменялась в диапазоне (0,5–2,0)·10–1 мТл. Кривые
насыщения сигналов ЭПР микроволновой мощностью исследовались с помощью спект-
рометра РЭ-1306, для которого максимальная мощность микроволнового поля равна
примерно 80 мВт. Сравнение интенсивностей сигналов ЭПР в разных образцах проводи-
лось с помощью эталонного образца (MgO : Mn2+), который постоянно находился в мик-
роволновом резонаторе совместно с исследуемыми образцами. Спектр ЭПР эталонного
образца (MgO : Mn2+) представляет собой, как известно [25], шесть линий сверхтонкой
структуры иона Mn2+, которые характеризуются значениями g-фактора 2,1416 : 2,0866 :
:2,034 : 1,9814 : 1,9303 : 1,8808 соответственно. Приведенные ниже интенсивности сигналов
ЭПР для разных парамагнитных центров в исследованных образцах соответствуют пико-
вой интенсивности сигнала, разделенной на интенсивность сигнала ЭПР от эталонного
образца.

3. Результаты эксперимента и их обсуждение
Спектры ЭПР биогенных и синтетических карбонатапатитов обусловлены широким

набором парамагнитных центров разного типа. Большинство парамагнитных центров в
исследованных образцах представляют собой углеродсодержащие радикалы. Кроме того,
исследованные образцы содержат также другие парамагнитные центры, которые, как
правило, взаимосвязаны с карбонатными радикалами и являются характерными для кар-
бонатапатитов. Ниже описаны свойства наиболее распространенных парамагнитных сиг-
налов, зарегистрированных нами в исследованных образцах.

Углеродсодержащие парамагнитные радикалы, которые могут быть зарегистриро-
ваны методом ЭПР в карбонатапатитах, представлены, в основном, радикалами 

32 CO,CO
и 3

3CO . В зависимости от мест локализации и структуры ближнего окружения спектро-
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скопические характеристики, а также динамические характеристики перечисленных выше
радикалов могут заметно различаться. Значения компонент g-тензора наиболее распро-
страненных углеродсодержащих парамагнитных радикалов приведены в табл. 1–3. Точ-
ность измерения g-факторов соответствует плюс–минус трем единицам в последнем
знаке значений, приведенных в этих таблицах.

3. 1.  Радикалы 
2CO . Наиболее интенсивные сигналы ЭПР в биогенных и синтетиче-

ских карбонатсодержащих апатитах обусловлены парамагнитными радикалами 
2CO . Вид

сигнала ЭПР, обусловленный 
2CO  радикалами, представлен на рис. 1. Сигналы ЭПР отт


2CO  радикалов присутствуют во всех биоминералах, а также во всех типах синтетических

карбонатапатитов. Радикалы 
2CO  продуцируются в перечисленных выше материалах

самыми разными видами излучений, в том числе гамма-лучами, рентгеновскими луча-
ми и электронами.

Значения компонент g-тензора 
2CO  радикалов в разных материалах приведены в

табл. 1. Характерным признаком ("паспортом") 
2CO  радикалов является компонента сиг-

нала ЭПР, которая соответствует фактору спектроскопического расщепления g  1,997.
Эта компонента g-тензора ориентирована вдоль направления кислород — кислород в


2CO  радикале и при аксиальном g-тензоре соответствует компоненте g|| [25]. Компонен-

ты g-тензора 
2CO  радикалов, локализованных в разных материалах либо в разных струк-

турных позициях одних и тех же материалов, близки, но не одинаковы. Во многих случаях
(из-за наложения сигналов ЭПР) выделение вклада, обусловленного отдельным типом


2CO  радикалов, оказывается затруднительным.
Кроме g-факторов свойства 

2CO  радикалов различаются по их динамическим ха-
рактеристикам, под которыми мы понимаем температурную стабильность как предцен-
тров, так и парамагнитных центров, а также особенности насыщения сигналов ЭПР мик-
роволновым полем. Различия свойств 

2CO  радикалов в разных биоминералах связаны

Таблица 1. Значения компонент g-тензора для 
2CO  радикалов

Номер п/п g1 g2 g3 Примечание 
1 2,0038 2,0020 1,9978 Апатит В-типа  

Прогрев при Т = 100 °C  
 

2 2,0046 2,0046 1,9985 Апатит А-типа 
Прогрев при Т = 200 °C  

 
3 2,0037 2,0028 1,9979 Апатит А-типа 

Прогрев при Т = 600 °C 
 

4 2,0037 2,0028 1,9985 Кость 
Прогрев при Т = 100 °C 

 
5 2,0040 2,0028 1,9979 Кость 

Прогрев при Т = 700 °C 
 

6 2,0030 2,0015 1,9970 Орторомбический центр  
в апатите В-типа [25] 

 
7 2,0035 2,0024 1,9980 Орторомбический центр  

в апатите А-типа [25] 
 

8 2,0030 2,0030 1,9990 Аксиальный центр во  
фторапатите [25] 

 
9 2,0032 2,0016 

(2,0018) 
1,9973 

(1,9972) 
Орторомбический центр  

в зубной эмали [25] 
 

10 2,0025 2,0025 1,9972 Аксиальный центр  
в зубной эмали [25] 

 
11 2,0007 2,0007 2,0007 Изотропный центр  

в зубной эмали [25] 
 

 

БРИК А. Б. и др.
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также с разной анизотропией сигналов ЭПР, которая
проявляется в образцах, имеющих  форму пласти-
нок.

Различия свойств 
2CO  радикалов разного типа

обусловлены неодинаковыми свойствами предцент-
ров, которые при облучении продуцируют парамаг-
нитные 

2CO  радикалы. Нами изучена зависимость
количества предцентров 

2CO  радикалов от темпера-
туры отжига для разных образцов. Соответствующие
зависимости (нормированные на максимальные зна-
чения сигналов) представлены на рис. 2. Для кривых
1, 2 и 3, которые соответствуют образцам Д-1, К-2 и
ОВ, соотношение максимальных интенсивностей
сигналов ЭПР, обусловленных 

2CO  радикалами, рав-
но 8 : 30 : 33. На рис. 2 каждая кривая нормирована на
максимальное значение соответствующего сигнала.
Согласно данным рис. 2, наиболее термостабильны-
ми являются предцентры  синтетического карбонат-
апатита А-типа (образец Д-1). Для этого образца пред-
центры 

2CO  радикалов сохраняются до температуры отжига порядка 900 °C. Отметим
также, что кривая 1 на рис. 2 имеет два экстремума при Т  150 и Т  700 °C. На этом
основании можно считать, что в образце Д-1 имеются две группы предцентров, которые
локализованы в разных местах и, соответственно, имеют разные свойства. Для синтетиче-
ского карбонатапатита В-типа (образец К-2) и для биогенного карбонатапатита (образец
ОВ) тоже можно выделить две группы предцентров. Первая, менее стабильная группа,
распадается при Т > 150 оС. Вторая, более стабильная, распадается при Т > 600 °C. Рассма-
триваемые две группы предцентров 

2CO  радикалов в биогенных и синтетических карбо-
натапатитах мы будем обозначать как 1[ 

2CO ] и 2[ 
2CO ] соответственно. Соотношение

количества предцентров в первой группе 1[ 
2CO ] с низкой термостабильностью и во вто-

рой группе 2[ 
2CO ] с более высокой термостабильностью для разных образцов не одина-

ковое. Согласно данным рис. 2, большинство предцентров в образце Д-1 относится ко
второй группе 2[ 

2CO ], а в образцах К-2 и ОВ — к первой группе 1[ 
2CO ].

В эмали зубов также имеются, по крайней мере, две группы предцентров, которые
характеризуются разной температурной стабильностью. Менее стабильная группа пред-
центров распадается в температурном интервале 200–250 °C, а более стабильная — в
интервале 600–650. Таким образом, температурные характеристики предцентров 

2CO
радикалов в эмали зубов и в костях подобны. Более подробная информация о термоста-
бильности предцентров 

2CO  радикалов в эмали зубов приведена в работах [11, 14, 15].
При комнатной температуре сигналы ЭПР, обусловленные 

2CO  радикалами, насы-
щаются микроволновым полем слабо. Информацию о кривых насыщения микроволно-
вым полем сигналов ЭПР от 

2CO  радикалов в эмали зубов можно найти в работах [11, 15].
В этих работах показано, что кривые насыщения 

2CO  радикалов в отожженных и не-
отожженных образцах не одинаковы. Подобная ситуация имеет место также для синтети-
ческих карбонатапатитов.

Рассмотрим вопросы, связанные с механизмами формирования 
2CO  радикалов и

местами локализации предцентров этих радикалов. В биоминералах основная часть пред-
центров 

2CO  радикалов связана с молекулами 0
2CO  и карбоксильными группами (O=C–

OH) аминокислот, которые ассоциированы с нанокристаллами гидроксилапатита. В био-

Рис. 1. Спектр ЭПР образца К-1 (карбонатапатит В-типа),
отожженного при T = 100 °C. На рисунке указаны сигналы
ЭПР от 


2CO  и 


3CO  радикалов, а также сигнал от ионов O–

(2). Цифрами 3 и 4 указаны третья и четвертая линии сверх-
тонкой структуры иона Mn2+ эталонного образца (MgO :
Mn2+ ).
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минералах формирование парамагнитных радикалов 
2CO  происходит под действием

облучения и соответствует процессам

,COCO 2
0
2

  e                                                                                                    (1)

  HCOγCO(OH) 2 .                                                         (2)

Реакция (1) соответствует захвату молекулами CO2 вторичных электронов, а реакция
(2) — преобразованию карбоксильных групп аминокислот под действием гамма-кван-
тов. Согласно работам [12, 32], радикалы 

2CO , которые формируются в соответствии с
реакцией (2), стабильны только в том случае, если аминокислоты ассоциированы с нано-
кристаллами гидроксилапатита.

Отметим, что в некоторых публикациях, посвященных изучению 
2CO  радикалов в

эмали зубов, делается вывод, что 
2CO  радикалы формируются из ионов .CO2

3
  При этом

предполагают, что 2
3CO  ионы локализованы в позициях фосфорных тетраэдров, а фор-

мирование 
2CO  радикалов связано с удалением (под действием облучения) кислорода из

карбонатного иона .CO2
3
  Мы считаем, что удаление иона кислорода под действием об-

лучения и, соответственно, формирование 
2CO  радикалов из карбонатных ионов ,CO2

3


которые локализованы в позициях фосфорных тетраэдров, как правило, является малове-
роятным. Вероятность таких процессов может возрастать при увеличении энергии гам-
ма-квантов и дозы облучения [14].

Места локализации 2CO  молекул, которые играют роль предцентров 
2CO  радика-а-

лов в биоминералах, могут быть разными. Мы считаем, что в биоминералах основная
часть молекул 2CO  локализована вблизи поверхности нанокристаллов гидроксилапатита.
При анализе кривых, представленных на рис. 2, был сделан вывод, что предцентры 

2CO
радикалов в биоминералах можно разделить на две группы. Менее стабильная группа
предцентров 1[ 

2CO ] соответствует  СО2 молекулам, которые локализованы в органичес-
ких прослойках вблизи поверхности нанокристаллов, а вторая группа предцентров 2[ 

2CO ]
соответствует СО2 молекулам, которые локализованы внутри нанокристаллов в позициях
гидроксильных групп. В биоминералах предцентры первой группы 1[ 

2CO ] обладают низ-
кой температурной стабильностью и распадаются при Т > 150 °C, предцентры второй
группы 2[ 

2CO ] более стабильны и распадаются при Т > (550–600) °C.
В синтетических карбонатапатитах B-типа, как уже было отмечено ранее, предцент-

ры 
2CO  радикалов тоже можно разделить на две группы 1[ 

2CO ] и 2[ 
2CO ]. Согласно

данным, представленным на рис. 2, температурная стабильность этих двух групп пред-
центров для биоминералов и для синтетических апатитов B-типа примерно одинакова. В
карбонатапатитах A-типа, согласно результатам, представленным на рис. 2, присутствуют
также две группы предцентров 

2CO  радикалов. Температурная стабильность предцент-
ров первой группы 1[ 

2CO ] в синтетических карбонатапатитах А- и В-типов примерно
одинакова. Однако температурная стабильность предцентров второй группы 2[ 

2CO ] в
карбонатапатитах A-типа намного выше, чем в карбонатапатитах В-типа. Предцентры
второй группы в образце Д-1 распадаются только в том случае, если температура отжига
T > 700 °C. Мы считаем, что в карбонатапатитах А-типа, также как и в апатитах В-типа, к
первой группе предцентров относятся 2CO  молекулы, которые локализованы на поверх-
ности частиц, а ко второй группе — 2CO  молекулы, локализованные в структуре гидро-
ксилапатита в позициях гидроксильных групп. Различие термостабильности для предцен-
тров второй группы 2[ 

2CO ] в исследованных нами образцах может быть обусловлено
разной степенью совершенства кристаллической структуры в разных образцах. При этом,
чем более совершенна кристаллическая структура, тем более стабильны предцентры
2[ 

2CO ] в этой структуре.
В образце Д-1 количество предцентров 2[ 

2CO ] намного больше, чем предцентров
1[ 

2CO ]. Таким образом, для образца Д-1 основное количество предцентров 
2CO  радика-а-

лов соответствует 2CO  молекулам, локализованным в позициях гидроксильных групп.
Кроме того, при отжиге образца Д-1 в температурном интервале 500–700 °C количество
предцентров 2[ 

2CO ] возрастает. Это может быть связано с изменением локального окру-
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жения 2CO  молекул и с дополнительной диф-
фузией 2CO  молекул в позиции OH-групп.
Процесс увеличения количества предцентров
второй группы 2[ 

2CO ], который происходит
при отжиге образцов, может иметь место не
только для образца Д-1, но и для биоминера-
лов, таких как эмаль зубов и кости. Для биоми-
нералов этот процесс может быть связан с за-
хватом молекул 2CO  в позиции гидроксильных
групп при отжиге образцов. В случае биоминералов молекулы 2CO , которые захватыва-
ются структурой гидроксилапатита, образуются за счет распада органической компонен-
ты эмали зубов и костей.

Температурная стабильность парамагнитных 
2CO  радикалов в биогенных и синте-

тических материалах не одинакова. Для биоминералов спектроскопические и анизотроп-
ные характеристики ЭПР сигналов, обусловленных 

2CO  радикалами, изменяются при
нагревании ранее облученных образцов. Согласно работам [12, 17], парамагнитные ради-
калы 

2CO  в эмали зубов можно разделить на две группы. К первой относятся радикалы с
хаотической ориентацией в пространстве, а ко второй — радикалы с фиксированной
ориентацией в пространстве. Термостабильность этих двух групп радикалов существен-
но разная, что позволяет говорить о двух группах радикалов, которые имеют разное ло-
кальное окружение и, соответственно, разные физические свойства. Свойства предцент-
ров этих двух групп 

2CO  радикалов в эмали зубов, очевидно, подобны свойствам ранее
рассмотренных предцентров 1[ 

2CO ] и 2[ 
2CO ]. Согласно работам [12, 17], хаотические


2CO  радикалы значительно менее термостабильны, чем ориентированные 

2CO  радика-а-
лы. В работах [12, 17] сделаны выводы, что хаотические 

2CO  радикалы локализованы в
органической матрице вблизи поверхности нанокристаллов гидроксилапатита, а ориен-
тированные — в позициях гидроксильных групп. Отжиг эмали при T = 300–400 °C ведет к
перераспределению количества хаотических и ориентированных радикалов 

2CO . В рабо-
тах [12, 17] было показано, что в процессе отжига эмали хаотические 

2CO  радикалы
трансформируются в ориентированные 

2CO  радикалы. Изменения g-тензора и других
характеристик 

2CO  радикалов в эмали зубов при отжиге обусловлены тем, что темпера-
турная стабильность окружения, в котором находятся 

2CO  радикалы, оказывается более
низкой, чем температурная стабильность самих 

2CO  радикалов. Соответственно, по мере
отжига образцов 

2CO  радикалы оказываются в новом окружении, что и ведет к измене-
нию их спектроскопических характеристик. Подобная ситуация имеет место и для образ-
цов костной ткани.

При вращении пластинок эмали зубов и костей в микроволновом резонаторе сигна-
лы ЭПР, обусловленные 

2CO  радикалами, проявляют существенную анизотропию, т. е.
резонансные поля сигналов ЭПР при вращении образцов изменяются. Отжиг предвари-
тельно облученных пластинок эмали зубов ведет к увеличению анизотропии сигналов
ЭПР, однако в костях анизотропия сигналов, в пределах точности опытов, не зависит от
отжига предварительно облученных пластинок. Отметим также, что анизотропия сигна-
лов ЭПР, обусловленных 

2CO  радикалами, значительно изменяется при заболеваниях
костей и зубов [9, 12]. Последнее указывает на то, что при заболеваниях этих тканей имеют
место существенные изменения в текстурировании биоминералов, а также в локальном
окружении 

2CO  радикалов.
Согласно работам [25, 27], радикалы 

2CO  в эмали зубов по характеристикам g-тензо-

Рис. 2. Зависимости интенсивностей сигналов ЭПР
(Ii), обусловленных радикалами ,2CO

  от температу-
ры предварительного (до облучения) отжига образ-
цов. Кривые 1, 2 и 3 относятся к образцам Д-1 (карбо-
натапатит А-типа), К-2 (карбонатапатит В-типа) и ОВ
(кость) соответственно. Величина Ii,max является мак-
симальным значением интенсивности сигнала в соот-
ветствующем образце.

ЭПР НАНОРАЗМЕРНЫХ ЧАСТИЦ В КАРБОНАТСОДЕРЖАЩИХ АПАТИТАХ
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ра могут быть разделены на аксиальные и орторомбические. На основании эксперимен-
тальных данных можно предположить, что орторомбические и аксиальные радикалы,
описанные в работах [27, 29], соответствуют хаотическим и ориентированным центрам,
которые описаны в работах [11, 12, 16]. Кроме аксиальных и орторомбических 

2CO  ради-
калов, описаны также изотропные 

2CO  радикалы [25], для которых фактор спектроскопи-
ческого расщепления равен примерно 2,0007. Предполагают, что изотропные 

2CO  ради-
калы локализованы в водном окружении [25]. Изотропия g-фактора связана со свобод-
ным вращением 

2CO  радикала вокруг трех взаимно перпендикулярных осей. Многие
авторы считают, что широко распространенный в биогенных и синтетических апатитах
сигнал с g-фактором, примерно равным 2,0007, соответствует свободно вращающимся


2CO  радикалам. Мы считаем, что природа сигнала с g  2,0007 остается дискуссионной,

поскольку этот сигнал является типичным также для образцов, отожженных при высоких
температурах. В исследованных нами образцах количество 

2CO  радикалов с изотропным
g-фактором является небольшим.

Известно, что влияние карбонатного вещества на свойства апатитов, кроме методов
радиоспектроскопии, интенсивно исследуется с помощью ИКС [21, 24, 30] и РСА [19, 20,
31]. При этом сопоставление данных, полученных этими методами, как правило, вызыва-
ет значительные трудности [24]. Важно отметить, что исследование методом ИКС молекул
СО2, которые являются предцентрами наиболее интенсивных сигналов ЭПР, является за-
труднительным. Это связано как со слабой интенсивностью соответствующего ИКС сиг-
нала, так и с методическими особенностями регистрации этого сигнала [24]. Отметим
также, что молекулы СО2, локализованные на поверхности нанокристаллов, очевидно, не
влияют на параметры элементарной решетки, которые многократно исследовались с по-
мощью РСА. Влияние на параметры элементарной решетки молекул СО2, локализован-
ных в структуре гидроксилапатита, насколько нам известно, не изучено. Таким образом,
сопоставление данных, полученных разными методами, о влиянии молекул СО2 на свой-
ства карбонатапатитов является нетривиальным. Вместе с тем, поскольку именно моле-
кулы СО2 играют особо важную роль в функционировании высокоминерализованных
биологических тканей [32], то это повышает важность комплексного исследования этих
молекул в биогенных и синтетических карбонатапатитах. Сопоставление данных, полу-
ченных с помощью разных методов, позволит построить модели, с помощью которых
наиболее полным образом можно будет описывать свойства и роль молекул СО2 в био-
генных и синтетических карбонатапатитах.

3.2. Радикалы 
3CO . Сигналы ЭПР, обусловленные 

3CO  радикалами, наблюдаютсяся
во всех образцах биоминералов (эмаль зубов, кости) и синтетических карбонатапатитов
B-типа. В карбонатапатите A-типа сигналы ЭПР, обусловленные 

3CO  радикалами, нам
зарегистрировать не удалось. Параметры g-тензора 

3CO  радикалов в разных материалах
приведены в табл. 2. Спектроскопические характеристики и форма сигналов ЭПР от 

3CO
радикалов в биогенных и синтетических карбонатапатитах не одинаковы.

Вид сигналов ЭПР, обусловленных 
3CO  радикалами в образцах К-1 и ОВ, представ-

лен на рис. 3. На этом рисунке видно, что сигналы ЭПР от 
3CO  радикалов в образах К-1 и

ОВ имеют разные характеристики и количество 
3CO  радикалов в этих образцах намногоо

меньше, чем 
2CO  радикалов. В образцах костей и эмали зубов интенсивности и формаа

сигналов ЭПР от 
3CO  радикалов варьируют в широких интервалах. В неотожженных

образцах кости две низкополевые компоненты сигнала от 
3CO  радикалов, как правило, не

разрешены (рис. 3, б), что указывает на особое структурное положение этих радикалов.
Зависимости количества предцентров 

3CO  радикалов от температуры отжига об-
разцов   представлены  на  рис. 4. Кривые 1 и 2 на этом рисунке соответствуют образцам
К-1 и К-2, а кривая 3 — образцу ОВ.  Соотношение максимальных интенсивностей сигна-
лов ЭПР для кривых 1, 2 и 3 на рис. 4 равно, соответственно, 1 : 4 : 3. Как видно на рис. 4, для
образцов синтетического карбонатапатита В-типа (кривые 1 и 2) зависимости количества
предцентров 

3CO  радикалов от температуры отжига образцов качественно подобны со-
ответствующим кривым для 

2CO  радикалов (кривая 2 на рис. 2). На этом основании
можно предположить, что в карбонатапатитах В-типа существуют две группы предцент-

БРИК А. Б. и др.
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ров 
3CO  радикалов, которые обладают разной термостабильностью. Эти две группы

предцентров будем обозначать как 1[ 
3CO ] и 2[ 

3CO ]. Предцентры 1[ 
3CO ] обладают низ-

кой   термостабильностью  и  распадаются при отжиге в температурном интервале 200–
300 °C. Предцентры 2[ 

3CO ] обладают более высокой термостабильностью и распадаются
при отжиге в интервале 600–700 °C для образца К-1 и 500–600 — для образца К-2. Соотно-
шение количества предцентров 1[ 

3CO ] и 2[ 
3CO ] для образцов К-1 и К-2 существенно

разное. В образце К-2 доминируют предцентры 1[ 
3CO ], а в образце К-1 количество пред-

центров 1[ 
3CO ] и 2[ 

3CO ] примерно одинаковое. Кривая 3 на рис. 4 соответствует сигна-
лу в кости, для которого g-фактор равен 2,0133. По значению g-фактора этот сигнал отно-
сится к 

3CO  радикалам, однако вопрос о месте локализации этого радикала в настоящее

Рис. 3. Спектры ЭПР образцов К-1
(спектр a) и ОВ (спектр б), отожжен-
ных до облучения при T = 200 °C. Ука-
заны сигналы ЭПР от 

3CO  и 
2CO

радикалов. Крайние сигналы в низких
и высоких полях, которые имеют об-
ратную фазу, соответствуют третьей и
четвертой линии сверхтонкой струк-
туры иона Mn2+ эталонного образца
(MgO : Mn2+ ).

ЭПР НАНОРАЗМЕРНЫХ ЧАСТИЦ В КАРБОНАТСОДЕРЖАЩИХ АПАТИТАХ

Таблица 2. Значения компонент g-тензора для 
3CO  радикалов

Номер 
п/п 

g1 g2 g3 Примечание 

1 2,0174 2,0065 2,0065 Апатит В-типа  
Прогрев при Т = 100 °C 

 
2 2,0134 2,0080 2,0080 Кость 

Прогрев при Т = 200 °C  

 
3 2,0170 2,0060 2,0084 Орторомбический центр  

в апатите В-типа [25] 
 

4 2,0150 2,0150 2,0150 Вращающийся центр  
в апатите В-типа [25] 

 
5 2,0194 2,0132 2,0055 Орторомбический центр  

в СаСО3 [25] 
 

6 2,0152 2,0051 2,0051 Аксиальный центр  
в апатите В-типа [25] 
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время остается открытым.
Термостабильность парамагнитных 

3CO  ради-
калов в биогенных и синтетических материалах раз-
ная. Это связано, очевидно, с различным локальным
окружением соответствующих предцентров, которые
при облучении продуцируют парамагнитные 

3CO
радикалы. В эмали зубов сигналы ЭПР от радикалов


3CO  наиболее интенсивны в том случае, если реги-

страция спектров проводится сразу же после облу-
чения образцов. Это обусловлено тем, что для эма-
ли зубов даже при комнатной температуре идет про-
цесс распада парамагнитных 

3CO  радикалов. При-
мерно через месяц после облучения (в результате распада парамагнитных радикалов)
сигналы ЭПР от 

3CO  радикалов в эмали зубов не наблюдаются. Однако в карбонатапати-
тах B-типа парамагнитные центры, связанные с 

3CO  радикалами, достаточно стабильны
и при комнатной температуре практически не распадаются.

Различие формы сигналов ЭПР от 
3CO  радикалов в разных образцах связано, оче-

видно, с различным локальным окружением этих радикалов. Форма сигналов ЭПР, обус-
ловленных 

3CO  радикалами, при отжиге облученных образцов, как уже было отмечено
ранее, изменяется, однако эти изменения в настоящее время изучены недостаточно. От-
метим также, что при комнатной температуре сигналы ЭПР, обусловленные 

3CO  радика-
лами, не проявляют заметных признаков насыщения микроволновым полем.

Мы считаем, что парамагнитные радикалы 
3CO  формируются из карбонатных ио-

нов 2
3CO  в соответствии со схемой

.COγCO 3
2
3

  e                                                                  (3)

Таким образом, предцентрами 
3CO  радикалов являются карбонатные ионы 2

3CO ,
которые под действием гамма-квантов теряют электрон и переходят в зарядовое состоя-
ние 

3CO .
Ионы 2

3CO , которые играют роль предцентров 
3CO  радикалов, в карбонатапатитахах

В-типа, как уже было отмечено ранее, можно разделить на две группы 1[ 
3CO ] и 2[ 

3CO ].
Мы считаем, что предцентры первой группы 1[ 

3CO ] локализованы на поверхности нано-
частиц в местах, характеризующихся избытком отрицательного заряда. Эта группа пред-
центров обладает невысокой температурной стабильностью и распадается при темпера-
туре отжига Т > 200 °C. Предцентры второй группы 2[ 

3CO ] замещают гидроксильные
группы в структуре гидроксилапатита. Эти предцентры обладают достаточно высокой
температурной стабильностью. Для образцов К-2 и К-1 эти предцентры распадаются,
если температура отжига превышает 600 и 500 °C соответственно. Различия термоста-
бильности предцентров 2[ 

3CO ] в образцах К-1 и К-2 связаны, очевидно, с разной степе-
нью кристалличности частиц, в которых локализованы ионы 2

3CO .
В карбонатапатите А-типа, как было указано ранее, сигналы ЭПР от 

3CO  радикалов
нами не обнаружены. Однако это может быть обусловлено не только отсутствием пред-
центров, которые могут продуцировать эти радикалы, но и наличием в соответствующих
магнитных полях более интенсивных сигналов ЭПР от других парамагнитных центров,
препятствующих регистрации сигналов ЭПР от 

3CO  радикалов.
3.3. Радикалы 3

3CO . Регистрация сигналов ЭПР, обусловленных парамагнитными
радикалами 3

3CO , в исходных (неотожженных) образцах эмали зубов и костей, а также в
синтетических карбонатапатитах является затруднительной. Причины, препятствующие
сделать выводы о существовании 3

3CO  радикалов в неотожженных образцах, состоят в
следующем. Сигналы ЭПР от 3

3CO  радикалов перекрываются с сигналами от 
2CO  ради-

Рис. 4. Зависимости интенсивностей сигналов ЭПР (Ii), обус-
ловленных радикалами 

3CO , от температуры предваритель-
ного отжига образцов. Кривые 1, 2 и 3 относятся к образцам
К-1, К-2 и ОВ соответственно.

БРИК А. Б. и др.
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калов, которые, как правило, имеют значительно большую интенсивность, чем сигналы
от 3

3CO радикалов. Кроме того, 3
3CO  радикалы в неотожженных образцах, возможно,

являются нестабильными и быстро распадаются в непарамагнитное состояние 2
3CO .

Поэтому вопрос о существовании стабильных 3
3CO  радикалов в исходных (неотожжен-

ных) образцах в настоящее время остается открытым.
Однако при отжиге образцов в них происходят изменения, способствующие надеж-

ной регистрации сигналов ЭПР от 3
3CO  радикалов. Наиболее существенные изменения

связаны с тем, что предцентры, которые продуцируют 
2CO  радикалы, менее стабильны,

чем предцентры, которые продуцируют 3
3CO  радикалы. Соответственно, в отожженных

образцах сигналы ЭПР от 
2CO  радикалов, как правило, не препятствуют регистрации

сигналов ЭПР от 3
3CO  радикалов. Кроме того, при отжиге образцов, очевидно, изменя-

ются также свойства предцентров, которые под действием облучения переходят в состо-
яние 3

3CO . В результате этих изменений стабильность парамагнитных 3
3CO  радикалов

увеличивается. Все эти факторы способствуют регистрации сигналов ЭПР от радикалов
3

3CO . Значения компонент g-тензора 3
3CO  радикалов для разных материалов приведены

в табл. 3.
На рис. 5 изображен сигнал ЭПР от 3

3CO  радикалов в образце синтетического кар-
бонатапатита B-типа, который был отожжен при Т = 800 °C. Этот сигнал записан при
малой амплитуде модуляции магнитного поля (Нм = 0,05 мТл) и малой микроволновой
мощности (затухание мощности равно 26 dB). При вариациях мощности микроволнового
поля, а также при разных значениях температуры отжига образцов соотношение пиков
сигнала, представленного на рис. 5, изменяется. Эти изменения хотя и невелики, но на-
дежно регистрируются. Перечисленные экспериментальные факторы указывают, на то,
что сигнал, представленный на рис. 5, является суперпозицией двух сигналов, которые
имеют близкие, но не одинаковые характеристики. Эти два сигнала (а также соответству-
ющие им радикалы) мы будем обозначать как 3

3CO (1) и 3
3CO (2). Поскольку характерис-

тики сигналов 3
3CO (1) и 3

3CO (2) близки и эти сигналы наблюдаются вместе, то во многих
случаях удобно говорить не об отдельных сигналах 3

3CO (1) и 3
3CO (2), а об одном сигна-

ле. В этих случаях сигнал, изображенный на рис. 5, мы будем обозначать как 3
3CO (1, 2)

сигнал.
Сигналы ЭПР от радикалов 3

3CO  в образцах костей и синтетических карбонатапати-
тов B-типа имеют большую интенсивность только после отжига этих образцов при высо-
кой температуре. Зависимости количества предцентров, которые могут продуцировать
стабильные 3

3CO  радикалы, от температуры отжига образцов представлены на рис. 6.
Температуры отжига, при которых сигнал 3

3CO (1, 2) появляется, достигает максимума, а

Рис. 5. Спектр ЭПР карбонатапатита
B-типа, отожженного при T = 800 °C.
Стрелками указаны значения g-факто-
ров для разных пиков сигнала.
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затем уменьшается, для разных образцов заметно различаются. Так для образца К-1 (кри-
вая 1  на  рис. 6) сигнал 3

3CO (1, 2) появляется при Т  400 °C и достигает экстремума при
Т  800 °C, а для образца К-2 эти температуры равны 600 и 900 °C соответственно. В
образце кости ОВ (кривая 2 на рис. 6) сигнал 3

3CO (1, 2) появляется при Т  700 °C и
максимален при Т  800 °C. После отжига при Т  900 °C сигнал 3

3CO (1, 2) в образце ОВ
практически отсутствует, хотя в образцах К-1 и К-2 этот сигнал еще достаточно интенси-
вен.

Во всех образцах костей и карбонатапатитов В-типа при описанных выше процессах

Рис. 6. Зависимости интенсивностей сигналов ЭПР, обусловленных ионами 3
3CO , от температуры

предварительного отжига образцов. Кривые 1 и 2 соответствуют сигналам 3
3CO (1, 2) в образцах К-1

и ОВ, а кривая 3 — сигналу S-6 в образце К-1.

Рис. 7. Спектр ЭПР образца К-2, отожженного при T = 700 °C. Указаны сигналы 3
3CO  (1, 2) и S-6.

БРИК А. Б. и др.

Таблица 3. Значения компонент g-тензора для 3
3CO  радикалов

Номер 
п/п 

g1 g2 g3 Примечание 

1 2,0050 2,0050 2,0010 Центр 3
3CO  (1) в апатите В-типа 

Прогрев при Т = 900 оС 
 

2 2,0043 2,0043 2,0029 Центр 3
3CO  (2) в апатите В-типа  

Прогрев при Т = 900 оС 

3 2,0042 2,0042 2,0018 Центр 
3

3CO  (1) в апатите В-типа  
Прогрев при Т = 800 оС 
 

4 2,0037 2,0037 2,0020 Центр 
3

3CO  (2) в апатите В-типа  

Прогрев при Т = 800 оС 
 

5 2,0053 2,0025 2,0025 Апатит А-типа 
Прогрев при Т = 1000 оС 
 

6 2,0053 2,0022 2,0022 Кость 
Прогрев при Т = 1000 оС 
 

7 2,0037 2,0037 2,0021 Природный кальцит 
Прогрев при Т = 1000 °C 
 

8 2,0044 2,0044 2,0020 Аксиальный центр  
в зубной эмали [25] 
 

9 2,0031 2,0031 2,0016 Природный СаСО3 [25] 
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появления, роста и исчезновения сигнала
3

3CO (1, 2), кроме этого сигнала, появляет-
ся также еще один сигнал, вид которого
представлен на рис. 7. Высокополевой сиг-
нал   на   рис. 7,   который   имеет  g-фактор
~ 2,000, мы будем обозначать S-6. Зависи-
мость количества предцентров, которые
продуцируют сигнал S-6, от температуры
отжига образца представлен кривой 3 на
рис. 6. Как видно на этом рисунке, кривая
отжига для сигнала S-6 сдвинута в область
более высоких значений температуры, по сравнению с соответствующей кривой для сиг-
нала 3

3CO (1, 2).
Важной особенностью сигнала ЭПР 3

3CO (1, 2) является то, что этот сигнал сущест-
венно насыщается микроволновой мощностью, т. е. время спин-решеточной релаксации
центров 3

3CO (1, 2) является достаточно длинным. Аналогичная ситуация имеет место и
для сигнала S-6. Кривые насыщения микроволновой мощностью для сигналов 3

3CO (1, 2)
и S-6 подобны (рис. 8). Однако температурная стабильность парамагнитных центров, про-
дуцирующих сигналы 3

3CO (1, 2) и S-6, значительно различается. Кривые уменьшения
интенсивности сигналов ЭПР 3

3CO (1, 2) и S-6 в зависимости от температуры отжига
образца представлены на рис. 9.

После отжига образцов карбонатапатита В-типа и костей при Т > 1000 оС сигнал ЭПР
3

3CO (1, 2) исчезает, а сигнал S-6 либо тоже исчезает, либо его интенсивность становится
очень маленькой. Однако после отжига при Т > 1000 °C во всех образцах костей и синтети-
ческого карбонатапатита В-типа появляется новый сигнал, вид которого представлен на
рис. 10. Этот сигнал, который находится в тех же магнитных полях, что и сигнал 3

3CO (1, 2),
мы будем обозначать S-7. Если сигнал S-7 характеризовать аксиальным g-тензором, то для
компонент этого тензора можно записать g|| = 2,0043 и g = 2,0020. Эти значения компо-
нент g-тензора близки к значениям компонент для радикалов 3

3CO , однако соотношения
величин g|| и g для сигналов S-7 и 3

3CO (1, 2) являются противоположными. Важно отме-
тить, что сигнал S-7, в отличие от сигнала 3

3CO (1, 2), не насыщается микроволновым
полем. Поскольку значения g-фактора для сигналов S-7 и 3

3CO (1, 2) подобны, то можно
предположить, что сигнал S-7 связан с карбонатными ионами. Однако это предположе-
ние, как и природа сигнала S-7, требуют дальнейших исследований.

В синтетических карбонатапатитах A-типа исследовать сигналы ЭПР, обусловленные
3

3CO  радикалами, оказывается методически трудным. Это связано с тем, что сигна-
лы ЭПР от 

2CO  радикалов в образце Д-1 более стабильны, чем в образцах К-1, К-2 и
ОВ (рис. 2). Регистрация сигналов ЭПР от радикалов 3

3CO  в образце Д-1, возможно,
затруднена из-за сигналов ЭПР от 

2CO  радикалов. В образце Д-1 после отжига этогоо
образца при Т > 800 °C, как и в других образцах биогенных и синтетических карбонатапа-
титов, наблюдается сигнал S-6, который существенно насыщается микроволновым по-
лем. Как было указано ранее, во всех образцах биогенных и синтетических апатитов после
отжига при Т > 1000 °C наблюдается сигнал S-7, который не насыщается микроволновым
полем. Сигнал S-7 наблюдается также и в образце Д-1, отожженном при высоких темпера-
турах. Наблюдение сигнала S-7 в неотожженном образце Д-1 или в отожженном при
низких температурах оказывается затруднительным из-за наличия сигналов ЭПР от дру-
гих парамагнитных центров. Вместе с тем, по косвенным признакам, связанным с насы-
щением сигналов ЭПР, можно предположить, что сигнал S-7 присутствует в исходном
образце Д-1.

Рис. 8. Зависимости от мощности микроволново-
го поля  интенсивностей сигналов 3

3CO  (1, 2)
(кривая 1) и S-6 (кривая 2) в образце К-2, ото-
жженном при T = 800 °C. При затухании, равном
0 dB, микроволновая мощность равна ~ 20 мВт.
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Эффекты насыщения сигналов ЭПР микроволно-
вым полем можно использовать для диагностики ради-
калов  3

3CO .  Для этого регистрацию одних и тех же
спектров ЭПР следует производить при разных уровнях
микроволновой мощности. В работе [15] на рис. 1 при-
ведены спектры ЭПР эмали зубов, зарегистрированные
при разных уровнях микроволновой мощности. На ос-
новании данных о насыщении сигналов ЭПР можно сде-
лать вывод, что сигнал в эмали с g  2,0057 подобен сиг-
налу от 3

3CO  радикалов, поскольку этот сигнал легкоо
насыщается микроволновым полем. Вместе с тем, это
предположение остается дискуссионным. Отметим, что

радикалы  
CO , которые, согласно работе [25], имеют компоненты g-тензора gx = 2,0061,

gy = 2,0033, gz = 2,0018, тоже могут обусловливать рассматриваемые сигналы, которые
легко насыщаются микроволновым полем.

Сигналы ЭПР от радикалов 3
3CO , зарегистрированные нами в биогенных и синтети-

ческих карбонатапатитах (рис. 5), имеют достаточно большую ширину. В образцах при-
родного CaСO3, отожженных при Т > 1000 °C, нами зарегистрированы сигналы ЭПР от
радикалов 3

3CO , которые имеют значительно меньшую ширину, чем в исследованных
образцах карбонатапатитов. Сравнивая ширины сигналов от 3

3CO  радикалов в природ-
ном кальците и в исследованных нами биогенных и синтетических образцах, можно пред-
положить следующее. Большая ширина сигналов ЭПР в биогенных и синтетических кар-
бонатапатитах обусловлена, очевидно, низкой степенью упорядоченности ближнего ок-
ружения радикалов 3

3CO  в исследованных образцах. Такая ситуация характерна для на-
норазмерных частиц.

Можно предположить, что механизм формирования парамагнитных радикалов 3
3CO

соответствует схеме

.COCO 3
3

2
3

  e                                                                        (4)

В соответствии со схемой (4), предцентрами 3
3CO  радикалов являются карбонатные

ионы 2
3CO , которые при облучении образцов захватывают вторичные электроны и пере-

ходят в парамагнитное состояние 3
3CO . Можно предположить также, что основная мас-

са предцентров 3
3CO  радикалов формируется в структуре апатита благодаря изоморф-

ному замещению

3
4PO   2

3CO .                                                                          (5)

Для сохранения электрического заряда изоморфные замещения по схеме (5) сопро-
вождаются, очевидно, вакансиями ионов .Ca 2  Кроме позиций фосфорных тетраэдров,
предцентры 3

3CO  радикалов могут быть локализованы также на поверхности нанокрис-
таллов в местах с недостатком отрицательного заряда. Вопрос о локализации 3

3CO  ра-
дикалов (и, соответственно, их предцентров) в позициях гидроксильных групп остается
дискуссионным.

На основании результатов эксперимента можно сделать вывод, что для синтетичес-
ких карбонатапатитов B-типа предцентры 3

3CO  радикалов (и, соответственно, эти радика-
лы) локализованы, в основном, в позициях фосфорных тетраэдров. Для биоминералов,
очевидно, имеет место аналогичная ситуация, т. е. 3

3CO  радикалы в биоминералах такжее
локализованы, в основном, в позициях фосфорных тетраэдров.

Экспериментальные результаты, представленные на рис. 6, показывают, что стабиль-
ные 3

3CO  радикалы формируются в костях и в синтетических карбонатапатитах толькоо
после отжига этих образцов при Т500 °C. Отсюда следует вывод, что, несмотря на

Рис. 9. Кривые отжига парамагнитных радикалов 3
3CO  (1, 2)

(кривая 1) и центров, которые обусловливают сигнал S-6 (кривая
2) в образце К-2, предварительно отожженном при T = 800 °C.

БРИК А. Б. и др.
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наличие изоморфного замещения (5), стабильные 3
3CO  радикалы, которые формируют-

ся в соответствии со схемой (4), в исходных (неотожженных) образцах биогенных и синте-
тических карбонатапатитов не образуются. Для объяснения этого экспериментального
факта можно предположить, что в исходных (неотожженных) образцах 3

3CO  радикалы
являются нестабильными, т. е. время жизни парамагнитных 3

3CO  радикалов очень корот-
кое, что препятствует регистрации соответствующих сигналов ЭПР. На основании экспе-
риментальных данных можно также сделать вывод, что отжиг образцов при Т  500 °C
стабилизирует парамагнитные 3

3CO  радикалы. Соответственно, в отожженных образцах
можно регистрировать сигналы ЭПР, обусловленные 3

3CO  радикалами. Можно предпо-
ложить, что отжиг при Т  500 °C ведет к повышению степени упорядоченности кристал-
лической решетки в местах локализации 3

3CO  радикалов, а также к увеличению размеров
нанокристаллов. Эти факторы могут служить причиной удлинения времени жизни 3

3CO
радикалов. Возможно, что при рассматриваемом отжиге образцов в структуре карбо-
натапатитов формируются сопутствующие дефекты, которые стабилизируют парамаг-
нитные 3

3CO  радикалы.
После отжига образцов при Т > 800 °C, согласно данным на рис. 6, имеет место

уменьшение количества предцентров 3
3CO  радикалов, что, очевидно, связано с умень-

шением количества ионов 2
3CO  в структуре апатита. Таким образом, сигналы ЭПР отт

3
3CO  радикалов существуют только в узком интервале температуры отжига образцов.

Возможно, что регистрации сигналов ЭПР в неотожженных образцах препятствуют боль-
шие концентрации ионов 2

3CO . Это может быть обусловлено как коротким временем
жизни 3

3CO  радикалов, так и сильными диполь-дипольными взаимодействиями близко-
расположенных парамагнитных радикалов 3

3CO . Возможно также, что карбонатное ве-
щество в неотожженных образцах локализуется в виде кластеров, что также препятствует
формированию стабильных парамагнитных 3

3CO  радикалов из-за высокой концентра-
ции парамагнитных центров. В рамках этого предположения можно считать, что отжиг
при Т500 °C ведет к распаду карбонатных кластеров и этот распад способствует регис-
трации сигналов ЭПР от 3

3CO  радикалов.
Как это уже было отмечено ранее, экспериментальные данные, связанные с кривы-

ми насыщения, а также с изменениями формы сигнала 3
3CO  центров при отжиге образ-

цов, позволяют сделать выводы, что образцы К-1, К-2 и ОВ имеют два типа 3
3CO  радика-

лов, имеющих близкие, но не одинаковые характеристики. Известно, что PO4 тетраэдры в
структуре апатита имеют три короткие P—O связи с одинаковой длиной и одну более
длинную P—O связь. Известно также, что при отсутствии кислорода рассматриваемые
фосфорные тетраэдры формируют два типа парамагнитных радикалов 3

3PO , которые
имеют разные спектроскопические характеристики [8]. Мы считаем, что предцентры ра-
дикалов 3

3CO (1) и 3
3CO (2) соответствуют изоморфному замещению (5), при этом в од-

ном случае отсутствует кислород, соответствующий короткой P—O связи, а в другом —
отсутствует кислород, соответствующий длинной P—O связи.

Рис. 10 . Спектр ЭПР образца К-2,
отожженного при T = 1000 °C. Указа-
ны сигналы S-6 и S-7.

ЭПР НАНОРАЗМЕРНЫХ ЧАСТИЦ В КАРБОНАТСОДЕРЖАЩИХ АПАТИТАХ
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Кривые отжига предцентров для сигнала S-6, представленные на рис. 6, подобны
соответствующим кривым отжига для сигнала 3

3CO (1, 2). Поэтому можно предполо-
жить, что процессы формирования предцентров сигналов S-6 и 3

3CO (1, 2) являются вза-
имосвязанными. Известно, что отжиг в температурном интервале 700–800 °C ведет к об-
разованию новых минеральных фаз в образцах карбонатапатитов [8, 13]. Среди таких но-
вых фаз, формирующихся в карбонатапатитах, отметим витлокит Са3(РО4)2, а также окси-
ды СаО и MgO [13]. Можно предположить, что сигнал S-6 связан с вакансиями кислорода
в структуре указанных выше новых фаз, которые захватили электрон, либо с карбонатны-
ми ионами 3

3CO , локализованными в структуре витлокита. Однако эти предположения и,
соответственно, вопросы, связанные с природой сигнала S-6, требуют дальнейших иссле-
дований.

Известно, что ионы 2
3CO , локализованные в биогенных и синтетических карбонат-

апатитах, могут быть исследованы с помощью метода ИКС [19, 20, 31]. В литературе име-
ется много данных об ИКС спектрах карбонатапатитов, в которых ионы 2

3CO  локализова-
ны в позициях как фосфорных тетраэдров, так и гидроксильных групп [7, 11, 16, 31]. Как
показано выше, эти же карбонатные ионы 2

3CO  играют роль предцентров для парамаг-
нитных радикалов 3

3CO  и 
3CO , которые могут быть изучены методом ЭПР. Однако во-о-

просы, связанные с корреляцией сигналов ИКС и ЭПР, которые могут быть обусловлены
одними и теми же карбонатными ионами, остаются нерешенными. Приведенные выше
данные о свойствах ЭПР сигналов, обусловленных 3

3CO  и 
3CO  радикалами, показывают,т,

что сопоставление данных ЭПР и ИКС является нетривиальной процедурой. Известно
также, что ионы 2

3CO , локализованные в позициях фосфорных тетраэдров и гидроксиль-
ных групп, по-разному влияют на параметры элементарной ячейки гидроксилапатита
[20]. Этот факт был причиной многочисленных исследований, выполненных методом
РСА [19, 20, 31]. Однако вопросы, связанные с корреляцией данных РСА и ЭПР, которые
могут быть обусловлены одними и теми же карбонатными ионами, остаются также нере-
шенными. Приведенная выше ЭПР информация об ионах 2

3CO , играющих роль пред-
центров для парамагнитных 3

3CO  и 
3CO  радикалов, а также об изменениях в системе

ионов 2
3CO , вызываемых отжигом, имеет большое значение для интерпретации исследо-

ваний, выполняемых методами ИКС и РСА. Очевидно, что наиболее полную информа-
цию о свойствах карбонатного вещества в биогенных и синтетических апатитах можно
получить при комплексном исследовании одних и тех же образцов перечисленными выше
экспериментальными методами.

3.4. Ионы О–. В биогенных и синтетических карбонатапатитах, кроме углеродсодер-
жащих радикалов, имеются также другие парамагнитные центры, которые либо связаны
с карбонатными радикалами, либо являются характерными для биогенных и синтетичес-
ких апатитов. В данном разделе будут описаны парамагнитные центры, которые обуслов-
лены ионами О–. В исследованных образцах нами зафиксированы две разновидности О–

центров. Эти две разновидности центров, а также соответствующие сигналы ЭПР мы
будем обозначать как О–(1) и О–(2). Вид сигналов ЭПР от О–(1) и О–(2) центров приведен на
рис. 11. Спектроскопические характеристики парамагнитных центров О–(1) и О–(2) приве-
дены в табл. 4. Предцентры, которые при облучении образцов продуцируют парамагнит-
ные центры О–(1) и О–(2), мы будем обозначать как [О–(1)] и [О–(2)] соответственно. Отме-
тим, что сигналы ЭПР от О–(1) и О–(2) центров не насыщаются микроволновым полем.

Наиболее интенсивные сигналы ЭПР от О–(1) центров наблюдаются в образце Д-1,
который представляет собой синтетический карбонатапатит А-типа. Зависимость количе-
ства предцентров [О–(1)] от температуры отжига образца Д-1 представлена на рис. 12, а
соответствующие кривые для образцов К-1 и ОВ представлены на рис. 13. Соотношение
максимальных   значений  пиковых интенсивностей сигнала О–(1) для образцов К-1, ОВ и
Д-1 равно 0,1 : 0,3 : 3,5. Как видно на рис. 12, отжиг образца Д-1 в интервале температуры
100–600 °C слабо влияет на количество рассматриваемых предцентров. Однако отжиг об-
разца при T > 600 °C ведет к повышению количества предцентров [О–(1)] и к увеличению интен-
сивности соответствующего сигнала ЭПР. Вместе с тем, отжиг образца Д-1 при T > 950 °C
ведет к исчезновению рассматриваемых предцентров и, соответственно, сигнала ЭПР от
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O–(1) центров. Отметим, что для образца Д-1 кривые отжига предцентров 
2CO  радикалов

(кривая 1 на рис. 2) и предцентров ионов O–(1) (рис. 12) подобны.
Кривые отжига предцентров [O–(1)] для образцов ОВ и К-1 (рис. 13) существенно

отличаются от кривой отжига для образца Д-1. Для образца ОВ предцентры [O–(1)] при-
сутствуют в большом количестве в неотожженных образцах и, кроме того, для этого об-
разца имеются два экстремума при температурах Т  300 и Т  600 °C. При этом, после
высокотемпературного экстремума небольшое количество предцентров [O–(1)] сохраня-
ется вплоть до температуры отжига Т  1000 °C. Для образца К-1 предцентры [O–(1)]
появляются после отжига при Т  100 °C, количество этих предцентров увеличивается до
температуры отжига Т  600 °C, а затем резко уменьшается, хотя небольшое количество
этих предцентров сохраняется до Т  1000 °C.

Сигналы ЭПР от O–(2) центров были зарегистрированы нами в образцах К-1 и К-2,
которые представляют собой карбонатапатиты B-типа, а также в образце ОВ, который
является   костью. Вид сигнала ЭПР, обусловленного O–(2) центрами, представлен на
рис. 1 и 11. В образце Д-1, который является синтетическим карбонатапатитом А-типа,
сигналы ЭПР O–(2) не обнаружены. Зависимости количества предцентров [O–(2)] от тем-
пературы отжига образцов К-1 и ОВ представлены на рис. 13. Соотношение максималь-
ных значений пиковых интенсивностей сигнала O–(2) для образцов К-1 и ОВ равно 0,4 : 0,1.
В образце ОВ кривые отжига предцентров [O–(2)] имеют два экстремума, значения кото-
рых совпадают с экстремумами для кривой отжига предцентров [O–(1)]. Однако заметное
количество предцентров [O–(2)], в отличие от предцентров [O–(1)], появляется в образце
ОВ только после отжига при Т  200 °C. Для образца К-1 кривая отжига предцентров [O–(2)]

Рис. 11. Вид сигналов ЭПР от ионов
O–(1)  и  O–(2)  в   образце  К-1,
отожженном при T = 400 °C. Цифра-
ми 2 и 3 обозначены вторая и третья
линии сверхтонкой структуры иона
Mn2+ эталонного образца (MgO :
Mn2+).

ЭПР НАНОРАЗМЕРНЫХ ЧАСТИЦ В КАРБОНАТСОДЕРЖАЩИХ АПАТИТАХ

Таблица 4. Значения компонент g-тензора для ионов O–

Номер 
п/п 

g1 g2 g3 Примечание 
 

1 2,0714 2,0603 ~ 2,001 Центр О(1) в апатите В-типа  
Прогрев при Т = 400 °C 
 

2 2,0417 2,0340 ~ 2,002 Центр О(2) в апатите  В-типа  
Прогрев при Т = 100 °C 
 

3 2,0688 2,0688 ~ 2,002 Центр О(1) в апатите А-типа 
Прогрев при Т = 400 °C 
 

4 2,0630 2,0630 ~ 2,002 Центр О(1) в кости 
Прогрев при Т = 100 °C 
 

5 2,0700 2,0600 ~ 2,001 Центр О(1) в кости 
Прогрев при Т = 600 °C 
 

 2,040 2,0340 ~ 2,002 Центр О(2) в кости 
Прогрев при Т = 600 °C 
 

6 2,0406 2,033 2,0276 Апатит В-типа [25] 
 

7 2,0683 — 2,0018 Гидроксилапатит [25] 
 

8 2,0530 — 2,0020 Фторапатит [25] 
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имеет экстремум при Т  400, а при Т  600 °C эта кривая имеет четко выраженный
перегиб.

Мы считаем, что парамагнитные ионы O– образуются под действием облучения в
соответствии со схемой

  eOγO 2 .                                                            (6)

Таким образом, предцентрами парамагнитных ионов O– являются ионы О2–, кото-
рые под действием гамма-квантов () теряют электрон и переходят в парамагнитное со-
стояние O–. Ионы O– являются типичными представителями дырочных центров, которые
широко распространены в различных твердых телах. Ионы O2– могут быть предцентрами
ионов О– в том случае, если в структуре имеется сопутствующий дефект, благодаря кото-
рому в месторасположении иона О2– имеется избыток отрицательного заряда.

В структуре апатита парамагнитные центры O– локализованы вблизи позиции гид-
роксильных групп, а сопутствующими дефектами являются какие-либо нарушения струк-
туры, связанные с гидроксильными группами. В кристаллической решетке апатита могут
существовать много разновидностей O– центров, связанных с различными вариантами
сопутствующих дефектов.

Приведенные выше экспериментальные данные для образца Д-1 показывают, что
для этого образца процессы формирования центров O– и радикалов 

2CO  являются взаи-
мосвязанными. Образец Д-1, как было указано выше, был получен при нагревании гид-
роксилапатита при T = 1000 °C в потоке молекул 2CO . Мы считаем, что отжиг при указан-
ных высоких температурах стимулирует процессы в соответствии со схемой

.COOO)(HCO)2(OH 2
2

22  
                                                                (7)

В левой части формулы (7) обозначение 2(ОН-) соответствует двум гидроксильным
группам в структуре апатита, а СО2 — молекулам газа, которые диффундируют в струк-

Рис. 12. Зависимость интенсивности сигнала ЭПР O–(1)
в образце Д-1 от температуры предварительного отжига
образца.

Рис. 13 . Зависимости интенсивностей сигналов ЭПР,
обусловленных ионами O–, от температуры предвари-
тельного отжига образцов. Фрагменты рисунка а и б
относятся к центрам O–(1) и O–(2) соответственно, а
кривые 1 и 2 на этих фрагментах — к образцам ОВ и К-2.

БРИК А. Б. и др.
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туру при высокой температуре. При высокой температуре имеет место дегидроксилация
гидроксилапатита, в результате чего из структуры выделяется вода, что в формуле (7)
обозначено символом (Н2О). В результате процессов дегидроксилации при высоких тем-
пературах в присутствии углекислого газа в структуре апатита образуются ионы О2– и
молекулы СО2, которые указаны в правой части формулы (7). Поскольку в структуре, как
правило, имеются сопутствующие дефекты, которые нарушают зарядовую нейтральность,
то дефекты, фигурирующие в (7), являются предцентрами для парамагнитных центров О-

и радикалов 
2CO .

Молекулы СО2, проникающие в структуру гидроксилапатита, могут находиться как в
молекулярном виде (в соответствии с формулой (7)), так и вступать в химическую реак-
цию с гидроксильными группами:

ÑÎ2 + 2(OH)–  2
3CO  + H2O.                                                    (8)

В результате реакции (8) в структуре апатита в позициях гидроксильных групп фор-
мируются карбонатные ионы 2

3CO , которые могут играть роль предцентров для 3
3CO  и


3CO  радикалов, а также сигнала S-7. Отметим, что обычные процессы дегидроксилации

гидроксилапатита, которые протекают в соответствии с формулой (7), но без молекул СО2
в левой и правой части этой формулы, ведут к формированию оксиапатита Ca10(PO4)6O2.
Однако в присутствии молекул СО2 дегидроксилация сопровождается процессами, соот-
ветствующими формулам (7) и (8), что существенно влияет на свойства апатита.

Ионы 2O , образованные в соответствии со схемой (7), при облучении образца мо-
гут терять электрон и переходить в парамагнитное состояние O–, как это предусмотрено
формулой (6). Образованный при этом электрон может быть захвачен молекулой 2CO ,
что, в соответствии со схемой (1), ведет к образованию парамагнитных 

2CO  радикалов.
Таким образом, формирование предцентров 

2CO  радикалов и предцентров ионов O  в
карбонатапатитах А-типа является взаимосвязанным.

Парамагнитные ионы O– широко распространены не только в карбонатапатитах, но
и в других разновидностях апатитов. Поэтому, кроме схемы (7), для кристаллической ре-
шетки апатита возможны и другие механизмы формирования предцентров, которые мо-
гут продуцировать парамагнитные ионы O–. Однако поскольку в образце Д-1 сигналы
ЭПР от O– центров наиболее интенсивны и кривые отжига предцентров [ O (1)] коррели-
руют с кривыми отжига предцентров 2[ 

2CO ], то для карбонатапатитов А-типа механизм
формирования предцентров [ O (1)], очевидно, соответствует схемам (6) и (7). Посколькуу
центры O–(2) в карбонатапатитах А-типа не обнаружены, то механизм их формирования
не связан со схемой (7). Однако механизмы формирования всех разновидностей O– цент-
ров, безусловно, связаны с дефектами в позициях гидроксильных групп в структуре апа-
тита.

3.5. Примесные минеральные фазы. Описанные выше сигналы ЭПР, обусловлен-
ные углеродсодержащими радикалами, связаны с парамагнитными центрами, локализо-
ванными либо внутри кристаллической структуры, либо на поверхности наноразмерных
частиц гидроксилапатита. Однако, как было отмечено ранее, в исследованных биогенных
и синтетических материалах можно зарегистрировать также ЭПР сигналы, которые связа-
ны не с фазой гидроксилапатита, а с другими минеральными фазами. Поскольку количе-
ство других минеральных фаз, кроме фазы гидроксилапатита, в исследованных образцах
невелико, то мы будем называть эти фазы примесными минеральными фазами. Инфор-
мацию об ЭПР примесных минеральных фаз в биогенном и синтетическом гидроксил-
апатите можно найти в работе [13].

К наиболее распространенным примесным карбонатсодержащим минеральным
фазам в биогенных и синтетических карбонатапатитах следует отнести кальцит СаСО3,
доломит (Mg, Са)СО3 и магнезит MgСО3. Типичной примесной фазой для биоминералов,
а также для отожженных карбонатапатитов является также витлокит (трикальцийфосфат)
Са3(РО4)2. Кроме того, при отжиге образцов при температуре 600–800 °C кальцит и доло-
мит распадаются с образованием оксидов, таких как СаО и MgО. Перечисленные выше
карбонатные примесные минеральные фазы (кальцит, доломит и магнезит), а также фазы
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оксидов могут быть однозначно диагностированы и исследованы с помощью ЭПР ионов
Mn2+. Кроме того, фазы оксидов могут быть однозначно диагностированы и исследова-
ны с помощью ЭПР ионов Cr3+. Фаза витлокита может быть диагностирована с помощью
фосфорных центров, которые подробно описаны в работе [8].

В исследованных нами образцах биогенных карбонатапатитов (эмаль зубов, кости)
удается зарегистрировать сигналы ЭПР от ионов Mn2+, локализованных в фазах СаСО3 и
СаО, а также от ионов Cr3+, локализованных в фазе MgО. В исходном образце карбонат-
апатита Д-1 нами зафиксирован дублетный сигнал с g-фактором 2,002 и сверхтонким
расщеплением 2,8 мТл. Этот сигнал, очевидно, обусловлен фосфорным центром, локали-
зованным в структуре витлокита [13].

Карбонатсодержащие примесные минеральные фазы в исследованных нами об-
разцах синтетических карбонатапатитов  не зафиксированы. Можно предположить,
что это обусловлено не отсутствием примесных карбонатсодержащих минеральных
фаз, а с отсутствием парамагнитных маркеров (например, ионов Mn2+) в этих образ-
цах. Синтез карбонатапатитов с парамагнитными маркерами открывает широкие
возможности для получения информации о примесных карбонатсодержащих мине-
ральных фазах в карбонатапатитах.

4. Заключение
Исследования, описанные в данной работе, показали, что формы вхождения карбо-

натного вещества в биогенные и синтетические апатиты очень разнообразны. Очевидно,
именно этот фактор лежит в основе того, что многие вопросы в этой области исследова-
ний остаются недостаточно изученными, а данные многих работ являются противоречи-
выми.

Метод ЭПР, наряду с другими методами радиоспектроскопии, позволяет получать
наиболее детальную информацию о местах локализации карбонатного вещества и о фор-
мах его вхождения в биогенные и синтетические апатиты. Многие парамагнитные цент-
ры, которые регистрируются методом ЭПР, локализованы в областях, разделяющих орга-
ническую и минеральную компоненту высокоминерализованных биологических тканей.
Известно, что наиболее важные процессы при заболеваниях костей и зубов, а также при
использовании синтетических аналогов костной ткани протекают именно на границе,
разделяющей минеральное и органическое вещество. Поэтому очень важной становится
роль ЭПР исследований в решении широкого круга прикладных задач. Вместе с тем, в
данной статье показано, что получение информации о карбонатном веществе с помо-
щью ЭПР в некоторых случаях сопряжено с нетривиальными методическими процедура-
ми, связанными, в частности, с необходимостью увеличения времени жизни парамагнит-
ных 3

3CO  радикалов.
Очевидно, что наиболее полная информация о карбонатном веществе в биогенных

и синтетических апатитах может быть получена при комплексном использовании разных
физических методов. Правильное сопоставление данных, полученных методами ЭПР, ИКС
и РСА, которые наиболее часто применяют для изучения роли карбонатного вещества в
биоминералах и их синтетических аналогах, является нетривиальной задачей. Это, в част-
ности, связано с особенностями методов ИКС и РСА, которые не позволяют получать
информацию о карбонатном веществе, локализованном на поверхности нанокристал-
лов, а также о примесных карбонатных минеральных фазах. Вместе с тем, ИКС позволяет
непосредственно различать 2

3CO  ионы, локализованные в A- и B-позициях, а РСА позво-
ляет измерять изменения параметров элементарной ячейки гидроксилапатита, которые
обусловлены карбонатными ионами, локализованными в разных структурных позициях.
Мы надеемся, что результаты, приведенные в данной работе, будут способствовать ус-
пешному комплексному исследованию роли карбонатного вещества в биогенных и син-
тетических апатитах с помощью ИКС, РСА и ЭПР.

В качестве подведения итогов отметим следующее. В работе приведена обширная
новая информация, полученная методом ЭПР, о местах локализации и свойствах карбо-
натного вещества в высокоминерализованных биологических тканях и их синтетических
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аналогах. Результаты данной работы открывают новые возможности для интерпретации и
сопоставления данных, полученных разными экспериментальными методами. Мы наде-
емся, что описанные результаты будут способствовать успешному решению широкого
круга прикладных проблем, связанных с заболеваниями костей и зубов, а также с исполь-
зованием в медицине синтетических аналогов костной ткани.

Работа выполнена при частичной финансовой поддержке фонда фундаментальных
исследований Министерства образования и науки Украины (проекты 05. 07/58 и 04. 07/207).
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РЕЗЮМЕ. Методом електронного парамагнітного резонансу проведено дослідження високомінералізо-
ваних біологічних тканин (емаль зубів, кістки), а також синтетичних карбонатапатитів, отриманих за
різними технологіями. Основну увагу приділено вуглецьвмісним парамагнітним радикалам ,2CO

  
3CO

i 3
3CO , а також іонам O– та іншим парамагнітним центрам, характерним для біогенних і синтетичних

карбонатапатитів. Вивчено місця локалізації і властивості предцентрів, які при опроміненні переходять
у парамагнітний стан.

SUMMARY. The method of electron paramagnetic resonance (EPR) was used to investigate highly mineralized
biological tissues (tooth enamel, bones) as well as synthetic carbonate-apatites obtained by various technologies.
Main attention was given to carbon-containing paramagnetic radicals ,2CO

  
3CO  and 3

3CO  as well as to ions
O– and other paramagnetic centres which are characteristic of biogenic and synthetic carbonate-apatites.
Localization sites and properties of precentres which, when irradiated, change their state for paramagnetic
one.
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P. O. Voznyuk, A. S. Lytovchenko, А. L. Litvin

Octahedral cations distribution in the structure
of magnesiohastingsite. Kinetics of structural iron
radiation oxidation

The distribution of octahedral cations within nonequivalent sites of magnesiohastingsite structure has been
investigated by means of X-ray structural analysis, NGR- and IR-spectroscopy. Variations of ferrous and ferric
ions contents in different structural sites and kinetics of Fe3+ ions accumulation in the course of -irradiation
are described by mathematical equations. The calculated kinetic parameters enabled to estimate the minerals
susceptibility to radiation action. Dependence of the radiation effects on the irradiated mineral particles size
has been found. The radiation oxidation of iron takes place mainly in M1 and M3 sites, adjacent to A sites
occupied by K+ and Na+ ions. Probable mechanisms of radiation oxidation, thermal reduction of iron ions and
dehydroxylation of their structural environment are proposed. The results obtained may be used for dosimetry
of radiation loads and for estimation of the amphibole-bearing rocks fitness capabilities for burying the
radioactive waste products.

Introduction. Intense development of atomic engineering and radionuclides application in
industry, medicine and other fields of human activity puts forward problems of development of
technologies of radioactive wastes (RW) safe storage and diminution of their influence on the
environment. The modern technologies of RW burial use natural and synthetic mineral sub-
stances. It stimulates development of investigations of the radiation influence on the structur-
al state of minerals and rocks as materials of engineering designs and constructions for RW
storage. Minerals and rocks suitability for these purposes is based on their radiation structural
stability.

Amphiboles belong to the most widespread minerals of the earthўs crust. They consti-
tute about 7 volume percent of magmatic, metamorphic and metasomatic rocks [14]. Since
amphiboles have some elements of variable valence in their structure, they are sensitive to the
radiation influence. The radiation influence on structure and some physicochemical properties
of amphiboles were investigated in a series of scientific publications [6–8, 11, 12, 18, 19].

Purposes, objects and analytical methods. To clear up the dependence of amphiboles
radiation stability from their composition and to continue our previous works on this topic [6–
8, 18, 19], octahedral cations distribution in the structure of magnesiohastingsite and irradia-
tion influence on iron cations valence state and on their anionic environment study is carried
out.

Chemical composition of studied amphibole in % is: SiO2 — 41.71; TiO2 — 1.28; Al2O3 —
10.33; Fe2O3 — 5.87; FeO — 15.20; MnO — 0.45; MgO — 8.79; CaO — 12.25; Na2O — 1.25;
K2O — 1.00; Н2О– — 0.20; H2O+ — 1.93; F — 0.11; the sum — 100.33 (sample from granodiorite
Trigur massif, Volyn’, Ukraine, v. Grigor'je, collection of А. L. Litvin). The crystallochemical
formula of amphibole, calculated by the "Minfile" program рer 13 of cations, is:

(Na0.37K0.19)0.56(Ca2.00)2.00(Mg1.99Mn0.06Fe2+
1.94Fe3+

0.66Al0.20Ti0.15)5.00(Si6.35Al1.65)8.00O22.00(OH)2.00.

According to mineralogical classification [21] amphibole under consideration is magne-
siohastingsite.

The crystal lattice parameters and structure-forming elements distribution are obtained
by means of X-ray structural analysis. To control the iron cations distribution between octahe-
dral structural sites and their valence state nuclear gamma-resonance (NGR) is used. The state
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of OH-groups depending on its nearest cationic environment is studied by infra-red (IR) spec-
troscopy.

Samples were irradiated by 60Со source, and also by placing amphibole samples in the wet
channel of nuclear reactor fuel assembly storehouse. Maximal doze of irradiation (D) was 4·108

Gy at doze capacity (P) 18.05 Gy/s.
Experimental results and discussion. Refinement of cations distribution. Structure pa-

rameters and sites population in amphiboles of hastingsite series are known to depend on their
composition and conditions of formation [16, 17].

Calculated magnesiohastingsite lattice cell parameters (diffractometer DRON-2. radiation
СuK, measurement of E. E. Grechanovskaja, IGMOF NACU) are: a = 0.9896 (2) nm, b = 1.8156
(20) nm, c = 0.5321 (12) nm,  = 105° 25' (9'), v = 0.9233 nm3.

Experimental data for structure refinement is obtained on the four-circled automatic dif-
fractometer "ДАРЧ-1". Refinement of "Fe" and "Mg" distribution between octahedral sites
М1, М2 and М3 ("Fe" = Fe2+, Fe3+, Mn2+, Ti4+ аnd "Mg" = Mg2+, Al3+) is made by the least
squares method. The last was successfully applied to study octahedral cations distribution in
amphiboles [16–18]. Refinement of atomic structural positions is carried out by comparison of
experimental and calculated interatomic distances in М1, М2 and М3 octahedra, that are equal
to (in nm): М1–О — 0.2107 and 0.2110; М2–О — 0.2049 and 0.2041; М3–О — 0.2112 and 0.2113
correspondingly.

The following cations distribution between octahedral structural sites (calculated per one
position), based on the sample chemical composition and experimental interatomic distances is
received: М1 = 0.505 Fe2+ + 0.495 Mg; М2 = 0.155 Fe2+ + 0.33 Fe3+ + 0.07 Тi + 0.10 Al + 0.345 Mg;
М3 = 0.68 Fe2+ + 0.32 Mg.

Мn cations contribution (0.06 u.) is included in the contribution of iron cations. Structural
position of Mn cations in amphiboles is ambiguous. The largest value of the average Mn–O
distance in octahedral sites М1 and М2 would be 0.2173 nm [16]. In М3 they are 0.001 nm
smaller. However the range of average bonds length changes in М1 and М3 octahedra is
approximately half, than that in М2. In other words, М2 octahedron is more mobile than М1 and
М3. This causes its filling both by small and large cations. At the same time Mn2+ ionic radius

Fig. 1. Spectra NGR magnesiohastingsite: a – d — samples initial and irradiated by dozes 1·108, 2·108, 4·108 Gy
accordingly. The strokes show a situation of lines of absorption of the allocated doublets
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Table 1 . Parameters of NGR spectra of magnesiohastingsite

  W D·108 Gy Ion, site 
mm/s 

S, % N, u. 

Fe2+(2M1) 1.38 2.78 0.33 31.5 0.82 
Fe2+(M3) 1.37 2.40 0.38 24.2 0.63 
Fe2+(2M2) 1.41 1.78 0.51 14.2 0.37 

3

1Fe  0.66 0.71 0.43 30.1 0.78 

0 

3

2Fe  — — — — — 

Fe2+(2M1) 1.39 2.75 0.33 32.0 0.83 
Fe2+(M3) 1.37 2.38 0.40 25.3 0.66 
Fe2+(2M2) 1.43 1.74 0.59 15.3 0.40 

3

1Fe  0.67 0.72 0.38 27.4 0.71 

0.01 

3
2Fe  — — — — — 

Fe2+(2M1) 1.39 2.73 0.27 30.5 0.79 
Fe2+(M3) 1.37 2.38 0.31 24.2 0.63 
Fe2+(2M2) 1.37 1.88 0.37 14.2 0.37 

3
1Fe  0.66 0.72 0.42 31.1 0.81 

0.1 

3
2Fe  — — — — — 

Fe2+(2M1) 1.39 2.72 0.30 28.1 0.73 
Fe2+(M3) 1.37 2.37 0.31 21.0 0.55 
Fe2+(2M2) 1.40 1.81 0.45 14.4 0.37 

3
1Fe  0.67 0.73 0.38 30.8 0.80 

1.0 

3

2Fe  0.70 1.45 0.39 5.7 0.15 

Fe2+(2M1) 1.39 2.71 0.28 27.5 0.72 
Fe2+(M3) 1.37 2.33 0.30 20.0 0.52 
Fe2+(2M2) 1.41 1.74 0.43 14.7 0.38 

3

1Fe  0.68 0.72 0.37 30.0 0.78 

1.3 

3

2Fe  0.68 1.50 0.40 7.8 0.20 

Fe2+(2M1) 1.38 2.71 0.28 26.7 0.70 
Fe2+(M3) 1.36 2.34 0.29 19.6 0.51 
Fe2+(2M2) 1.39 1.77 0.42 14.4 0.37 

3
1Fe  0.67 0.70 0.37 29.6 0.77 

1.6 

3
2Fe  0.72 1.41 0.52 9.7 0.25 

Fe2+(2M1) 1.39 2.72 0.27 25.6 0.67 
Fe2+(M3) 1.37 2.32 0.27 19.0 0.49 
Fe2+(2M2) 1.39 1.79 0.43 14.4 0.37 

3
1Fe  0.67 0.70 0.41 29.0 0.75 

2 

3
2Fe  0.69 1.37 0.62 12.1 0.32 

Fe2+(2M1) 1.38 2.67 0.31 24.2 0.63 
Fe2+(M3) 1.36 2.29 0.35 18.2 0.47 
Fe2+(2M2) 1.40 1.76 0.49 14.2 0.37 

3
1Fe  0.67 0.71 0.41 31.1 0.81 

3 

3

2Fe  0.70 1.39 0.56 12.3 0.32 

Fe2+(2M1) 1.38 2.66 0.33 24.0 0.62 
Fe2+(M3) 1.35 2.32 0.34 17.8 0.46 
Fe2+(2M2) 1.38 1.75 0.52 14.1 0.37 

3

1Fe  0.68 0.73 0.41 34.8 0.90 

4 

3

2Fe  0.70 1.59 0.43 9.3 0.24 

Fe2+(2M1) 1.38 2.67 0.27 23.8 0.61 
Fe2+(M3) 1.36 2.27 0.28 17.5 0.46 

4* 

Fe2+(2M2) 1.37 1.72 0.46 13.7 0.36 
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value lies between those values for Mg2+ and Fe2+, that are typical for М1 and М3 sites, and
those for Na+ and Ca2+, that are typical for М4 sites. That’s why Mn2+ could occupy М4-site
like in Mn-cummingtonite [23] and riebeckite [16] structures, as well as М2 site like in horn-
blendes [2] and some other amphiboles [16]. Perhaps Mn2+ could also fill М1 and М3 sites. For
instance in taramites structure it was placed in site М1 [10, 16].

Let’s note, that Fe2+ distribution between octahedral sites of investigated amphibole
corresponds to the scheme Fe2+(М3) > Fe2+(М1) > Fe2+(М2). This distribution reflects high-
temperature formation conditions of calcic amphiboles [9, 10, 16].

Iron octahedral cations distribution by NGR data. The NGR spectrum of magnesiohas-
tingsite  (Fig. 1, а) is divided into four doublets of quadruple splitting using the least squares
method. Three of them — Fe2+(М1), Fe2+(М2) and Fe2+(М3) — are due to resonance absorp-
tion of gamma quanta by Fe2+ ions nuclei in corresponding octahedral positions М1, М2 and
М3, and the fourth — by 3

1Fe  — Fe3+ in all these positions. The assumption of Fe3+ presence
in several positions is based on widening of 3

1Fe  doublet lines. At the same time this widening
could be caused by not uniform cationic environment of Fe3+ in М2 site. The last could concen-
trate the number of ions with various valences. The identification of the doublets obtained is
based on X-ray data and results of previous NGR-spectroscopic research of calcic amphiboles
[5–7, 17]. By means of optical spectroscopy it was shown that in calcic amphiboles structure
М4 site could be occupied by Fe2+ [4]. This result has caused changes in approaches to NGR
spectra decomposition and their interpretation by some authors [24, 26, 27]. By X-ray analysis
we did not identity the occupation by Fe2+ cations of М4 sites in given amphibole. Calculation
of different valency iron ions concentration (N) in structural positions is made basing on the
equality of their resonant absorption factors in all nonequivalent octahedrons [1, 15]. These
results together with other spectroscopic parameters are given in Tab. 1. Cations distribution
between octahedral sites, obtained from the NGR spectrum analysis, is described by the fol-
lowing numerical values of formula units per one position: М1 = 0.406 Fe2+; М2 = 0.185 Fe2+ +

The End of Table 1.

  W D·108 Gy Ion, site 
mm/s 

S, % N, u. 

Fe2+(2M1) 1.40 2.75 0.30 23.4 0.61 
Fe2+(M3) 1.38 2.36 0.31 18.8 0.49 
Fe2+(2M2) 1.41 1.78 0.45 13.0 0.34 

3

1Fe  0.67 0.72 0.41 31.3 0.81 

4** 

3

2Fe  0.71 1.48 0.52 13.5 0.35 

Fe2+(2M1) 1.39 2.69 0.30 23.0 0.60 
Fe2+(M3) 1.37 2.31 0.33 19.2 0.50 
Fe2+(2M2) 1.40 1.72 0.49 14.1 0.37 

3

1Fe  0.68 0.71 0.39 29.0 0.75 

4*** 

3

2Fe  0.68 1.49 0.50 14.7 0.38 

Fe2+(2M1) 1.39 2.77 0.27 30.3 0.78 
Fe2+(M3) 1.37 2.43 0.29 24.5 0.64 
Fe2+(2M2) 1.40 1.88 0.40 15.7 0.41 

3
1Fe  0.66 0.72 0.36 29.5 0.77 

0.0331 

3
2Fe  — — — — — 

Fe2+(2M1) 1.39 2.76 0.28 29.7 0.77 
Fe2+(M3) 1.36 2.43 0.29 24.4 0.63 
Fe2+(2M2) 1.37 1.86 0.39 15.6 0.41 

3
1Fe  0.64 0.71 0.39 30.3 0.79 

0.0482 

3
2Fe  — — — — — 

 N o t e.  — isomeric shift,  — quadruple splitting, W — half-width of absorption line; S — relative square
of summary spectrum component, N — iron concentration. *, **, *** — fractions 0.08  0.063; 0.1  0.08
and > 0.1 mm accordingly.
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+0.39 Fe3+ М3 = 0.63 Fe2+. That is, the divergence of results on the octahedral sites occupan-
cies by iron cations obtained by X-ray and NGR-spectroscopic data is ± 10 % and is within the
limits of accuracy of both methods. Schemes of Fe2+ distribution between nonequivalent sites
according to X-ray and NGR-spectroscopy data are identical. It is described by the typical for
high-temperature genesis amphiboles set Fe2+(M3) > Fe2+(M1) > Fe2+(M2).

Influence of irradiation on iron cations valence state by NGR data. It is ascertained [6–
8, 16, 19], that irradiation influence on structure and physicochemical properties of Fe- and OH-
containing amphiboles is expressed in excitation of oxidation reactions of Fe2+ cations in
octahedral М1 and М3 sites, coordinated by four anions О2– and two OH–. The radiation
oxidation of iron is accompanied by geometrical distortions of coordination polyhedron. Iron
oxidized by radiation is stable in environment conditions in time. On example of three Ca- and
Na-amphiboles it was shown [5], that amphiboles susceptibility to iron oxidation under radia-
tion influence depends on their structure and chemical composition. Iron oxidation in amphi-
bole structure is accompanied by reduction of intensity of doublets Fe2+(М1), Fe2+(М3) and
occurrence of a new doublet 3

2Fe , characterized by high values of quadruple splitting and
half-width of absorption lines (see Fig. 1, b – d; Tab. 1). The last doublet we attributed to
radiation oxidated iron. Visible changes of spectra at small irradiation dozes (0.01·108 and
0.1·108 Gy) are not marked. Therefore in this case 3

2Fe  doublet is not present in spectra. At
decomposition into four doublets of the spectrum of the sample, irradiated by the doze 0.01·108 Gy,
even 2.7 % reduction of doublet 3

1Fe  intensity relatively to initial sample spectrum is marked.
It is the author’s opinion that the last changes could be explained by the partial restoration of
Fe3+ up to Fe2+ in quantity of 0.07 u. Similar effect was observed at the first stages of ferriferous
elbaites experimental -irradiation [29]. Probably, such effects are also peculiar to amphiboles
of other composition, irradiated by small dozes. Usually such changes lay within the limits of
experimental measurement mistakes, and we do not fix attention on them. At irradiation doze
increasing up to 4·108 Gy Fe3+ concentration increases from 0.78 in initial sample up to 1.14 at.
un. in irradiated one, that is 14 % from the general iron contents. The change in the different
valency iron cations contents in nonequivalent positions during irradiation is shown in a Fig.
2. Results of NGR-spectroscopic research of the sample, irradiated by the minimal doze 0.01·108

Gy, are not taken into account at the construction the given dependences . Analytically given
dependences of change of Fe2+ concentration in positions М1 and М3, and Fe3+ concentration
in all possible positions (curves a, b, and d) could be described by the exponential regression
functions:

N = a + b·exp (–D/c),                                                              (1)

where the constant values, ensuring the best coincidence of experimental points and theore-
tical curves, correspondingly are: a — 0.562, 0.445 and 1.202; b — 0.249, 0.192 and –0.420; c —

Fig. 2. Dependence of change of cations concentration of iron different valency on unequivalent structural
positions  magnesiohastingsite on a doze of an irradiation: а — Fe2+(2M1); b — Fe2+(M3); c — Fe2+(2M2);
d — Fe3+(M1–3). Points — experimental values, continuous lines — theoretical curves designed on the
equations 1, 2

Fig. 3. Distribution of grains magnesiohastingsite on fractions
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2.551·108 1.489·108 and 1.879·108 Gy. The set of experi-
mental  points for Fe2+(М2) (curve c) is described by
linear function

N = a + b·D,                                         (2)

where a = 0.372 and b = –2.474·10–12 Gy–1.
The comparison of functions (1) and (2) parameters

values for given amphibole with those for taramite [7]
testifies their dependence from the mineral composition.

To reveal the particles size influence on the intensi-
ty of the iron radiation oxidation processes, the sample,
irradiated by the doze 4·108 Gy, is divided by the grains
size into four fractions: 1 — < 0.063 mm; 2 — 0.08 0.063;
3 — 0.1  0.08; 4 — > 1 mm. The distribution of grains
among the fractions is shown in Fig. 3. For fractions 2–4
the NGR spectrum are received. By results of several re-
peated   measurements,  when the mistake of definition is
 1 %, the reduction of average values of total Fe3+ con-
centration from 45 up to 44.8 and 43.7 % for fractions 2–4
correspondingly is fixed. The reproducibility given du-

ring repeated experiments allows to conclude, that the amphibole crushing (limited by named
particles dimensions) causes some intensification of iron radiation oxidation processes in its
structure. This coincides with other authors conclusions about the influence of degree of
samples dispersion on the radiating effects [25, 28].

The irradiation influence on anionic environment of iron cations by IR-spectroscopy
data. IR-spectra are obtained on IR-spectrometer UR-20. For spectrum research in the 3500–
3800 cm–1 spectral region samples were prepared as KBr pellets with 5 mg of the investigated
substance. To exclude the spectrum distortions owing to the strong KBr hygroscopicity and to
control them, spectra of thin films of the samples on the nonhygroscopic fluorite windows
were also received. In the last case some vaseline oil was used to minimize the parasitic disper-
sion.

IR-spectrum of initial sample corresponds to spectra of hornblendes [13, 20]. In the 3500–
3800 cm–1 region of hydroxyls stretching vibrations a wide weak absorption band has take
place. The fine spectrum structure is represented, at least, by six overlapped narrow absorption
bands. The most high-frequency absorption maximum is at the frequency 3700 cm–1. Accor-
ding to R. G. Burns and R. G. J. Strens model [3], worked out for amphiboles with vacant A site,
the most low-frequency absorption band would be at 3675 cm–1. By this model it is attributed
to stretching vibrations of hydroxyls, coordinated by three  Mg atoms. I. L. Lapides and

Table 2. Absorption bands frequencies of hydroxyls stretching vibrations in IR-spectra of
magnesiohastingsite in 3500–3800 cm–1  spectral region

Absorption band Band maximum 
location, cm–1 

Cations in M1 and M3 sites A site occupation 

Н 3610 Fe2+Fe2+Fe3+ Vacant 
D 3635 Fe2+Fe2+Fe2+ " 
C 

 

3650 

 

Fe2+Fe2+Mg " 
В  Fe2+MgMg " 
D 3668 Fe2+Fe2+Fe2+ Occupied 
F }  { Fe2+Fe3+Mg " 
С 3682 Fe2+Fe2+Mg " 
B 

 
3700 

 
Fe2+MgMg " 

 

Fig. 4. IR-spectra of valent fluctuations OH of magnesiohastingsite.
Samples: 1 — initial, 2 – 5 — irradiated by dozes 1·108, 2·108,
4·108 and 0.0331·108 Gy accordingly and received at room
temperature; 1а , 4а  — are received at temperature of liquid
nitrogen; 1 – 4 — irradiation by a source 60Со, 5 — in the wet
channel of  fuel assembly storehouse
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T. A. Valjetov model [15] assumes, that the occupation of A site would give rise to the low-
frequency shift of the appropriate hydroxyl stretching bands. The size of such shift depends
on the sort of cations, that occupies A site, and on the degree of this site filling. According to
crystallochemical formula of researched amphibole more then half of A sites are populated by
K+ and Na+ ions that should lead to low-frequency hydroxyls stretchings displacement on 30–
40 cm–1. Hydroxyls stretching bands frequencies and their attribution according to model [15],
that are displaced on 30–32 cm–1 relative to those offered by R. G. Burns and R. G. J. Strens, are
given in Tab. 2.

The most intense in this frequency range is the band 3668 cm–1 (Fig. 4), which according
to accepted model, corresponds to three overlapped bands with close frequencies that belong
to the stretching vibrations of three differently coordinated hydroxyls: В —ОН–Fe

2+
Fe

2+
Mg, in

which the nearest adjacent A sites are vacant, D' — ОН–3Fe
2+ and F'— ОН–Fe

2+
 Fe

3+
Mg with the

occupied A sites in their nearest environment. These bands attribution is in good agreement
with chemical composition of studied amphibole.

The character of IR-absorption curve of -irradiated samples changes in the process of
doze accumulation from 1·108 up to 4·108 Gy due to the gradual intensity reduction of three
most low-frequency bands (Fig. 4), attributed mainly to vibrations of hydroxyls adjoined to the
populated A sites (Tab. 2). And as far as the maximal irradiation doze is achieved, absorption
bands 3700 and 3682 cm–1 could be fixed only in the spectrum, recorded at the liquid nitrogen
temperature. The sample irradiation does not lead to appearance of new absorption bands. The
weak band 3668 cm–1 in the spectra of samples accumulated maximal irradiation doze, probably,
corresponds to the band B (Tab. 2).

Thus, IR-spectra analysis allows to conclude that -irradiation gives rise to the loss of
only those hydroxyls that are adjoined to the populated A sites. But the maximal -irradiation
doze 4·108 Gy, accumulated by the sample, appeared to be insufficient to remove all of them
from the lattice. Partial dehydroxylation of magnesiohastingsite as a result of radiation influ-
ence is due to radiation oxidation of iron in М1 and М3 sites. Based on the data obtained, it is
possible to assume, that the activation energy of iron oxidation process in these structural
positions is higher for those Fe2+ ions that are located near the vacant А site. Processes of iron
radiation oxidation and of OH-groups deprotonisation are known to pass simultaneously [19].
Reaction of exchange between hydrogen and iron is based on electron-donor-acceptor prop-
erties of iron ions and proton-donor-acceptor properties of hydroxyl ion:

Fe2+ + ÎÍ–  Fe3+ + Î– + Í–.                                                    (3)

In IR-spectrum of the sample which has accumulated doze 0.0331 Gy at irradiation in the
channel of fuel assembly storehouse, the gravity centre of absorption band is displaced to
3682 cm–1 comparing to initial sample spectrum, as well as the small reduction of intensity of
3668 cm–1 band is observed. These changes are opposite to those fixed in spectra of samples,
irradiated by 60СО and described above. It, apparently, could occur as a result of replacement
of the F' band — ОН–Fe

2+
 Fe

3+
Mg by the С' band — ОН–2Fe

2+
Mg, caused by Fe3+ reduction under

the influence of weak -radiation with continuous spectrum of energies.
Thus, the results obtained make it possible to conclude that -irradiation first of all has an

influence upon iron ions in М1 and М3 sites, adjacent to populated by Na+ and K+ cations А
sites. The last can be explained by the capture of hydrogen deposition at radiation splitting of
OH bonds and formation of [(K, Na) H]k complexes in A site after the scheme:

(K, Na)+ + H–  [(K, Na) H]k.                                                   (4)

The opportunity of realization of such mechanism of radiation-chemical processes of iron
cations oxidation and deprotonisation of their anionic environment was considered by us in
[19]. Complexes [(K, Na) H]k at thermal dissociation could take part in reduction of iron oxidized
by radiation and its anionic environment as OH-groups:

Fe3+ + Î– + [(K, Na) H]k  Fe2+ + ÎÍ– + (K, Na)+.                                 (5)

The thermal reduction of iron, oxidized by radiation, in Fe, OH-containing amphiboles is
the typomorphic property of the irradiated minerals [6, 8, 18, 19]. The thermal stability fields of
[(K, Na)H]k complexes and of iron, oxidized by radiation, are close to one another.

OCTAHEDRAL CATIONS DISTRIBUTION IN THE STRUCTURE OF MAGNESIOHASTINGSITE
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Kinetics of Fe2+ radiation oxidation in magnesiohastingsite structure. Results of NGR-
spectroscopic  determination   of  the  relative Fe3+ contents at  the fixed doze of irradiation —
 = (Fe3+/Fesum) are used to describe iron radiation oxidation kinetics. We had considered
phenomenon of oxidized iron accumulation as a result of simultaneous iron oxidation and
reduction processes that take place under irradiation influence. They have different intensity
and are oppositely directed in time.  dependence from time of irradiation, according to our
previous works [6, 7], is described by the equation:

 = – [  – 0] exp [–(k1 + k2)t].                                                     (6)

Here  = [Fe3+]/Fesum — relative quantity of Fe3+ at t ; 0 = [Fe3+]0/Fesum — relative
quantity of Fe3+ before the irradiation; k1 and k2 — constants of rate of oxidation and reduc-
tion correspondingly; t — time of irradiation, determined as t = D/P. The values obtained
experimentally and calculated by the equation (6) are given in Tab. 3 and are shown in Fig. 5.
The best coincidence of the experimental and theoretical data is fixed at values  = 0.463 and
k1 + k2 = 9.567·10–8 s–1. The k1 and k2 values have been calculated by the formula:

 = k1/k1 + k2                                                                            (7)

and have estimate up k1 = 4.43·10–8 s–1, and k2 = 5.137·10–8 s–1.
Among parameters described the radiation influence on specific structure, we have used

the following: V — rate of relative change of Fe3+ amount in dependence from time of irradia-
tion; G — amount of Fe3+ ions, formed under the influence on the sample of radiation energy
unit; E — field energy, that is necessary to increase amount of Fe3+ ions on a unit. Formulas of
their calculation have been considered in papers [6, 7], and their numerical values are given in
Tab. 3. Dependence of each of these parameters from the irradiation time (doze) could be
described by exponential function of regression. For the most informative parameter G, used
for estimation of a mineral resistibility to radiating influences, such function looks like

G = a + b·exp (–D/c).                                                                   (8)

The best coincidence of the experimental points and the curve, described by the equation
(8), is observed at the next constant values: a = –1.519·1010; b = 1.162·1015, c = 1.888·108 Gy.
Comparison of G values at the large irradiation dozes for investigated amphibole with those for

Fig. 5. Dependence of the relative contents Fe3+ in
structure of magnesiohastingsite on time of its
irradiation. Points — experimental values,
continuous lines — theoretical curves designed on
the equation (6)

Table 3. Dependence of kinetic parameters of iron radiation oxidation reactions from the
radiation doze in magnesiohastingsite structure

N o t e. * — the values of parameters make sense at insignificantly to a small doze and time of irradiation,
when D and t  0, and exp reflects a ratio of ions Fe of different valency, generically incorporated in structure
of not irradiated minerals.

D·108, Gy t·107, s exp theor V·10–9, s–1 G·1014, 
ion/J 

lnG   E·104. 
eV/ion  

0* 0 0.301 0.301 15.5 11.61 34.688 0.538 
0.1 0.0554 0.311 0.309 14.7 11.01 34.635 0.568 
1.0 0.554 0.365 0.368 9.122 6.833 34.158 0.915 
1.3 0.7202 0.378 0.382 7.781 5.828 33.999 1.072 
1.6 0.8864 0.393 0.394 6.637 4.972 33.840 1.257 
2 1.108 0.411 0.407 5.369 4.022 33.628 1.554 
3 1.662 0.434 0.430 3.16 2.367 33.098 2.640 
4 2.216 0.441 0.444 1.86 1.393 32.568 4.486 
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magnesial and tschermakitic hornblendes, riebeckite and taramite, that are given in work [7],
allows to establish the higher sensibility of magnesiohastingsite hornblende structure rela-
tively to the first three minerals compared and reduced — relatively to the fourth one.

The logarithmic dependence of parameter G upon the irradiation doze as a straight line is
more convenient for comparison with similar dependences of other minerals and for estimation
of their relative resistibility to radiation influence. It looks like:

ln G = a + bD,                                                                         (9)

where the values of constants are a = 34.688; b = –5.3·10–9 Gy–1 under the R-factor values that
are not less than 0.999. Comparison of slope ratio of straight lines ln G = f(D), describing the
rate of Fe3+ accumulation in minerals structure, makes it possible to estimate by sight the
crystal structures irradiation stability and to carry out the radiation loadings dosimetry of
minerals under natural and man-caused influence of radiation fields.

Conclusions. 1. It is shown by means of X-ray analysis and NGR-spectroscopy, that
octahedral sites in magnesiohastingsite structure are filled by Fe2+ cations in order Fe2+(М3) >
>Fe2+(М1) > Fe2+(М2), that reflects a high-temperature conditions of calcic amphiboles forma-
tion.

2. Formulas describing the changes in the different valence iron ions content in structural
sites during the mineral irradiation are obtained.

3. Kinetics of Fe3+ accumulation in amphibole structure is described on the basis of
the physical process model, proposed by the authors. Calculated kinetic parameters are the
following: V — the rate of the relative change of Fe3+ number, that depends on the irradiation
time; G — number of Fe3+ ions, formed under the influence on the sample of radiation energy
unit; E — the field energy that is necessary to increase of the Fe3+ ions number per unit.
Dependences of the mentioned above parameters from absorbed radiation doze could be used
to estimate the relative radiation stability of minerals.

4. By means of IR-spectroscopy it is determined that Fe2+ radiation oxidation occurs
mainly in М1 and М3 sites, adjacent to A sites populated by Na+ and K+ cations. This fact
experimentally confirms our hypothesis of iron radiation oxidation and thermal reduction mecha-
nisms, which were put forward earlier.

5. These results could be used for dosimetry of radiation loadings, and also for estimation
of the possibility to use amphibole-bearing rocks as a burial place of RW.
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РЕЗЮМЕ. Методами рентгеноструктурного аналізу, ЯГР- та ІЧ-спектроскопії вивчено розподіл окта-
едричних катіонів по нееквівалентних позиціях магнезіогастингситу. Зміна вмісту іонів заліза різної
валентності по структурних позиціях і кінетика накопичення Fe3+ у процесі опромінення описані з
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використанням математичних рівнянь. Розраховані кінетичні параметри, які дозволяють оцінювати
сприйнятливість мінералів до радіаційного впливу. Встановлена залежність ефектів радіаційного впливу
від розмірів частинок опромінюваного мінералу. Показано, що радіаційне окиснення заліза відбувається
переважно у позиціях М1 и М3, що розташовані поблизу позицій А, заповнених іонами K+ та Na+. Це
дозволило розвинути гіпотезу про механізми радіаційного окиснення заліза і дегідроксилації його
оточення, а також їхнього термічного відновлення. Отримані результати важливі для дозиметрії
радіаційних навантажень, а також для оцінки здатності амфіболвмісних порід для захоронення радіоак-
тивних відходів.

РЕЗЮМЕ. Методами рентгеноструктурного анализа, ЯГР- и ИК-спектроскопии изучено распределе-
ние октаэдрических катионов по неэквивалентным позициям в структуре магнезиогастингситa. Изме-
нение содержания ионов железа разной валентности в структурных позициях и кинетика накопления
ионов Fe3+ в процессе облучения описаны с использованием математических уравнений. Рассчитаны
кинетические параметры, позволяющие оценивать восприимчивость минералов к радиационным воз-
действиям. Установлена зависимость эффектов радиационного воздействия от размеров частиц облуча-
емого минерала. Показано, что радиационное окисление железа происходит преимущественно в пози-
циях М1 и М3, которые расположены вблизи позиций А, заполненных ионами K+ и Na+. Это позволило
развить гипотезу о механизмах радиационного окисления железа и дегидроксилации его окружения, а
также их термического восстановления. Полученные результаты важны для дозиметрии радиационных
нагрузок, а также для оценки пригодности амфиболсодержащих пород для захоронения радиоактивных
отходов.

OCTAHEDRAL CATIONS DISTRIBUTION IN THE STRUCTURE OF MAGNESIOHASTINGSITE
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Описано нову знахідку самородного алюмінію в Україні — в кімберлітах трубки Надія (Східне Приа-
зов’я). Встановлено фазову мікронеоднорідність самородного алюмінію — поява в алюмінієвій матриці
Cu-Al- і Al-Fe (з домішками Mn, Cr, Si)-фаз і розвиток по алюмінію гідротермально-метасоматичного
вторинного мінералу (скарброїт ?).

E-mail: imr@utel.net.ua

Присутність акцесорних мінералів класу самородних елементів (окрім благородних ме-
талів, алмазу, графіту, сірки) відмічається майже у всіх петрографічних типах магматичних
гірських порід, криптовулканітах, метасоматитах, гідротермалітах, в осадових породах кон-
тинентів і океанів, в метеоритах і місячних утвореннях, тектитах і імпактитах, фульгуритах,
продуктах гіпергенезу і техногенезу [26].

З часів перших сенсаційних знахідок в трапах Сибірської платформи [18, 20], місячно-
му ґрунті [1] і в золоторудних кварцових жилах Південного Уралу [15] самородний алюміній
після тривалої дискусії про визнання його як природного мінерального виду [21] тепер
відомий в дуже різних геологічних утвореннях і мінеральних парагенезисах, що свідчить
про його широке розповсюдження і генетичну різноманітність.

Самородний алюміній — дуже рідкісний в Україні мінерал [14]. Знахідки його в до-
ступній автору науковій літературі відзначені у низці родовищ ртуті (Напівкупол Новий,
Чорна Курганка, Залізнянка) Микитівського рудного поля в Донбасі [12, 22] і в Баракольській
улоговині в Криму [29].

У родовищах Микитівського рудного поля самородний алюміній відомий, головним
чином, у сульфідних рудах, приурочених до зон дроблення, що супроводжують крупні
тектонічні порушення. Самородний алюміній утворює мікровкрапленість і мікропрожилки
у зруденілих дрібнозернистих пісковиках і алевролітах. Результати рентгенівського
дослідження показують його відповідність штучному алюмінію (JCPDS 4-787). У хімічно-
му складі мінералу, %: переважає Al — 93,86–97,78, визначені також домішки Si — 1,05–
4,51; Mg — 0,15–0,16; Fe — 0,00–0,14; Cu — 1,34–2,28; Zn — 1,53–1,90; Ni — 0,00–0,10; Ti —
0,04–0,08; Mn — 0,00–0,07; Ca — 0,01–0,07 [22].

У Криму самородний алюміній знайдено у вигляді дрібних (до 0,1 мм) зерен гачкува-
тої форми білого кольору з сильним металевим блиском в протолочках жильного целес-
тину з титон-беріаських відкладів Баракольської улоговини у Східному Криму. Алюміній
діагностований рентгенометрично, основні лінії дебаеграми — 2,316(10) — 2,014(8) —
1,430(5) — 1,219(8) — 1,167(4) — 1,0123(3) — відповідають еталонному алюмінію (у статті
[29] значення міжплощинних відстаней і відносних інтенсивностей ліній не наведені; нами
вони взяті з виробничого звіту тих же авторів).

Новим місцезнаходженням алюмінію в Україні є кімберліти Східного Приазов’я —
він знайдений у 2003 р. під час вивчення самороднометалевої мінералізації.

Взагалі в кімберлітах, а так само в лампроїтах і інших лужноультраосновних породах,
самородний алюміній був вказаний неодноразово. Ймовірно, алюміній в кімберлітах впер-
ше знайдений в трубці Удачная Далдинського кімберлітового поля [9, 13]. Пізніше мінерал
встановлений в ксенолітах глибинних порід (лерцоліти, гранат-шпінелеві піроксеніти, ен-
статитіти, залізисті еклогіти) трубки Обнаженная, Приленська область [10]; в неелектро-
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магнітній фракції ксенолітів змінених ультрабазитів з кімберлітів трубки Ленинград, Західно-
Укукітське кімберлітове поле [11]; в кімберлітах трубки Айхал, Алакіт-Мархинське поле
[17]. Методом високолокальної аналітичної електронної мікроскопії самородний алюміній
встановлений в карбонадо з алювію р. Кедровка, басейн р. Велика Уссурка, Приморський
край [4]; в лампроїтовій дайці Якокутського масиву, Центральний Алдан [6]; у протолочці
дайки пікритового порфіриту з верхів’їв струмка Довгий, ліва притока р. Гуль, північна
частина Сибірської платформи [19]; у фенокристалах клінопіроксену з пікритів меймечіт-
верлітового вулкано-плутонічного комплексу Примор’я [2].

Загалом у самородному алюмінії з кімберлітів вміст алюмінію звичайно варіює між
92,84 і 99,99 %. Максимальна кількість домішок складає, %: Si — 0,17; Ti — 0,08; Fe — 0,35;
Mn — 1,07; Mg — 2,90; Cu — 3,94; Zn — 2,08 [7].

Трубка Надія, в породах якої знайдений самородний алюміній, розташована в Старо-
бешевському районі Донецької області, в середній течії балки Папасчалан. Це перша
трубка у складі Новоласпинського кімберлітового куща знайдена геологами Приазовсь-
кої ГРЕ і розкрита буровими свердловинами при завірці магнітних аномалій у 1990 р. [8].
Кімберліти трубки Надія проривають сублужні граніти протерозойського східноприа-
зовського комплексу і перекриті четвертинними відкладами. Форма трубки в плані (під
четвертинними відкладами) має вигляд зігнутого овалу розміром 3060 м (площа ~ 1600 м2).
Довга вісь овалу орієнтована у північно-північно-західному напрямку, азимут падіння —
210°, кут падіння — 60–80°. Трубка складена, в основному, серпентинізованими, карбона-
тизованими та хлоритизованими сублампрофіровими (лампрофіровими) і слюдяними
магнезіальними кімберлітами.

Акцесорну   самороднометалеву   мінералізацію   вивчали  за  керном свердловини
№ 209/9, пробуреної у 1999 р. для демонстрації геологічної будови трубки учасникам
Міжнародної науково-практичної конференції. За свердловиною, пройденою до глибини
109 м, визначений наступний геологічний розріз (за даними Приазовської ГРЕ): ґрунтово-
рослинний шар (0–2,5 м); кора вивітрювання гранітоїдів (2,5–31,0); граніт амфібол-біоти-
товий (31,0–38,0); брекчія кімберліту (38,0–108,2); граніт амфібол-біотитовий (108,2–109,0 м).

Про знахідку тут самородного алюмінію стисло повідомлялося раніше [27]. Зерно
алюмінію у вигляді матової світло-сірої пластинки розміром близько 0,2 мм по довгій осі

Фрагмент фазонеод-
норідного зерна самород-
ного алюмінію: Фази: 1 —
алюміній; 2 — Cu-Al, 3 —
Fe-Al, 4  — скарброїто-
подібна

НОВА ЗНАХІДКА САМОРОДНОГО АЛЮМІНІЮ В УКРАЇНІ
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було знайдено у важкій неелектромагнітній фракції концентрату гравітаційного збагачен-
ня однієї з проб. Мінерал було діагностовано тільки рентгенометрично за основними
лініями: 2,33(10) — 2,02(8) — 1,426(6) — 1,218(8) — 1,673(3) — 1,107(2) — 0,930(3), які є
відповідними для еталонного алюмінію. Для можливого повторення знахідки алюмінію
тут, що виключило б можливість його техногенного надходження до концентрату під час
збагачення проби, штуфну пробу з цього ж інтервалу дробили у чавунній ступці до фракції
–1 мм (з попереднім переглядом фракції +1 мм). Отриману фракцію розчиняли у розве-
деній соляній кислоті. Знайдено ще одне металеве зерно самородного алюмінію, яке вив-
чено за допомогою електронного мікрозонду (А. А. Агаханов, В. Ю. Карпенко, Мінера-
логічний музей ім. О. Є. Ферсмана, Москва, Росія). Це виділення самородного алюмінію
мало вигляд ксеноморфного зерна розміром близько 5 мм з нерівною, мікроямчастою
поверхнею і матовим металевим блиском. На свіжих відколах зерна в бінокулярний мікро-
скоп помітна мікрозерниста структура агрегату і розвиток у масі алюмінію тонких мікро-
зернистих прожилків і гніздоподібних агрегатів нерудного мінералу, який реагував з роз-
веденою соляною кислотою. Ймовірно, цей мінерал був розвинутий і на поверхні зерна,
але розчинився через обробку проби кислотою, що і привело до утворення мікроямчас-
тої поверхні зерна самородного алюмінію. З інших інтерметалевих сполук тут знайдені
одиничні зерна Pb-Sb сплаву [27].

При вивченні складу самородного алюмінію у полірованому препараті (мікрозон-
довий аналізатор JEOL JXA-50A з енергодисперсійною приставкою LINK, прискорюваль-
на напруга 20 кВ, струм зонду 20 мА; стандарти: мікроклін USNM 143966 (Si, Al); ільменіт
USNM 96189 (Fe); Cu (Cu); NiO (Ni)) з’ясовано його фазову неоднорідність (рисунок).

У аншліфі помітно, що зерниста будова алюмінію зумовлена скелетними і дендрито-
подібними виділеннями металу, які оточені скарброїтоподібним (див. нижче) мінералом.
У складі самого алюмінію зафіксовані, %: Al — 98,99 і Si — 1,01.

Cu-Al фаза утворює тонкі пластинчасті виділення у масі самородного алюмінію. Її
склад наступний, %: Al — 48,70; Cu — 47,01; Ni — 2,09; Fe — 0,49; сума — 98,30. За складом
ця фаза близька до хатиркіту (CuAl2) — мінералу, який був описаний за знахідкою у корі
вивітрювання серпентинітів масиву струмка Лиственітовий (Хатирський гіпербазитовий
масив, Коряцько-Камчатська область, Росія [23]). Його хімічний склад (мікрозонд, середнє
з дев’яти аналізів), %: Al — 45,11; Cu — 53,93; Zn — 1,28; сума — 100,32. На думку авторів
опису мінералу, кристалізація хатиркіту (аналогічно із синтетичною фазою CuAl2) прохо-
дила, ймовірно, у відновних умовах за температури ~ 600 °C.

Інтерметаліди, подібні за складом до хатиркіту, відзначені і у субліматах Великого
тріщинного Толбачинського виверження [3]. Їхній склад, %: Cu — 52,09 і 52,92; Al — 45,37
і 45,68.

У складі іншої, Fe-Al фази, яка спостерігається в матриці самородного алюмінію у
вигляді одиничних пластинок, зафіксовані, %: Al — 61,35; Fe — 25,73; Si — 6,89; Mn — 5,54;
Cr — 0,45; сума — 99,96.

Склад мінералу, що розвивається по алюмінію, %: Al2O3 — 44,26; SiO2 — 1,27; K2О —
0,38; сума — 45,91. Крім Al, Si і K, інших елементів з Z > 23 не знайдено. Оскільки мінерал
розчиняється в розведеній соляній кислоті, є підстава передбачати, що це — карбонат. З
відомих на сьогодні [31] оксидів, гідрооксидів і карбонатів алюмінію лише скарброїт
Al5(CO3)(OH)13·5Н2О має такий вміст глинозему Al2O3 — 45,7 % для мінералу з Scarborough,
50,37 — теоретично). На жаль, складність з вилученням однорідного матеріалу не дозво-
лила поки що провести подальше вивчення і точнішу діагностику мінералу.

Фазова неоднорідність виділень природного самородного алюмінію відзначена ба-
гатьма дослідниками. Так, у самородному алюмінії з трапів Сибірської платформи спос-
терігалися  кристаліти фази Al3Mg2, силіциду магнію Mg2Si, інтерметаліду CuAl2 (хатир-
кіт ?) [18]. У самородному алюмінії з ксенолітів змінених ультрабазитів з кімберлітів труб-
ки Ленинград встановлені ламелі розміром менше 3 мкм з таким вмістом Si (8,81 %) і Mg
(16,20 %), який дозволяє припустити наявність силіциду магнію [11]. Мікровключення
розміром до 10 мкм системи Al — Cu — Fe — Mn — Si зі стехіометрією фаз, близькою до
Al3Fe, Al7Cu2Fe, Al3Fe4C, виявлені в самородному алюмінії з метасоматично перетворе-
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ного ксеноліту ультраосновної породи з лужнобазальтової трубки вибуху Тувіш [16]. Фази
з підвищеним вмістом Fe, Si, Mn виявлені в самородному алюмінії діатреми хребта Кар-
жантау, Узбекистан [28]. Невелика кількість і мікроскопічні розміри зазначених вище фаз у
матриці самородного алюмінію не дозволяють їх точно діагностувати навіть за допомо-
гою електронного мікрозонду і рентгенівського аналізу. Поява мікрофаз у матриці само-
родного алюмінію звичайно пов’язується зі скиданням мікродомішок при розпаді твер-
дого розчину на основі алюмінію при падінні температури у системі.

Для самородного алюмінію з різних геологічних утворень і парагенезисів пропону-
вали різні моделі його виникнення. Вважається [13], що знахідки самородних елементів у
кімберлітах, у тому числі у вигляді включень у породотвірних мінералах, можуть характе-
ризувати стан системи на ранніх стадіях еволюції, яким, мабуть, притаманна високовідновна
обстановка середовища кристалізації за температури ~ 1400–1500 °C, уможливлює віднов-
лення елементів до металевого стану. Присутність самородного алюмінію в трапах
Сибірської платформи зв’язується з металізацією базитових розплавів у мантійних різко
відновних і високотемпературних умовах під дією інтрателуричних H2, CH4, CO та ін. в
докамерну стадію еволюції розплавів [18, 20, 21] або з його утворенням з летючої газової
фази (AlCl), що виникає внаслідок взаємодії основних високоглиноземистих і недонасиче-
них кремнеземом магм з породами, що містять кремнезем і хлорид натрію. Вкрапленість
мікронних зерен самородного алюмінію в інтерстиціях кристалів сфалериту, галеніту і
кальциту на ділянках гідротермальної зміни кімберлітів Якутії, а також локалізація плас-
тинчастих виділень алюмінію на контакті кімберлітової брекчії і жовноподібних скупчень
хризотилу [17] свідчить про можливість формування високовідновних мінеральних фаз на
пізньому етапі серпентинізації кімберлітових брекчій.

Існують також популярна газоконденсатна модель перенесення Al(І) в газовій фазі у
вигляді утворень алюмінію низької валентності (AlCl, AlF, Al2O) [15, 16, 22]; модель елект-
рохімічного відновлення у природних розплавах алюмінію під впливом електротелурич-
них полів на фазовій межі розплав — порода [25]; калієво-галогенідна модель [5] утворен-
ня самородного алюмінію, що базується на реакції AlI3 + 3Kмет = 3KI + Alмет.

Цікаво відзначити розвиток скарброїтоподібного мінералу — явно вторинного — по
зернистому агрегату алюмінію. Вважається, що наявність тонкої окисної плівки на по-
верхні алюмінію робить його достатньо стійким в земній корі. Проте спостерігалося [18],
що під час ранньомагматичного окиснення частини відокремлень самородного алюмінію
в природних умовах утворювався корунд, на що вказують знахідки його зерен у продуктах
трапового магматизму. Відома поява рентгеноаморфного Al2O3 на зернах алюмінію з
морських океанічних осадків (станції 651 і 645, що відібрані поблизу субширотного розло-
му Кларіон, північно-східна частина Тихого океану [30]).

Знахідка самородного алюмінію в кімберлітах трубки Надія не тільки розширює гео-
графію знахідок цього мінералу в Україні, але й свідчить про локальні, різко відновні умо-
ви мінералоутворення, що мали місце в кімберлітах. Можна припустити дещо гіпотетич-
ну думку, що самородний алюміній в кімберлітах трубки Надія є ксеногенним мінералом,
який виник у гідротермально-метасоматичних утвореннях (наприклад, знахідки алюмінію
відомі в колчедано-поліметалічних, золото-сурьмяних, золото-сульфідних, сульфідно-ка-
ситеритових родовищах і рудопроявах Якутії, Алдану, Узбекистану, Таджикистану тощо),
пов’язаних зі становленням і розвитком сублужних гранітів східноприазовського комплек-
су і в подальшому потрапив у кімберліти вже в процесі їхнього формування. Для кімберлітів
трубки Надія у вивченому за свердловиною № 209/9 розрізі вельми характерна збага-
ченість коровим ксеногенним матеріалом (зерна кварцу, кристали польових шпатів, ксе-
ноліти змінених гранітоїдів) у порівнянні з іншими відомими в районі кімберлітовими
трубками –— Южная і Новоласпинська. Розвиток вторинного скарброїтоподібного міне-
ралу по самородному алюмінію можна пов’язати вже з гідротермально-метасоматични-
ми процесами, що проходили в самих кімберлітах трубки Надія.

Автор висловлює подяку співпрацівникам Мінералогічного музею ім. О. Є. Ферсма-
на РАН В. Ю. Карпенко і А. А. Агаханову за допомогу в роботі і консультації, а також
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Приазовської КГП С. М. Стрекозову (начальник КГП), В. Г. Лацько (начальник загону
спецпошуків) за надану можливість роботи з керновим матеріалом.
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Крим. від. Укр. держ. геол.-розвід. ін-ту (КВ УкрДГРІ), Сімферополь                   Надійшла 16.08.2004

РЕЗЮМЕ. Приводится описание новой находки самородного алюминия в Украине — в кимберлитах
трубки Надия (Восточное Приазовье). Установлена фазовая микронеоднородность самородного алю-
миния — появление в алюминиевой матрице Cu-Al- и Al-Fe (с примесями Mn, Cr, Si)-фаз и развитие по
алюминию гидротермально-метасоматического вторичного минерала (скарброит ?).

SUMMARY. A new find of native aluminium in Ukraine is described in the paper — in cimberlite pipe Nadiya
(East Peri-Azovian area). Phase microheterogeneity of the native aluminium — the appearance of Cu-Al-
and Al-Fe (with admixtures of Mn, Cr, Si)-phases in aluminium matrix and development of the secondary
mineral (scarbroite ?) in aluminium.
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ГЕОХІМІЯ

УДК 550.93

Л. М. Степанюк, О. М. Андрієнко, Т. І. Довбуш, В. К. Бондаренко

Â³ê ôîðìóâàííÿ ïîð³ä Íîâîóêðà¿íñüêîãî ìàñèâó

Уран-свинцевим ізотопним методом датовано циркон та монацит з порід Новоукраїнського масиву.
Встановлено, що породи першої фази магматизму — габромонцоніти — були сформовані 2037,4 ± 0,6
млн рр. тому, гранат-біотитові трахітоїдні граніти (другої фази) — 2036,7 (за відношенням 207Pb/206Pb),
а жильні сублужні граніти (третьої фази) — 2034,8 ± 0,6 млн рр. тому. Таким чином, тривалість
становлення масиву, з урахуванням похибок визначення віку, складає ~ 4 млн рр. Зроблено висновок,
що гранітоїди доцільно вилучити зі складу новоукраїнського комплексу і приєднати до кіровоградсько-
го, залишивши у новоукраїнському тільки габроїди.

Вступ. Для визначення віку формування порід, що не містять залишків організмів, досить
широко використовують методи ізотопної геохронології — K-Ar, Rb-Sr, U-Th-Pb, Sm-Nd і
ін. Ці методи є практично єдиними для датування магматичних порід і встановлення часу
прояву геологічних процесів, що мали місце в породах ранньодокембрійських комплексів.

У даній статті, яка є складовою циклу публікацій [2], присвячених ізотопній геології
порід Новоукраїнського масиву, наведено результати U-Pb ізотопного датування циркону
і монациту з порід різних магматичних фаз Новоукраїнського масиву. Детальна характе-
ристика кристалів циркону дана нами в [2]. Для визначення віку формування трахітоїдних
гранітів вже було здійснено дві спроби датувати акцесорний циркон за допомогою U-Pb
ізотопного методу. Для циркону із розрізнених проб гранітів отриманий вік — 2100 ± 35
(2097 ± 190 за 2) млн рр. [5]. Дещо менше значення віку — 2020 ± 40 (2017 ± 85 за 2) млн
рр. отримане для циркону із трахітоїдного граніту Капустянського кар’єру [4]. Вказане
розходження, мабуть, обумовлено тим, що було датовано циркони зі складною будовою:
в більшості кристалів відмічені ядра [5]. Висновок, що трахітоїдні граніти сформовані за
рахунок плавлення верхньокорової речовини, зроблений на основі вивчення анатомії кри-
сталів циркону [2], підтверджують і результати визначення первинного ізотопного відно-
шення 87Sr/86Sr. Його значення в апатитах із гранат-біотит-гіперстенового трахітоїдного
граніту Капустянського кар’єру (проба К-3) — 0,72409 ± 2.

Геологічна позиція. Новоукраїнський масив площею ~ 3,5 тис. км2 знаходиться у
південній частині Інгуло-Інгулецького району Українського щита. Він складений широ-
кою гамою порід: від основних — норитів, габроноритів, габромонцонітів — до кислих —
гранат-біотитових, біотитових порфіроподібних, рівномірнозернистих та апліт-пегма-
тоїдних гранітів. Найбільш поширені гіперстенвмісні, гранат-біотитові та біотитові порфіро-
подібні, переважно, трахітоїдні відміни гранітів.

Породи Новоукраїнського масиву разом з породами інших дрібніших масивів Інгу-
ло-Інгулецького району (Верблюзький, Боков’янський, Митрофанівський і ін.) відносять-
ся до складу однойменного комплексу [3]. Вони сформовані одночасно з інтрузивними
породами букинського і хлібодарівського комплексів, з якими корелюють і складають
формацію інтрузивних чарнокітоїдів, трахітоїдних і чорнокварцових гранітів [1].

За результатами геологічних спостережень серед порід масиву виділені утворення
трьох магматичних фаз. До першої належать породи основного складу — габро, норити,
габронорити, габромонцоніти, які у вигляді ксенолітів зафіксовано серед трахітоїдних
гранітів. До другої — гранат-біотитові, біотит-гранатові та гіперстен-гранат-біотитові
порфіроподібні (головним чином, трахітоїдні) гранітоїди, найбільш поширені у складі
масиву, зрідка зустрінуто кварцові монцоніти. Між названими відмінами гранітоїдів пере-
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ходи поступові, без інтрузивних контактів. У третю фазу
сформувалися біотитові, гранат-біотитові середньо-,
рівномірнозернисті та сублужні порфіроподібні, переваж-
но лейкократові граніти, пегматити та апліт-пегматоїдні
граніти, зрідка — кварцові сієніти. Ці породи складають,
головним чином, малопотужні жили, що розтинають
трахітоїдні граніти.

Об’єкти та результати уран-свинцевого ізотопного
датування. Для визначення вікових меж і тривалості фор-
мування масиву ми датували U-Pb ізотопним методом
циркон з габромонцоніту (проба Пл-4, лівий берег р. Пле-
тений Ташлик, нижче греблі водосховища, північніше с.
Новоолександрівка), що належать до утворень першої
фази, монацит із гранат-біотитового трахітоїдного граніту
другої фази (проба А-5, кар’єр Адабаш, с. Воїновка), мо-
нацит з сублужного гранат-біотитового порфіроподібно-
го граніту * (проба К-2, Капустянський кар’єр) і циркон із
рівномірно- середньозернистого кварцового сієніту (про-
ба НА-1, Новоолександрівський кар’єр), що складають
жильні тіла (третя фаза).

Хімічна підготовка наважок циркону і монациту ви-
конана за стандартною методикою [5]. Ізотопні досліджен-
ня свинцю та урану проведено на багатоколекторному
мас-спектрометрі МІ-1201 АТ 96; математична обробка
експериментальних даних — за програмами Pb Dat і
ISOPLOT [6, 7]. Похибки визначення віку наведені за 2.

Габромонцоніт (проба Пл-4) складає тіло, відслоне-
на частина якого має розмір 50  3,5 м. Контакти його з
трахітоїдними гранітами чіткі, але існує зона порід пе-
рехідного складу — монцодіоритів. Від габромонцоніту
до монцодіориту поступово зменшується кількість тем-
ноколірних мінералів і збільшується вміст польових шпатів
та кварцу. В ендоконтактовій зоні спочатку з’являються
поодинокі порфіробласти калієвого польового шпату
(КПШ), кількість яких різко зростає поблизу контакту з
гранітами. Ближче до дамби тіло габромонцоніту розсіче-
но жилою порфіроподібного граніту. Результати хімічно-
го аналізу габромонцоніту та монцодіориту наведено у
табл. 1.

Габромонцоніт складений, %: піроксенами (різко
переважає клінопіроксен) — 30–35; плагіоклазом, часто з
антипертитами КПШ — 40–45; КПШ — ~ 20; біотитом —
до 5; трапляються поодинокі зерна амфіболу, кварцу. Із
акцесорних присутні апатит (~ 1 %) і циркон, з рудних —
сульфід, магнетит, ільменіт. Підкреслимо, що у габромон-
цоніті монацит відсутній. Структура габрова, на окремих
ділянках гранобластова.

Циркон із габромонцоніту має характерну для цир-
конів із габроїдів форму кристалів, що свідчить про його
магматичний генезис. Це голчасті, видовженопризматичні
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          *Невідповідність хімічного складу породи її назві (граніт) обу-
мовлена нерівномірним розподілом у тілі жили кварцу, який пере-
важно сконцентрований в приконтактових зонах, тоді як геохроно-
логічну пробу відібрано з центральної частини.
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(Квид — 3–10, зрідка — > 10) світло-рожеві водяно-прозорі кристали та їхні уламки, трапля-
ються також коричнювато-рожеві до світло-коричневих. Огранення просте, обумовлене
поєднанням граней призми {110}, тупої {111} та гострої {311} біпірамід. Грані біпірамід
сильно заокруглені, що створює враження, ніби грані на голівках кристалів взагалі відсутні.
Поверхня граней призматичного поясу рівна, блискуча. Блиск сильний алмазний.

У зрізах кристали циркону однорідні, характеризуються високим двозаломленням.
Типовими є прозорі ізометричні включення, зрідка — включення стовпчастої та голчас-
тої форми. Ядра і наростання більш пізнього циркону не виявлені ні в кристалах світло-
рожевого кольору, ні у коричневих. Епігенетичні зміни встановлюються за незначною
деформацією — трапляються викривлені та розбиті тріщинами кристали. Очевидно, що
коричневе забарвлення також обумовлено епігенетичними змінами. Описано кристали,
одна частина яких має світло-рожевий колір, а друга, відділена від першої тріщинкою,
світло-коричневий.

У шліфах кристали циркону просторово приурочені до зерен плагіоклазу, зрідка
відмічені усередині піроксенів або проростають обидва мінерали (рис. 1), досить часто
зафіксовані у інтерстиціях.

Для визначення віку кристалізації циркону, а отже габромонцоніту, що його вміщує,
під бінокуляром із розмірних фракцій циркону були вибрані виключно світло-рожеві во-
дяно-прозорі кристали та їхні уламки. Кристали, що мають коричневий відтінок, нами
вибракувано. Результати визначення вмісту урану і свинцю методом ізотопного розбав-
лення та ізотопний склад свинцю з цирконів наведено у табл. 2. Через те, що дискор-
дантність значень віку перевищує 0,5 % (похибку визначення Pb-U ізотопних відношень),
вік циркону визначали за перетином конкордії ізохроною, розрахованою за аналітичними
даними (табл. 2). Останній становить 2037,4 ± 0,6 млн рр. (рис. 2).

Гранат-біотитовий граніт (проба А-5, кар’єр Адабаш, с. Воїновка) є основним
типом граніту, відкритого кар’єром, у вигляді невеликих жильних тіл (до 1 м), зустрінуті
також середньо-, рівномірнозернисті граніти.

Трахітоїдний граніт складений, %: плагіоклазом (тонко здвійникованим олігоклазом) —
30–35; КПШ, що представлений решітчастим мікрокліном — ~ 30; кварцом — 25–30,
біотитом, який плеохроює від світло-жовтого до темно-коричневого кольору, — 3–5; фіксу-
ються поодинокі зерна гранату. З акцесорних мінералів присутні апатит, циркон, монацит.
Рудні представлені, головним чином, сульфідами. Хімічний склад граніту наведено у табл. 1.

У зернах плагіоклазу на контактi з КПШ розвивається мірмекіт, передусім по тих
зернах, що знаходяться всередині порфірових виділень мікрокліну.

Епігенетичні зміни проявлені у подрібнені зерен плагіоклазу, хвилястому згасанні
кварцу, розвитку лінійних зонок бластокатаклазу та вторинних мінералів.

Рис. 1. Мікрофотографія
кристала циркону у зрос-
танні з плагіоклазом і
клінопіроксеном, ніколі +,
зб. 100
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З вторинних мінералів встановлений серицит, що розвивається по плагіоклазу, зрідка
карбонат, а також хлорит по біотиту.

Структура гігантозерниста, порфіроподібна, основної маси — гіпідіоморфнозерни-
ста, на окремих ділянках — бластокатакластична. Текстура трахітоїдна.

Через те, що кристали циркону вміщують реліктові ядра порід субстрату, вік граніту
визначали за результатами U-Pb ізотопного датування монациту.

Серед кристалів монациту відмічено як сплощені таблитчасті і ізометричні (куле-
подібні та еліпсоїдні) майже у рівній кількості. У багатьох кристалах наявні лише окремі
грані (найчастіше пінакоїда) та ребра, добре огранені кристали — рідкість. Колір жовтува-
то-рожевий, інколи світлий рожево-жовтий, ще рідше — бурувато-жовтий. Кристали во-
дяно-прозорі, оптично однорідні, окрім бурувато-жовтих напівпрозорих, мабуть через
велику кількість субмікроскопічних і мікроскопічних включень, ймовірно, рудного міне-
ралу. Є вони на поверхні бурувато-жовтих зерен монациту у вигляді присипок. Ділянки
зерен із високою скупченістю включень не прозорі.

Поверхня кристалів монациту гладенька, блискуча, лише ~ 1–2 % зерен мають мато-
ву шагреневу поверхню.

Для U-Pb ізотопного датування під бінокуляром були відібрані світлі рожево-жовті і
жовтувато-рожеві прозорі однорідні кристали монациту без видимих включень. Результа-
ти визначення вмісту U, Pb та ізотопний склад останнього наведено в табл. 2. Вік граніту (за
відношенням 207Pb/206Pb) складає 2036,7 ± 0,8 млн рр.

Сублужний гранат-біотитовий порфіроподібний граніт (проба К-2, Капустян-
ський кар’єр, жила серед піроксенвмісних трахітоїдних гранітів) складений, %: плагіокла-
зом (альбіт-олігоклазом), представленим, переважно, полісинтетично здвійникованими
субтаблитчастими зернами та їхніми рештками усередині зерен КПШ — 35–40; КПШ —
решітчастим мікрокліном, часто з мезопертитами плагіоклазу — ~ 50, кварцом — 5–10. У
приконтактових ділянках жили розподілений нерівномірно кварц утворює майже мо-
номінеральні шліроподібні скупчення потужністю 3–5 см. Вміст темноколірних мінералів
складає ~ 5 %. Переважає біотит, який плеохроює від солом’яно-жовтого до темно-корич-
невого кольору, зрідка трапляються зерна гранату. Польові шпати інтенсивно пелітизо-
вані, по зернах плагіоклазу на контактах з КПШ часто розвиваються мірмекіти. Із акцесор-
них мінералів присутні апатит, циркон, монацит. Рудні представлені, в основному, сульфіда-
ми. Хімічний склад наведений у табл. 1. Структура гігантозерниста, порфіроподібна, ос-

Рис. 2. Уран-свинцева діаграма з
конкордією для циркону і мона-
циту з порід Новоукраїнського
масиву: 1 — циркон із габромон-
цоніту, проба Пл-4 (ксеноліт, пер-
ша   магматична  фаза), 2037,4 ±
± 0,6 млн рр.; 2 — монацит із лей-
кократового сублужного граніту,
проба К-2 (жила, третя магматич-
на фаза), 2034,8 ± 0,6 млн рр.
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новної маси — гіпідіоморфнозерниста.
Текстура нечітко трахітоїдна.

Особливості морфології та
внутрішньої будови кристалів циркону
наведені у роботі [2]. Через вміст релікто-
вих ядер у кристалах циркону для ізотоп-
ного датування використали монацит.

Монацит спостережено у вигляді ізо-
метричних (кулеподібних, еліпсоїдних) та
сильно сплощених таблитчастих зерен із
заокругленими обрисами, на поверхні
яких  зрідка  фіксуються окремі грані (го-
ловним чином, пінакоїду — у сильно спло-
щених кристалах) та ребра.

Забарвлення кристалів рожево-жов-
те (~ 5 %). Такі кристали водяно-прозорі,
але переважна більшість зерен через
озалізнення мають нерівномірне (від жов-
то-бурого до бурого) забарвлення. Особ-
ливо інтенсивно зерна монациту озалізнені
по тріщинках. Майже 95 % кристалів
вміщують всередині чи на поверхні темні
включення рудних мінералів, зрідка польо-
вих шпатів і кварцу. Поверхня багатьох кри-
сталів покрита кірочками гідрооксидів
заліза.

U-Pb ізотопне датування виконували
за розмірними фракціями монациту, для
чого під бінокуляром із цих фракцій
відібрали виключно рожево-жовті водяно-
прозорі кристали без включень. Результа-
ти ізотопних досліджень наведено у табл. 2.

За отриманими аналітичними дани-
ми (табл. 2) розраховано лінію регресії, яка
перетинає конкордію в точці, що відповідає
віку — 2034,8 ± 0,6 млн рр. (рис. 2).

Рівномірно-, середньозернистий
біотитовий кварцовий сієніт (проба НА-
1, Новоолександрівський кар’єр) складає
крутопадаючу жилу (0,3–0,6 м) серед
піроксенвмісних трахітоїдних гранітоїдів,
склад яких залежно від вмісту кварцу
варіює від граніту до кварцового мон-
цоніту.

Кварцовий сієніт має такий склад, %:
плагіоклаз (олігоклаз), який утворює ксе-
номорфні, рідше субтаблитчасті полісин-
тетично здвійниковані зерна — 30–35;
КПШ, представлений неґратчастими, мож-
ливо криптоґратчастими, зрідка ґратчасти-
ми ксеноморфними зернами мікрокліну —
~ 30; кварц — дрібні ксеноморфні зерна зі
хвилястим загасанням 15–20; біотит —
дрібні лусочки, що плеохроюють від світло-Та
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жовтого до темно-коричневого кольору і здебільшого закономірно орієнтовані — ~ 15.
Окрім них зустрінутий гранат (до 3 %), переважно в зростанні з біотитом. Із акцесорних
мінералів присутні циркон і апатит. Зрідка трапляються рудні мінерали. Підкреслимо, що
монацит відсутній. Хімічний склад сієніту наведено у табл. 1.

Структура дрібно-, середньозерниста, гранобластова, на окремих ділянках лепідо-
гранобластова з реліктовою гіпідіоморфнозернистою. Текстура нечітко смугаста.

Для визначення віку утворення кварцового сієніту датували акцесорний циркон.
Враховуючи, що у фракціях циркону, більших за 0,05 мм, трапляються кристали з ядрами
[2], визначення проводили за кристалами двох розмірних фракцій: < 0,02 та 0,04–0,02 мм.
Як видно з табл. 2, для обох фракцій отримано дещо давніші значення віку (за відношен-
ням 207Pb/206Pb), ніж для монациту із сублужного граніту (табл. 2, проба К-2). Це, мабуть,
зумовлено наявністю незначної кількості кристалів з реліктовими ядрами, які зустрінуто
серед кристалів циркону із цього сієніту, причому частіше у більшій фракції. Окрім того,
циркон характеризується значно більшою дискордантністю, ніж монацит із жили суб-
лужного граніту (табл. 2, проба К-2), тому датою формування жильних гранітоїдів
(третя фаза) ми вважаємо значення віку, одержане для монациту із сублужного граніту —
2034,8 ± 0,6 млн рр.

Обговорення результатів. Зважаючи на те, що циркон габромонцоніту (проба Пл-4),
для якого визначено вік — 2037,4 ± 0,6 млн рр., є магматогенним мінералом, час його
кристалізації відповідає часу становлення інтрузії габромонцоніту, що знаменує початок
становлення Новоукраїнського масиву.

Помітні розходження в значеннях віку, отриманих [4, 5] для кристалів циркону,
очевидно, обумовлені наявністю реліктових ядер порід субстрату. Значно надійніші
результати можна отримати при використанні в якості об’єкта датування уранвмісні
мінерали, що були відсутні в породах субстрату. Таким мінералом у гранітоїдах Но-
воукраїнського масиву є монацит. Значення віку, отримані для монацитів, відповіда-
ють часу формування гранітів, тому є всі підстави стверджувати, що становлення
жильних тіл гранітів, які фіксують завершення формування масиву, відбулося
2034,8 ± 0,6 млн рр. тому.

Завищення значень ізотопного віку, обумовлене присутністю реліктових ядер
давнішого циркону субстрату, залежить від співвідношення між об’ємом циркону
ядер і новоутвореного циркону оболонок, різниці вмісту в них урану, ступеня пору-
шення закритості їхніх (головним чином циркону ядер) U-Pb ізотопних систем та
розриву в часі кристалізації циркону ядер і оболонок. Враховуючи значний об’єм
реліктових ядер у кристалах циркону із гранітів, можна з великим ступенем до-
стовірності припустити, що вік ядер, а отже і порід субстрату не давніший за палео-
протерозой.

Висновки. 1. Породи першої магматичної фази — габромонцоніти — були сфор-
мовані 2037,4 ± 0,6 млн рр. тому.

2. Гранітоїди третьої (останньої) фази — жильні сублужні порфіровидні граніти —
кристалізувалися 2034,8 ± 0,6 млн рр. тому.

3. Незначний розрив у часі (близько 4 млн рр., з урахуванням похибок визначен-
ня віку) між становленням порід першої та останньої магматичних фаз Новоук-
раїнського масиву обумовлений, на наш погляд, тим, що масив сформований протя-
гом одного етапу тектоно-магматичної активізації, проявленої у досить вузькому
віковому інтервалі — 2038–2034 млн рр.

4. Враховуючи, що гранітоїди Новоукраїнського масиву, як і загалом гранітоїди
кіровоградського комплексу, мають палінгенно-анатектичну природу, подібний вік
формування та однаковий субстрат, доцільно вилучити перші зі складу новоук-
раїнського комплексу і приєднати до кіровоградського. Тоді у складі новоукраїнсько-
го комплексу залишаться лише габроїди.
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Укр. держ. геол.-розвід. ін-т Держ. геол. служби України, Київ    Надійшла 02.04.2003
 Ін-т геохімії, мінералогії та рудоутворення НАН України, Київ

РЕЗЮМЕ. Уран-свинцовым изотопным методом датированы циркон и монацит из пород Новоукраин-
ского массива. Установлено,  что  формирование пород первой фазы магматизма — габбромонцони-
тов — произошло 2037,4 ± 0,6 млн лет назад, гранат-биотитовых трахитоидных гранитов второй фазы —
2036,7 млн лет (по отношению 207Pb/206Pb), а жильных субщелочных гранитов третьей фазы —
2034,8 ± 0,6 млн лет назад. Следовательно, продолжительность становления массива, с учетом погреш-
ностей определения возраста, составляет ~ 4 млн лет. Сделан вывод, что гранитоиды, исключив из
состава новоукраинского комплекса, необходимо объединить с кировоградским, оставив в новоукра-
инском только габброиды.

SUMMARY. Zircon and monazite from the rocks of Novoukrainka massif have been dated by uranium-lead
isotope. It has been established that formation of the rocks of the first phase of magmatism — gabbromonzonite —
occurred 2037.4 ± 0.6 million years ago, garnet-biotite trachitoid granites of the second phase — 2036.7
million years (in respect of 207Pb/206Pb), and vein subalkali granites of the third phase — 2034.8 ± 0.6 million
years ago. Thus, the terms of the massif formation, with regard for the errors in age determination, is ~ 4
million years. A conclusion is made that granitoids (being excluded form the composition of Novoukrainka
complex) are to be united with Kirovograd one, only gabbroids being left in Novoukrainka complex.
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УДК 550.424 + 538.955

А. І. Самчук, А. М. Калініченко, І. М. Котвіцька

Ô³çèêî-õ³ì³÷í³ âëàñòèâîñò³ ìîäèô³êîâàíèõ
ïðèðîäíèõ ñîðáåíò³â

Вивчено вплив термічної активації та хімічної модифікації природних сорбентів і їхні фізико-хімічні
властивості. Методами ПМР та ЕПР визначено стан і кількість різних форм води у клиноптилоліті,
сапоніті, глауконіті та доломіті. Досліджено хімічний склад, сорбційну ємність і активність модифікова-
них сорбентів до важких металів.

Відомо, що модифікація природних сорбентів спричиняє зміну їхніх фізико-хімічних вла-
стивостей і сприяє утворенню значної кількості активних центрів на основі SіОН-, АlOН-
груп [1, 4]. Встановлення реакційної здатності модифікованих сорбентів — актуальна про-
блема, пов’язана із практичним значенням і широким застосуванням їх у різних техно-
логіях і вирішенні екологічних питань.

Мета даної роботи — встановлення впливу термічної активації та хімічної модифікації
клиноптилоліту, сапоніту, глауконіту, доломіту на їхні фізико-хімічні властивості і сорбційну
активність по відношенню до важких металів.

Хімічну модифікацію природних сорбентів проводили згідно [1].
Спектри протонного магнітного резонансу (ПМР) були зареєстровані на радіоспек-

трометрі РЯ-2301 (0 = 16,0 МГц), а електронного парамагнітного резонансу (ЕПР) —
спектрометрі РЕ-1306 ( = 3,2 см) за кімнатної температури.

Обговорення результатів. Клиноптилоліт. Спектр ПМР вихідного зразка складається
з двох компонент (рис. 1): вузької в центрі спектра І1 (В ~ 0,1 мТл) і широкої І2 (В = 0,45 мТл),
яка має виражену форму дублету. Відпалювання зразка за різних значень температури
показує, що компонента І1 зникає при 120 °C, а компонента І2 присутня в спектрі зразка,
відпаленого за 400 °C, і не спостерігається тільки за температури відпалювання 500 °C. За
температури відпалювання 300 °C в спектрі чітко проявлена компонента І3, яка повністю
зникає тільки за 900 °C. Параметри всіх трьох компонент і їхню поведінку при відпалюванні
можна інтерпретувати таким чином: І1 — H2O адсорбована, І2 — Н2О цеолітна, І3 — ОН-
групи (рис. 2). Обробка вихідного зразка клиноптилоліту НСl і KСl суттєво змінює стан і
кількість різних форм води. Так, після обробки клиноптилоліту 0,1 М розчином KСl
збільшується інтенсивність лінії ПМР І1, тобто відбувається збільшення вмісту адсорбова-
ної води, а після обробки НСl її інтенсивність ще зростає. Оцінка кількості адсорбованої
води за спектрами ПМР дала такі результати, %: вихідний — ~ 0,7, оброблений KСl — ~ 1,
оброблений НСl — ~ 2.

Слід відмітити, що, за даними ПМР, адсорбованою вважається вода, молекули якої
вільно рухаються, а цеолітною — вода, молекули якої мають обмежену рухливість [3]. Це
розділення умовне, оскільки у деяких цеолітах молекули води можуть вільно рухатись, а
вода буде цеолітною. У даному випадку можна трактувати дані ПМР з позиції різного
стану цеолітної води в клиноптилоліті за часткової зміни його складу. Входження в міжша-
ровий простір структури додаткових іонів K+ збільшує кількість молекул води, які вільно
рухаються за рахунок зменшення кількості зв’язаних молекул. При цьому зменшується і
кількість ОН-груп в структурі мінералу з 0,6 до 0,2 % у перерахунку на Н2О.

Згідно з результатами хімічного аналізу (табл. 1) і ПМР, за кількістю ОН-груп криста-
лохімічна формула клиноптилоліту виглядатиме так:
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Рис. 2. Залежність інтенсивностей сигналів ПМР
вихідного зразка клиноптилоліту від температури
відпалення. 1 – 3 — номери компонент спектра. Пунк-
тиром позначено втрату маси

Рис. 1. Спектри ПМР
вихідного зразка клинопти-
лоліту, відпаленого за темпе-
ратури, °C: 1 — 20, 2 — 120,
3 — 200, 4 — 400, 5 — 500.
Пунктиром показано
розділення на компоненти
спектра а, б, в: від Н2Оадс (І1),
Н2Оцеол (І2), ОН-груп (І3)
відповідно

Компонент 1 2 3 4 5 
SіO2 68,12 67,84 44,80 49,86 0,98 
ТіО2 0,21 0,21 1,27 0,18 0,02 
А12О3 11,32 12,02 11,96 7,82 0,60 
Fе2О3 1,20 1,20 10,52 16,65 0,08 
FеО 0,40 0,40 1,24 1,30 0,46 
МgО 0,24 0,24 9,75 3,44 20,45 
СаО 3,52 3,82 2,12 4,33 30,90 
Nа2O 1,30 1,30 0,30 0,24 0,06 
K2О 2,32 2,72 0,70 6,20 0,12 
СО2 0,36 0,36 0,36              — 46,30 
Н2O– 2,90 2,90 7,72 3,32 0,18 
Н2О+ 7,40 7,40 8,78 6,64           — 
Сума 99,29 99,97 99,66 99,98 100,25 

Таблиця 1. Хімічний склад природних сорбентів, %

П р и м і т к а. 1 — клиноптилоліт, 2 — K-форма клиноптилоліту, 3 — сапоніт, 4 — глауконіт, 5 —
доломіт.

Na1,16Ñà1,74K1,39[(Fe3+
0,39À16,52Si29,0)35,91(O70ÎÍ1,8)71,8]•15,88 Í2Î.

Зазначимо, що кількість катіонів встановлено у перерахунку на 72 іони О [3]. Крім
того припущено, що у зразку є домішка кварцу ~ 5 %.

Це підтверджується даними ЕПР (рис. 3): в районі g-фактора 2,0 спостережено сигнал
від радикала SіО3

3–, характерний для кварцу. Крім того, там само встановлено і сигнал від
NН3

+-радикала. Зазначимо, що обробка цеоліту KСl і НСl не впливає на інтенсивність
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сигналу ЕПР від NН3
+, що вказує на його локалізацію в польовому шпаті. Спектри ЕПР в

районі g-фактора 4,3 пов’язані з іонами Fе3+ і підтверджують дані ПМР про входження ОН-
груп в структуру цеоліту і їхню кількість. Так, у вихідному зразку спостерігається сигнал
від Fе3+ (рис. 3), який різко зменшується через обробку KСl і НСl і помітно збільшується
після відпалювання зразка за 900 °C (рис. 3). Такі зміни інтенсивності сигналу ЕПР Fе3+ в
силікатах завжди пов’язують із впливом ОН-груп на оточення іонів Fе3+. Через термічну
дегідроксилацію синхронно збільшується інтенсивність сигналу ЕПР Fе3+ для цеоліту.
Зменшення сигналу внаслідок хімічної обробки цеоліту потребує подальшого вивчення.

Обробка цеоліту НСl суттєво змінює стан цеолітної води. Рухливість цієї води стає
повністю ізотропною і переходить в анізотропний рух лише за втрати більше половини її
кількості. Кількість ОН-груп при цьому збільшується з 0,6 до 1,4 % і навіть за відпалювання
зразка за 500 °C їхня кількість (1,1 %) є більшою, ніж у вихідному зразку. Одержані дані
дозволяють стверджувати, що у Н-формі цеоліту значна кількість ОН-груп безпосередньо
контактує з молекулами води, тобто вода в каналах цеоліту збагачена іонами Н3О+. Про-
тонний обмін між ОН-групою і молекулою Н2О руйнує водневі зв’язки і рух молекул води
стає ізотропним. Температура дегідратації такої води знижується до 300 °C.

Сапоніт належить до триоктаедричних мінералів групи монтморилоніту і має подібні

Рис. 3. Спектри ЕПР клиноптилоліту в районі
g-фактора 4,3 (а) та 2,0 (б). 1 — вихідний, 2 —
K- та Н-форми, 3 — вихідний, відпалений за
900 °C

Рис. 4. Спектри ПМР вихідно-
го зразка сапоніту, відпалено-
го за температури, °C: 1 — 20,
2 — 120,   3 — 200,  4 — 300,
5 — 400
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адсорбційні і катіонообмінні властивості.
Спектри ПМР вихідного зразка сапоніту мають вигляд вузької інтенсивної лінії, яка,

без сумніву, спричинена міжшаровою водою (рис. 4). Відпалювання зразка за 120 °C
недостатньо, тому структура спектра проявляється слабо. Відпалювання зразка за 200 °C
повністю змінює його спектр ПМР. Зникає лінія від молекул води, проявляється тільки
лінія від ОН-груп. Кількість ОН-груп, згідно з даними ПМР, за 200 °C дорівнює 5,2 % у
перерахунку на Н2О. Відпалювання зразка за більш високої температури призводить до
монотонного зменшення інтенсивності ПМР і за 400 °C вода складає близько третини
інтенсивності за 200 °C, кількість ОН-груп дорівнює 1,4 %. Взагалі ці результати відповіда-
ють термічним ефектам для сапоніту [3].

Згідно з даними хімічного аналізу і ПМР, кристалохімічна формула сапоніту така:
(K0,13Na0,09Ca0,36)0,58(Al1,1Ti0,15Fe3+

1,24Fe2+
0,16Mg2,28)4,87[Si7,0Al1]8O20(OH)4,5·nH2O.

Отже, у сапоніті не всі октаедричні пустоти зайняті катіонами — 4,87 проти 6,0, тож
його слід віднести до змішаношаруватих ді-триоктаедричних мінералів. Дані ПМР вказу-
ють на ізотропний характер руху міжшарової води, тоді як у Na-формі монтморилоніту її
рух носить явний анізотропний характер [5].

У зразку F-сапоніту характер руху молекул води істотно не змінився, але знизилась
температура її дегідратації і помітно зменшилась кількість ОН-груп. Так, у спектрі ПМР
зразка, відпаленого за 120 °C, не спостережено вклад молекул води, що вільно рухаються,
а кількість ОН-груп знизилась від 5,2 для вихідного до 3,4 % для F-сапоніту. Характер змін
рухливості води і кількості OH-груп у Сu-сапоніті подібний до змін у F-сапоніті. Кількість
OH-груп після відпалювання стає 4,6 %. Все це відповідає кристалохімічній формулі са-
поніту. Відомо, що катіонна ємність монтморилонітових мінералів визначена недостатнім

Рис. 5. Спектри ПМР глауконіту,
відпаленого за температури, °C:
1 — 20, 2 — 200

Рис. 6. Спектри ПМР доломіту, відпаленого за
температури, °C: 1 — 20, 2 — 50, 3 — 400, 4 —
500
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зарядом структури, який стимулює входження до міжшарового простору додаткових
катіонів. Заміщення ОН– — F– не змінює балансу зарядів, якщо F входить до структури,
про що свідчать дані ПМР, і впливає на стан води. З цим може бути пов’язаний його вплив
на катіонообмінні реакції у сапоніті. При входженні Сu2+ у міжшаровий простір сапоніту
його заряд збільшується, отже, повинна зменшуватись кількість ОН-груп, що і спос-
терігається. Входження катіонів з вищою валентністю, як правило, зменшує катіонообмінні
властивості мінералу [3].

Глауконіт за структурою найближчий до слюд, але за здатністю до катіонного обміну
подібний до гідрослюд [3]. Роль води у структурі глауконіту лишається не виясненою.
Спектри ПМР вихідного зразка глауконіту мають вигляд широкої асиметричної лінії (рис.
5), на якій неважко виділити вузьку компоненту в центрі спектра. Відпалювання зразка за
200 °C призводить до зникнення останньої і у спектрі залишається широка асиметрична
компонента. Без сумніву, вузька компонента пов’язана з рухливими молекулами Н2О, а
широка — з ОН-групами. Високий вміст заліза, іони якого забезпечують парамагнітні
властивості мінералу, спричиняє асиметричну форму спектра ПМР. За спектрами ПМР
було визначено кількість ОН-груп у вихідному зразку (6,0 %) і відпаленому за 200 °C (3,0 %).
Видно, що у вихідному зразку кількість ОН-груп більша від формульної (4,0 %), а у відпа-
леному — менша. Завищене значення вмісту ОН-груп у вихідному зразку можна поясни-
ти вкладом молекул води, оскільки розділення спектра приблизне. У відпаленому зразку
ОН-груп порівняно мало. Згідно з даними хімічного аналізу і ПМР, кристалохімічна фор-
мула глауконіту така:

(K1,55Nа0,02Са0,06)1,63(Мg1,0Fе2+
0,3Fе3+

2,3Аl0,68Ті4+
0,01)4,29[Si7,15Аl0,85]8,0(OН)4,5•nН2O.

Вона подібна до формули сапоніту в частині ОН-груп і підтверджує думку про те, що
хімічні властивості глауконіту визначені сумішшю слюдяних і монтморилонітових шарів.

Доломіт. Спектр ПМР доломіту — вузька лінія шириною близько 0,1 мТл. Відпалю-
вання за різної температури показало, що до 350 °C інтенсивність цієї лінії не змінюється
(рис. 6). За 450 °C інтенсивність вузької лінії зменшується майже удвічі і в спектрі прояв-
ляється ширша компонента — ~ 0,3 мТл. Відпалювання за 500 °C призводить до подальшо-
го зменшення інтенсивності обох компонент. Параметри спектра і поведінка під час відпа-
лювання дозволяють пояснити вузьку компоненту наявністю молекул води у газорідин-
них включеннях, а ширшу — наявністю ОН-груп. Кількість вакуольної води, за даними
ПМР, наближена до 0,5 %. Майже така кількість і ОН-груп у перерахунку на Н2О. Входжен-
ня ОН-груп до структури карбонатів не споcтережено і даними ПМР не підтверджується.
Найбільш вірогідно, що ОН-групи у карбонатах пов’язані з бікарбонат-іонами (НСО3

–), які
містяться на поверхні газорідинного включення. Припускається, що зростання ад-
сорбційних властивостей доломіту, що проявляється за його відпалюванні до 500 °C, пов’яза-
не із розкриттям газорідинних включень і збільшенням питомої поверхні.

Термічна та хімічна активація силікатів сприяє утворенню значної кількості активних
центрів на основі SiОН- і AlОН-груп, завдяки чому зростає сорбційна ємність сорбентів
(табл. 2).

Висновки. 1. У клиноптилоліті, за даними ПМР, встановлено три типи води: адсорбо-
вана, цеолітна і гідроксильна; входження до структури K+ збільшує кількість адсорбованої
води приблизно на 30 %, а H+ — майже удвічі. Для Н-форми також встановлений повністю
ізотропний рух молекул води. Анізотропія руху молекул Н2О поновлюється за втрати ~ 50 %
цеолітної води.

Таблиця 2. Сорбційна ємність природних сорбентів, мг-екв/100 г

П р и м і т к а. 1 — клиноптилоліт, 2 — K-форма клиноптилоліту, 3 — сапоніт, 4 — Н-форма сапоніту,
5 — глауконіт, 6 — Н-форма глауконіту. СЄ — сорбційна ємність.

Компонент 1 2 3 4 5 6 
Са2+ 46,80 48,20 36,85 36,60 18,90 18,80 
Mg2+ 2,33 2,60 29,90 30,70 4,80 4,80 
Nа+ 29,18 30,20 0,14 0,19 0,10 0,10 
K+ 30,0 46,18 0,60 0,60 2,40 2,30 
Н+ 3,25 3,20 2,50 4,60 2,9 6,0 
СЄ 111,56 130,38 69,99 72,69 29,1 32,0 
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2. Встановлено збільшення кількості структурних ОН-груп в Н-формі і зменшення
їх у K-формі клиноптилоліту. Це дозволяє твердити, що катіонну ємність цеоліту визначе-
но кількістю ОН-груп. Чим більше ОН-груп, тим більша катіонна ємність.

3. У сапоніті, за даними ПМР, встановлено зменшення кількості структурних ОН-
груп в 1,5 рази і на ~ 15 % через входження F– і Сu2+ відповідно. При цьому для F-сапоніту
спостерігається зниження температури дегідратації і дегідроксилації.

4. У кристалохімічній формулі глауконіту встановлено, що частина ОН-груп подібна
до таких груп у формулі сапоніту. Зроблено припущення, що хімічні властивості глау-
коніту визначені змішуванням слюдяних і монтморилонітових шарів.

5. За даними ПМР, у доломіті встановлені молекули вакуольної води і ОН-групи.
Припущено, що ОН-групи пов’язані з бікарбонатом (НСО3

–) на поверхні газорідинних
включень і що збільшення адсорбційних властивостей доломіту пов’язане з їхнім розкрит-
тям.
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Ін-т геохімії, мінералогії та рудоутворення НАН України, Київ                   Надійшла 29.03.2004

РЕЗЮМЕ. Изучено влияние термической активации и химической модификации природных сорбентов
на их физико-химические свойства. Методами ПМР и ЭПР установлено состояние и количество разных
форм воды в клиноптилолите, сапоните, глауконите и доломите. Исследованы химический состав, сорб-
ционная емкость и активность модифицированных сорбентов по отношению к тяжелым металлам.

SUMMARY. The influence of thermal activation and chemical modification of natural sorbents oт their
physical and chemical properties has been investigated. The state and the amount of different forms of water
in clinoptilolite, saponite, glauconite and dolomite were established by PMR and EPR methods. The chemical
composition, sorption capacity and activity of the modified sorbents with respect to heavy metals were
investigated.
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УДК 552.11+552.322 (477.42)

Л. В. Шумлянський

²çîòîïíèé ñêëàä ñòðîíö³þ, íåîäèìó òà ñ³ðêè
Ïðóò³âñüêîãî í³êåëåíîñíîãî ³íòðóçèâó (ï³âí³÷íî-çàõ³äíà
÷àñòèíà Óêðà¿íñüêîãî ùèòà)

Наведено результати дослідження ізотопного складу стронцію та неодиму у породах Прутівського
інтрузиву та долеритових дайках, що його супроводжують, а також ізотопного складу сірки сульфідів
Прутівського мідно-нікелевого родовища. Вказано, що високі значення величини Nd2000 (+2,7  +3,7),
а також низькі значення первинного відношення 87Sr/86Sr2000 (0,7023  0,7029) однозначно свідчать про
мантійний генезис вихідних розплавів. Діапазон варіацій 34S в сульфідах становить від –0,1 до +4,3 ‰.
Вперше виявлено різницю між ізотопним складом сірки у ендо- та екзоконтактових рудах. Визначено,
що за ізотопно-геохімічними характеристиками джерела формування первинних розплавів Букинсько-
го та Прутівського інтрузивів значно розрізняються. Для Букинського плутону це слабо деплетована
верхня мантія з незначною домішкою нижньокорового матеріалу, для Прутівського інтрузиву — депле-
тована мантія.

Прутівський габродолеритовий інтрузив є одним з найбільш добре вивчених мафітових
масивів Українського щита, що передовсім пов’язане з наявністю в ньому сульфідного
мідно-нікелевого зруденіння. Десятки свердловин частково або повністю перетнули ма-
сив, що дозволило провести детальні петрографічні, мінералогічні та, почасти, геохімічні
дослідження [1, 4, 6]. Тим не менш, питання походження інтрузиву все ще недостатньо
розроблені. З метою отримати нову інформацію щодо генезису Прутівського інтрузиву і
пов’язаного з ним сульфідного зруденіння автором виконані ізотопно-геохімічні досліджен-
ня порід масиву і долеритових дайок, що його супроводжують, в Sm-Nd та Rb-Sr ізотопних
системах й ізотопного складу сірки у пов’язаних з долеритами сульфідних рудах. Отрима-
на інформація дозволяє зробити висновки щодо джерела первинного магматичного роз-
плаву. Нові дані про ізотопний склад сірки дозволяють з більшою певністю судити про
джерела сульфідної речовини.

Стисла петрографічна характеристика порід, в яких досліджувався ізотопний склад
стронцію та неодиму. Геологічна будова та особливості речовинного складу Прутівсько-
го інтрузиву детально описані в роботах [4, 6], тому ми не будемо зупинятись на цьому
питанні.

Зразки для проведення ізотопних досліджень відбирались з таким розрахунком, щоб
їхня геологічна позиція була зрозумілою та не потребувала подальшої інтерпретації, а
також щоб вони репрезентували якомога ширший спектр породних відмін інтрузиву. Три
зразки (201/512,5 — лейкократовий клінопіроксеновий троктоліт, 201/521,7 та 201/528,5 —
клінопіроксенові троктоліти) характеризують своєрідний придонний горизонт олівінових
плагіопіроксенітів і меланократових габроїдів, розкритий свердловиною 201 та детально
описаний у роботі [6]. Перший характеризує верхню частину горизонту, в зоні його пере-
ходу до габродолеритів та долеритів, тобто габроїдів, що характеризуються офітовими
структурами, другий — центральну частину горизонту, а третій відібрано безпосередньо
біля контакту з вмісними мігматитами. Породи горизонту мають непостійний мінераль-
ний склад. Спостерігається чергування олівінових плагіопіроксенітів (плагіоклаз — 10–15 %,
олівін  — 15–25,   клінопіроксен — 65–70)  з   олівіновим  габро (плагіоклаз — 30–45 %,
олівін — 20–25, клінопіроксен — 40–45) та троктолітами (плагіоклаз — 45–60 %, олівін —
25–50, клінопіроксен — 0–15). У напрямку до верхньої частини горизонту породи посту-
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пово збагачуються на плагіоклаз (плагіоклаз — 65–80 %, олівін — 15–20, клінопіроксен —
5–15). Переходи між вказаними породами стрімкі (іноді спостерігаються в межах шліфа),
але не різкі. Окрім названих мінералів, у породах горизонту відмічені ортопіроксен (до 5 %) і
акцесорні мінерали — хромшпінеліди та рудні. Вторинні мінерали представлені серпенти-
ном, боулінгітом, тальком.

Структури ультрамафітів та меланократових габроїдів типові кумулятивні,
гіпідіоморфнозернисті, переважно середньозернисті, від рівномірнозернистих до порфіро-
подібних.

Породи, розкриті свердловиною 28 (зразки 28/30,7 — олівіновий габродолерит і
28/66,6 — лейкократовий троктоліт-долерит) характеризують офітові мезо-лейкократові
габродолерити, що переважають у об’ємі Прутівського інтрузиву. За мінеральним скла-
дом відповідають габро, олівіновому габро, габро-троктоліту та троктоліту, їхнім лейко-
кратовим відмінам (до анортозитів), а також рудним та меланократовим (субультрамафіто-
вим) породам.

Вміст плагіоклазу в мезократових габродолеритах зазвичай слабо варіює та стано-
вить ~ 55–60 % об’єму породи. Водночас вмiст темноколірних мінералів істотно змінюється:
олівіну — від поодиноких зерен до 40–50 %, зазвичай 18–25, клінопіроксену — від пооди-
ноких зерен до 50 %, зазвичай 10–15, ортопіроксену — від 0 до 30 %.

Серед другорядних мінералів габродолеритів вирізнімо біотит. Вторинні мінерали —
амфіболи, хлорит, тальк, серпентин, скаполіт, кальцит, кварц, калієвий польовий шпат.
Іноді в інтерстиціях встановлено невелику кількість (2–3 %) гранофірового матеріалу. Рудні
мінерали — магнетит, титаномагнетит, ільменіт, пірит, піротин, халькопірит, пентландит
тощо. Акцесорні мінерали — апатит, циркон, сфен.

Структури габродолеритів субофітові, офітові, пойкілоофітові, в рудних відмінах —
ділянками сидеронітові. В розрізах багатьох свердловин спостерігається неодноразове
чергування порід з субофітовими та типовими офітовими структурами.

Зразки 79/229,2 — долерит і 80/195,5 — олівіновий долерит, були відібрані з малопо-
тужних дайок долеритів, що розкриті на південний схід від Прутівського масиву та продов-
жують останній за простяганням (рис. 1). Очевидно, ці дайки генетично споріднені з інтру-
зивом та можуть характеризувати склад магми, що вкорінювалась.

Досліджені нами дайки мають подібний мінеральний склад, %: плагіоклаз — 55–60,
клінопіроксен — 25–30, олівін — 1–2, інколи — до 10, рудні — 3–5, зрідка — до 10, біотит —

Рис. 1. Карта-схема Прутівського інтрузиву (за матеріалами М. М. Костенка [3]):  1–4  — гнейси
городської світи тетерівської серії (1 — біотитові, 2 — графіт-біотитові, 3 — амфібол-біотитові, 4 —
гранат-біотитові), 5, 6 — плагіомігматити житомирського комплексу (5 — біотитові, 6 — амфібол-
біотитові),   7–10 — породи Букинського плутону (7 — діорити, 8 — габродіорити,   9 — монцоніти,
10 — габронорити); 11  — породи Прутівського інтрузиву; 12 — контур Прутівського інтрузиву на
глибині; 13 — дайки долеритів; 14 — свердловини та їхні номери
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до 2–3, карбонат. В окремих випадках встановлено
ортопіроксен. Структура порід дрібно-середньозер-
ниста, офітова, рівномірнозерниста.

Результати досліджень Rb-Sr та Sm-Nd ізо-
топних систем. Всі ізотопно-геохімічні дослідження
проводились в ізотопній лабораторії Центру
дослідження навколишнього середовища при Шот-
ландських університетах, Іст-Кілбрайд, Шотландія.
Методика хімічної підготовки та подальших
вимірювань на мас-спектрометрі стисло описа-
на в роботі [7].

Оскільки вік Прутівського інтрузиву був
визначений раніше U-Pb методом за цирконом
[6], виміряні   ізотопні  відношення 87Sr/86Sr та
143Nd/144Nd були перераховані на первинні, тобто
такі, що існували в породах 2 млрд рр. тому, у
здогадний момент їх кристалізації. Ці дані наведе-
но в табл. 1. Згідно з ними, первинні відношення
87Sr/86Sr2000 та 143Nd/144Nd2000 характеризуються
незначними варіаціями, що свідчить про закритість
Sm-Nd та Rb-Sr систем з моменту формування порід.
Отже, ізотопно-геохімічні характеристики розплавів,
з яких кристалізувались породи Прутівського інтру-
зиву, можна вважати такими, що визначені з вели-
ким ступенем достовірності. Ці характеристики, в
свою чергу, є індикаторами джерел формування
вихідних розплавів. Так, високі значення величини
Nd2000 (+2,7 +3,7, табл. 1), а також низькі — пер-
винного відношення 87Sr/86Sr2000 (0,7023  0,7029)
однозначно свідчать про мантійний генезис вихідних
розплавів. Причому на шляху до камери остаточної
кристалізації ці розплави не зазнавали скільки-не-
будь помітної контамінації коровим матеріалом.

На жаль, невеликий діапазон варіацій відношень
87Rb/86Sr та 147Sm/144Nd у досліджених зразках не
дозволяє побудувати якісних ізохрон, по яких з до-
статньою точністю можна було б визначити час фор-
мування масиву. Так, вік, отриманий за Sm-Nd рег-
ресією, становить 1812 ± 340 млн рр. (рис. 2), що в
межах похибки відповідає вікові, отриманому за
цирконом.

Методика та результати досліджень ізотопно-
го складу сірки. Зразки сульфідних мінералів
досліджувались та діагностувались за допомогою
рудного мікроскопу у полірованих зразках. Після
цього придатні для аналізу зерна мінералів та їх зро-
стання висвердлювались дрилем з діаметром сверд-
ла ~ 1 мм. Отриманий при свердленні порошок
сульфідних мінералів аналізували за допомогою стан-
дартної методики Робінзона та Кусакабе [13]: SO2
виділяли розкладанням сульфідів за умови надлиш-
ку Cu2O при 1075 °C у вакуумі. Виділений та очище-
ний газ аналізували за допомогою мас-спектромет-
ра VG Isotech SIRA II, після чого із застосовуваннямТа
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стандартної методики корекції вимірянні значення 66SO2 перераховували для отримання
дійсних значень 34S. Застосовані міжнародні стандарти NBS-123 та IAEA-S-3, а також
âí óòð³øí ³é  ñòàí äàðò  SURRC CP-1. Для цих стандартів отримані значення 34Sу +17,1 ‰,
–31,0 та –4,6 ‰ відповідно. Відтворюванність краще ± 0,2 ‰. Дані наведено у вигляді
варіацій 34S, виражених у проміле відносно стандарту Canyon Diablo Troilite (CDT).

Згідно з даними [6] (8 аналізів), ізотопний склад сірки первинних сульфідів Прутівського
інтрузиву характеризується вузьким діапазоном варіації 34S (від +0,4 до +3,8 ‰), що
відповідає ізотопному складу сірки сульфідів мантійного походження. Спостережені не-
значні закономірні відмінності в ізотопному складі сірки існуючих разом піротину та пент-
ландиту пояснюються [6]  процесами ізотопного обміну сірки між мінералами під час
температурного фракціонування.

Автором виконано 19 нових ізотопних аналізів сірки в сульфідах Прутівського родо-
вища. Проаналізовані зразки представляють як руди, що залягають в екзоконтактовій зоні,
так і сульфіди, розповсюджені в габродолеритах масиву (табл. 2). Ці дані також вказують на
досить сталий ізотопний склад сірки, особливо в межах окремих зразків. Втім, визначений
діапазон варіацій 34S дещо ширший: від –0,1 до +4,3 ‰. Вперше виявлено різницю між
ізотопним складом сірки в ендо- та екзоконтактових рудах. Екзоконтактові сульфіди дещо
збагачені на важкий ізотоп 34S, що свідчить, очевидно, про деяку домішку сірки з вмісних
порід. На жаль, раніше ізотопний склад сірки в породах тетерівської серії, наскільки відомо
автору, не досліджувався. Загалом, ізотопний склад сірки в сульфідах Прутівського інтру-
зиву наближується до ізотопного складу метеоритної сірки, що вказує на її мантійне похо-
дження.

Обговорення та висновки. Нові дані про ізотопний склад Sr, Nd та S в породах
Прутівського інтрузиву дозволяють зробити деякі висновки стосовно походження цього
масиву, його співвідношення з іншими палеопротерозойськими масивами в регіоні, а
також стосовно генезису сульфідних мідно-нікелевих руд.

Всі проаналізовані зразки характеризуються однорідним первинним ізотопним скла-
дом Sr та Nd. Це свідчить про гомогенність розплаву, з якого кристалізувались породи
Прутівського інтрузиву, а також про відсутність контамінації цього розплаву коровим
матеріалом. Тотожність ізотопного складу порід власне Прутівського інтрузиву та дайок
долеритів, що його супроводжують, свідчить про їхню сингенетичність. Оскільки контак-
тові зони Прутівського інтрузиву зазвичай значно змінені і непридатні для оцінки складу
розплаву, що вкорінювався, склад дрібнозернистих долеритів малопотужних дайок може
з успіхом використовуватись для такої оцінки.

Ізотопний склад стронцію та неодиму на момент вкорінення свідчить про формуван-

Рис. 2. Лінія регресії для порід Прутівського інтрузиву та дайок долеритів, що його супроводжують
(використано аналітичні дані автора, а також одна проба, проаналізована [2])
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ня розплаву за рахунок часткового плавлення деплетованого мантійного джерела. Раніше
[8] висловлено думку про належність Прутівського інтрузиву до палеопротерозойської
трапової асоціації, в якій дайко- та силоподібні тіла — підвідні канали еродованих дотепер
базальтових потоків. Втім, згідно з результатами досліджень континентальних базальтів
(трапів) по всьому світі [11], ці породи за ізотопним складом неодиму та стронцію прак-
тично ніколи не відповідають деплетованій мантії. Зазвичай вони містять більшу або мен-
шу кількість корового та/або збагаченого некогерентними елементами літосферного
мантійного компоненту [10, 11]. Крім того, речовина плюмів, за рахунок плавлення якої,
як вважає [9], формуються континентальні базальти, за своїми ізотопно-геохімічними ха-
рактеристиками значно відрізняється від речовини деплетованої мантії [7, 10], оскільки
помітно збагачена некогерентними елементами.

Отже, джерело первинного для Прутівського інтрузиву розплаву за ізотопним скла-
дом неодиму та стронцію відповідає деплетованій мантії. В свою чергу, це ставить під
сумнів зв’язок цієї магматичної події з мантійним плюмом і, отже, правомірність його
віднесення до трапової асоціації. Для більш достовірної ідентифікації джерела плавлення
необхідне проведення подальших ізотопно-геохімічних (ізотопи Pb, Hf, Os, He) та геохімічних
досліджень.

Наскільки відомо автору, високоточні (до п’ятого знаку) дані про ізотопний склад

Таблиця 2. Ізотопний склад сірки в сульфідах з порід Прутівського інтрузиву та
екзоконтактових руд

Номер 
зразка 

Об’єкт дослідження Вмісна порода δ34S, 
‰ 

231/351,4 
№ 1 

Ізометричне зростання піротину та халькопіриту Біотит-гіперстеновий 
мігматит 

2,4 

231/351,4 
№ 2 

Інтерстиційне сидеронітове виділення піротину та 
халькопіриту 

Те   саме  2,4 

231/351,4 
№ 3 

Дрібне інтерстиційне виділення халькопіриту 
(переважно) піротину  

"          " 2,9 

231/351,4 
№ 4 

Інтерстиційне сидеронітове виділення (переважно) 
піротину  

"          " 2,4 

231/351,4 
№ 5 

Інтерстиційне ізометричне виділення піротину 
(переважно) та халькопіриту 

"          " 2,4 

231/351,4 
№ 6 

Інтерстиційне ізометричне виділення халькопіриту та 
піротину (переважно)  

"          " 2,7 

231/351,4 
№ 7 

Тонкий прожилок піротину з нечіткими контактами, на 
яких розвивається халькопірит 

"          " 3,4 

231/351,4 
№ 8 

Крупне (до 3 см) ізометричне скупчення переважно 
піротину, що містить дрібні (до 3–4 мм) краплеподібні 
виділення силікатних мінералів 

"          " 3,0 

231/351,4 
№ 9 

Пірит, що формує облямівки навколо піротину, а також 
власне піротин 

"          " 2,6 

231/352,0 Дрібна розсіяна вкрапленність піротину (переважно) та 
пентландиту  

"          " 2,2 

28/60,6 Дрібні кутасті інтерстиційні виділення халькопіриту та 
піротину 

Долерит 0,8 

229/301,0 
№ 1 

Ізометричні виділення піротину Пегматит-троктоліт 
слабо змінений 

0,2 

67/29,6 
 № 1 

Дрібні виділення сульфідів, рівномірно розсіяні в 
інтерстиційному просторі породи. Халькопірит з 
невеликою домішкою піротину 

Пегматоїдний 
троктоліт, з 
численними 
виокремленнями 
вторинних мінералів 

0,7 

67/29,6  
№ 2 

Те саме. Піротин  Те  саме 1,2 

71/224,4 Дрібна інтерстиційна вкрапленність піротину Долерит 2,3 
71/225,5 
№ 1 

Крупні інтерстиційні сидеронітові виділення піротину Те  саме  1,9 

71/225,5 
№ 2 

Пірит, що розвивається по інтерстиційним виділенням 
піротину 

"          " –0,1 

72/142,2 
№ 1 

Сплощені розшаровані виділення піротину та 
халькопіриту, переважно піротинова фаза 

Олівіновий долерит 3,2 

72/142,2 
№ 2 

Сплощені розшаровані виділення піротину та 
халькопіриту, переважно халькопіритова фаза 

Те  саме 4,3 
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стронцію у валових пробах порід Прутівського масиву отримано вперше. Раніше в літера-
турі [5, 6] наводились відомості про ізотопний склад стронцію в апатиті та плагіоклазі,
виділених з долерит-пегматиту Прутівського інтрузиву. Подібність значень U-Pb віку, виз-
начених за цирконами Прутівського інтрузиву та розташованого поблизу крупного Бу-
кинського плутону, тотожність в межах похибки вимірів ізотопного складу стронцію в
апатиті та плагіоклазі Прутівського масиву та плагіоклазі і пегматитах Букинського плуто-
ну дозволили авторам роботи [6] зробити висновок про спільне джерело генерації магма-
тичних розплавів. В той же час, в роботі [5] обидва масиви віднесено до букинського
комплексу і вказано (с. 113–114), що "слід припустити або асиміляцію мантійними виплав-
ками верхньокорового матеріалу, або генерацію магми за рахунок фракційного плавлен-
ня суттєво мафітового субстрату первинно мантійного походження, але з відносно трива-
лою по відношенню до часу генерації магми коровою передісторією". *

Разом з тим, в роботі [2] наведено результати аналізу ізотопного складу неодиму в
одному зі зразків порід Прутівського інтрузиву. За результатами цього аналізу було зроб-
лено висновок, що "магма формувалась з деплетованого мантійного джерела" (с. 137).
Наведені нами дані щодо ізотопного складу стронцію і неодиму однозначно свідчать про
походження первинного розплаву Прутівського масиву за рахунок плавлення деплетова-
ної мантії. В зв’язку з цим цікаво порівняти  ізотопний склад  порiд Прутівського та Бу-
кинського масивів. Характеристиці ізотопного складу Sr та Nd в породах останнього при-
свячена окрема публікація [7]. Порівняння їх з даними, отриманими для Прутівського
масиву, дозволяють зробити певні висновки. Перераховані на 2000 млн рр. початкові
(ініціальні) відношення 87Sr/86Sr в слабо контамінованих коровим матеріалом породах
Букинського плутону виявляються більш низькими, ніж відповідні значення в породах
Прутівського масиву (відповідно ~ 0,7010 та ~ 0,7025). Водночас, саме ці слабо контаміно-
вані породи букинського комплексу наближуються за ізотопним складом неодиму до
порід Прутівського інтрузиву, загалом менш радіогенних. Отже, за ізотопно-геохімічними
характеристиками джерела формування первинних розплавів Букинського та Прутівсько-
го інтрузивів помітно розрізняються: для Букинського плутону це слабо деплетована верх-
ня мантія з незначною домішкою нижньокорового матеріалу [7], для Прутівського інтру-
зиву — деплетована мантія. Отже, на думку автора, ізотопно-геохімічні дані свідчать про
відсутність генетичних зв’язків між Прутівським інтрузивом та Букинським плутоном.

Ізотопний склад сірки сульфідів Прутівського родовища свідчить про її мантійне по-
ходження.

Як показано на прикладі сульфідних мідь-нікель-платинометальних родовищ Но-
рильської групи [12], масштабна контамінація розплаву сіркою евапоритових родовищ,
що широко розповсюджені в Норильському регіоні, стала ключовим фактором у форму-
ванні крупних сульфідних покладів. Надлишок евапоритової сірки (34S в родовищах Но-
рильської групи варіює від +8 ‰ до +12 ‰, що однозначно вказує на осадочне її поход-
ження) призвів до ліквації розплаву на сульфідну та силікатну рідини [12]. У випадку з
Прутівським інтрузивом відсутність зовнішнього джерела сірки не дозволила сформува-
тись крупному сульфідному родовищу, хоча деяка контамінація сіркою вмісних порід
мала місце, про що свідчить трохи важчий ізотопний склад сірки в екзоконтактових рудах.

Виконання даної роботи стало можливим завдяки гранту, наданому програмою
GEODE. Автор висловлює щиру подяку др. Р. Еламу (R. Ellam) та др. А. Бойсу (A. Boyce) за
надану можливість провести ізотопно-геохімічні роботи в Ізотопному відділі SUERC, а
також всім співробітникам відділу за постійну допомогу в роботі. Також автор висловлює
подяку рецензенту, численні зауваження якого сприяли значному покращанню статті.
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РЕЗЮМЕ. Приведены результаты исследования изотопного состава стронция и неодима в породах
Прутовского интрузива и сопровождающих его долеритовых дайках, а также изотопного состава серы
сульфидов Прутовского медно-никелевого месторождения. Указано, что высокое значение Nd2000 (+2,7
 +3,7), а также низкое значение первичного отношения 87Sr/86Sr2000 (0,7023  0,7029) однозначно
свидетельствуют о мантийном генезисе исходных расплавов. Диапазон вариаций 34S в сульфидах
составляет от –0,1 до +4,3 ‰. Впервые обнаружено различие между изотопным составом серы в эндо-
и экзоконтактовых рудах. Определено, что по изотопно-геохимическим характеристикам источники
формирования первичных расплавов Букинского и Прутовского интрузивов существенно различны:
для Букинского плутона это слабо деплетированная верхняя мантия с незначительной примесью нижне-
корового материала, для Прутовского интрузива — деплетированная мантия.

SUMMARY. Results of investigation of Nd and Sr isotope composition in the rocks of the Prutivka intrusion
and in   accompanying  dolerite dikes, as well as of sulphur isotope composition in sulphides of the Prutivka
Cu-Ni deposit are shown. It is pointed out that high (+2.7  +3.7) values of Nd2000, and low values of initial
87Sr/86Sr2000 (0.7023  0.7029) testify to mantle origin of initial melts. 34S ranges in sulphides from –0.1 to
+4.3 ‰. Systematic difference in sulphur isotope composition between endo- and exocontact ores is revealed
for the first time. It is shown that in terms of isotope composition initial sources of melts of the Buky and
Prutivka intrusions are considerably different. In case of the Buky intrusion this is represented by slightly
depleted upper mantle with minor admixture of the crystal material, while Prutivka intrusion originated from
the depleted mantle.
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ПЕТРОЛОГІЯ

УДК. 552.33 : 549.33 (477)

С. Г. Кривдік, О. В. Дубина

Òèïîõ³ì³çì ì³íåðàë³â ëóæíî-óëüòðàîñíîâíèõ êîìïëåêñ³â
Óêðà¿íñüêîãî ùèòà ÿê ³íäèêàòîð ãëèáèííîñòi  ¿õ ôîðìóâàííÿ

При порівнянні різних лужно-ультраосновних і карбонатитових комплексів Українського щита та інших
регіонів світу виявлено певні особливості хімічного складу (типохімізм) породоутворювальних та
акцесорних мінералів залежно від умов кристалізації. Показано відмінності у складі однойменних міне-
ралів (олівін, клінопіроксен, амфіболи, слюди біотит-флогопітового ряду, лужний польовий шпат, апа-
тит та деякі акцесорні мінерали) в гіпабісальних та глибинних карбонатитових комплексах. У перших
олівін в лужних силікатних породах та карбонатитах має магнезіальний склад (форстерит), а в
других — залізистий (до Fa70). Подібним чином еволюціонує склад клінопіроксену — в гіпабісальних
комплексах він представлений ізоморфним рядом діопсид — егірин з незначним вмістом геденбергіто-
вого міналу, а в породах глибокоеродованих (абісальних) комплексів вміст егіринового міналу в цьому
мінералі не перевищує 30 % при значній частці геденбергітового міналу (до 40–60 %). Аналогічні
варіації складу амфіболів: в гіпабісальних комплексах це магнезіальні Са-Al-гастингсити, катофорити і
рибекіт-арфведсоніти, тоді як в абісальних кристалізуються менш магнезіальні амфіболи ізоморфних
рядів гастингсит — катофорит, еденіт — катофорит, а також рихтерити та вінчити, а власне лужні
амфіболи (рибекіт, арфведсоніт) невідомі. Для лужних порід та карбонатитів глибокоеродованих ком-
плексів також характерні більш залізисті біотит і флогопіт, а тетраферифлогопіти (властиві гіпабісаль-
ним комплексам) трапляються досить рідко. В гіпабісальних умовах можуть утворюватися флюорит та
рідкісноземельні фторкарбонати, тоді як в абісальних комплексах цих мінералів не виявлено, а фтор
входить до складу апатиту, амфіболів, слюд (аж до повного насичення). В карбонатитах з глибокоеродо-
ваних комплексів породоутворювальні карбонати часто збагачені FeO (до 2–4 % в кальциті і до 5–6 —
в доломіті). Ймовірно, кристалізацію такого рідкісного мінералу як церієвий фергусоніт в доломіт-
кальцитових і доломітових карбонатитах Чернігівського масиву (Приазов’я) можна пояснити абісаль-
ними умовами його формування. Одним з головних чинників, що пояснює виявлені особливості складу
мінералів в абісальних карбонатитових комплексах, вважається понижена фугітивність кисню (порівня-
но з гіпабісальними масивами), яка сприяє входженню FeO в силікати і карбонати з утворенням їхніх
високозалізистих різновидів.

Вступ. Український щит (УЩ) — унікальна провінція протерозойського (1,7–2,0 млрд рр.)
лужного магматизму. В цьому регіоні виділені дві формації порід: лужно-ультраосновна
(карбонатитова) і габро-сієнітова, які різняться за віком: 2–2,1 і 1,7–1,8 млрд рр. відповідно
[13]. Тільки у Приазовському блоці УЩ відомі палеозойські (девонські) лужні породи та
кімберліти (Покрово-Киріївський та Приморський масиви, прояви комплексу Зірка та
ін.). Ці породи одновікові з девонськими лужними і толеїтовими вулканітами Дніпровсь-
ко-Донецької западини і, ймовірно, пов’язані з розвитком цієї структури. В інших районах
УЩ всі відомі прояви лужного магматизму мають протерозойський вік. Така пасивність
УЩ щодо фанерозойського лужного і базальтоїдного магматизму поки не має свого
пояснення.

Як відомо, практично на всіх докембрійських щитах і платформах лужно-ультраос-
новний магматизм є одновіковим з кімберлітовим чи лампроїтовим або ж безпосередньо
супроводжує їх (наприклад, Архангельська кімберлітова провінція). В межах УЩ також
повинні бути такі докембрійські алмазоносні породи. Свідченням цього є, перш за все,
наявність алмазу та його мінералів-супутників (піроп, хромшпінеліди) у білокоровицьких
конгломератах. Цій проблемі були присвячені спеціальні випуски "Мінералогічного жур-
налу" (2003, № 5/6 та 2004, № 1).

Починаючи з протерозою (~ 2 млрд рр. тому) УЩ зазнав у деяких блоках значної
ерозії (до 20–30 і навіть 34–37 км) [15]. Звичайно, якщо у таких блоках знаходилися лужні
масиви, то вони були еродовані (з перервами) протягом періоду, близького до вказаного
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віку. Так, наприклад, за нашими розрахунками [5], ерозійний зріз Чернігівського карбона-
титового масиву міг досягати 20 км. Досить значний ерозійний зріз мають лужні масиви
Дністерсько-Бузького району (Проскурівський, Антонівський та ін.). Разом з тим, такі
блоки щита, як Середньопридніпровський та Північно-Західний, за деякими геологічними
та петрологічними даними, малоеродовані. Відповідно, в останньому блоці збереглися
гіпабісальні інтрузії лужно-ультраосновних порід [14, 23].

Мінеральний склад лужно-ультраосновних комплексів (ЛУК) УЩ досить добре вив-
чений. Це дало нам змогу виявити специфічні особливості хімічного складу низки одной-
менних мінералів (олівін, піроксен, амфібол, біотит, флогопіт, карбонати, апатит тощо) у
однотипних породах масивів із різним рівнем ерозійного зрізу.

У цій статті розглянуто особливості хімічного складу (типохімізму) мінералів з луж-
но-ультраосновних (карбонатитових) комплексів УЩ залежно від умов (насамперед гли-
бинності) їхнього формування. Оскільки хімічні аналізи мінералів ЛУК УЩ опубліковані в
цитованій нижче літературі, то задля скорочення обсягу статті ми їх не наводимо у окре-
мих таблицях, а тільки на відповідних діаграмах. Визначення ерозійного зрізу ЛУК має не
тільки теоретичне і петрологічне значення щодо цих порід. Більшою мірою воно необхідно
для оцінки алмазоносності (визначення ерозійного зрізу кімберлітових та лампроїтових
тіл) кожного району, де відомі ЛУК.

ЛУК складені широкою гамою порід — від власне ультраосновних (олівініти, дуніти,
перидотити) і їхніх ефузивних та гіпабісальних аналогів (меймечити, лужні пікрити) до
істотно польовошпатових лейкократових лужних порід (нефелінові та лужні сієніти, фо-
ноліти, трахіти) і карбонатитів та фоскоритів. У таких поліфазних диференційованих маси-
вах встановлено значний інтервал еволюції складу породоутворювальних мінералів. Так,
наприклад, склад клінопіроксену змінюється від ранніх до пізніх інтрузивних фаз від істот-
но діопсидового (або хромдіопсидового) до егіринового з усіма проміжними різновида-
ми. Подібним чином еволюціонує і склад амфіболів — від магнезіогастингситів через
катофорити і рихтерити до рибекіт-арфведсонітів. Спостерігаються певні направлені зміни
і в складі інших мінералів.

Типохімізм породоутворювальних мінералів. Олівін. Традиційно вважається, що у
всіх породах ЛУК олівін є магнезіальним — форстерит, магнезіальний хризоліт. Він дійсно
має такий склад за даними відомих нам публікацій. Свого часу Є. М. Чернишова [24]
намагалася розробити олівін-магнетитовий геобаротермометр, згідно з яким у гіпабісаль-
них карбонатитах і асоціюючих з ними породах олівін повинен мати істотно магнезіаль-
ний склад, а сингенетичний йому магнетит збагачуватися магнезіоферитовим компонен-
том (Mg2FeO4). З глибиною залізистість олівіну буде зростати і, відповідно, зменшувати-
меться вміст магнезіофериту в магнетиті. Автору даної розробки вдалося зафіксувати
найбільш залізистий олівін в карбонатитах з вмістом 18 % фаялітового міналу (Fa18).

Рис. 1. Залізистість (Fe/(Fe+Mg)) співіснуючих олівінів та клінопіроксенів (нижня лінія) і клінопірок-
сенів та слюд (верхня лінія) флогопіт-біотитового ряду в лужно-ультраосновних комплексах УЩ: 1, 2 —
Чернігівський карбонатитовий масив; 3, 4 — Проскурівський і Антонівський масиви відповідно
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Відкритий в Західному Приазов’ї у 1960-х рр. Чернігівський карбонатитовий ком-
плекс виявився аномальним за складом олівіну серед всіх відомих ЛУК. Не було виявлено
форстериту, а найбільш магнезіальний олівін мав склад Fa15, тоді як верхня межа вмісту
фаялітового компоненту в цьому мінералі досягала 70 % (Fa70) [5]. Залізистість олівіну
позитивно корелює із залізистістю інших мінералів (піроксен, амфібол, флогопіт, біотит) та
вмістом заліза у кальциті (рис. 1). З наведених співвідношень можна припустити, що в
карбонатитах Чернігівського масиву знаходяться ще більш залізисті олівіни (до Fa90) за
умови можливого існування асоціації з піроксеном, який має залізистість 52 % (олівін,
співіснуючий з піроксеном із залізистістю 42 %, містить ~ 70 % фаялітового міналу). До
того ж, високозалізисті олівіни кристалізуються як в силікатних породах (мельтейгітах) і
кальцитових карбонатитах (альвікітах), так і в доломіт-кальцитових і доломітових (доломіт
інколи залізистий, перехідний до анкериту) карбонатитах (бефорситах). Асоціація залізис-
того доломіту і високозалізистого олівіну нам невідома ні у карбонатитах інших комплексів,
ні у карбонатних породах (кальцифірах) взагалі. Сингенетичний із залізистим олівіном
магнетит характеризується дуже низьким вмістом (або повною відсутністю) магнезіофе-
ритового міналу. Окрім того, в породах з високозалізистим олівіном кількість первинного
магнетиту незначна (до повного зникнення). У парагенезисах часто фіксували графіт. За
принципом П. Родера—П. Емслі [29] це свідчить про низьку фугітивність кисню (

2Of ) при
формуванні приазовських карбонатитів.

За допомогою кальцит-доломітового термометра [21] було оцінено ерозійний зріз
цього масиву в межах від 10–17 до 20 км. Це повністю узгоджується зі згадуваним вище
олівін-магнетитовим геотермобарометром [24].

В інших проявах ЛУК УЩ, за винятком Городницької та Глумчанської якупірангіт-
мельтейгітових інтрузій, олівіну не виявлено. В мельтейгіт-якупірангітах Городницької
інтрузії олівін належить, як це і властиво гіпабісальним породам, до форстериту. Очевид-
но, форстерит повністю псевдоморфно заміщений вторинним амфіболом у гіпабісаль-
них інтрузіях Глумчанської ділянки [14].

Клінопіроксен є найбільш інформативним щодо умов кристалізації у породах ЛУК,

Рис. 2. Склад клінопіроксенів в системі діопсид — геденбергіт — егірин з порід лужно-ультраосновних
і карбонатитових комплексів: 1 — Антонівський масив; 2 — Чернігівський масив; 3 — Проскурiвський
масив; 4 — Малотерсянський масив [13]; 5 — Березова Гать; 6 — Глумчанська інтрузія та супроводжу-
ючі дайки [14]; 7 — Ільмено-Вишневогорський комплекс [7, 18]; 8 — Кольський п-ів [7, 16, 20]; 9 —
Дубравинський   масив  [3]; 10 — Маймеча-Котуйська провінція [1, 6, 7, 20]; 11 — східна Уганда [7];
12 — альбіт-кальцитова фація [20]; 13 — калішпат-кальцитова фація [20]
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оскільки, з одного боку, є наскрізним і кристалізується у всіх типах порід (ультрабазити,
мельтейгіти, ійоліти, карбонатити, нефелін- і кварцмодальні сієніти), а з іншого — має
широкий діапазон варіацій хімічного складу (вмісту CaO, Na2O, FeO, Fe2O3, MgO, Al2O3).
Клінопіроксен у породах ЛУК складається переважно з трьох головних міналів — діопси-
дового, егіринового та геденбергітового. У процесі формування багатьох ЛУК склад
клінопіроксену еволюціонує від майже чистого діопсиду до егірину з різною кількістю
геденбергітового міналу. Проте у деяких комплексах цей еволюційний ряд є неповним і
завершується проміжними різновидами, відомими в літературі як егірин-авгіти, що спос-
терігається і в ЛУК УЩ. Так у Чернігівському, Проскурівському та Антонівському маси-
вах ретельними дослідженнями не виявлено власне егіринового піроксену, а в найбільш
його лужних різновидах зафіксований вміст егіринового міналу не вищий 30 %. Водночас
піроксени цих масивів (егірин-саліти, егірин-феросаліти) значно більше збагачені геден-
бергітовим компонентом порівняно з клінопіроксенами із таким же вмістом егіринового
міналу з масивів ЛУК інших регіонів (рис. 2).

У сьовітах Чернігівського масиву було також зафіксовано збагачені геденбергітовим
міналом (до 32 %) егірин-феросаліти [5]. Подібних піроксенів чи згадок про них ми не
знайшли в карбонатитах інших ЛУК і у доступній нам літературі. Клінопіроксени інших
магматичних порід ЛУК УЩ (Городниця, Глумча) належать до магнезіальних різновидів
(діопсид, хромдіопсид). Проте в екзоконтактових фенітах цих ЛУК прослідковуються (в
шліфах) піроксени егірин-салітового і егіринового складу. Особливо інтенсивно розвинуті
егіринові феніти і власне егіриніти на ділянці Березова Гать, хоча тут також є егірин-діоп-
сид-салітові піроксени, утворені на початкових стадіях фенітизації.

Незвично високий вміст (до 63 %) геденбергітового міналу виявився в егірин-феро-
салітах із фенітів Малотерсянського масиву. Цей масив є досить складним за набором
лужних порід і його формаційна належність остаточно не з’ясована. Є деякі підстави
вважати, що він формувався в два етапи: ранній — лужно-ультраосновний (карбонатито-
вий) віком 2050 ± 40 млн рр. і пізній — габро-сієнітовий — 1860 ± 50 млн рр. [9].

Спостерігаються ще деякі відмінності у складі досліджуваних піроксенів: в нефеліно-
вих породах ійоліт-якупірангітової серії часто фіксуються піроксени з підвищеним вмістом
алюмінію (від 3,5 до 5,3 % Al2O3), який можна розрахувати на жадеїтовий мінал [5, 14, 23].

На сьогодні переконливо засвідчено, що, як згадано вище, Чернігівський, Про-
скурівський та Антонівський масиви мають значний рівень ерозійного зрізу. Два останні
масиви залягають серед гранулітової фації Дністерсько-Бузького району, який, за даними
геотермобарометрії [15], зазнав значної ерозії (18–26, подекуди 34–37 км). Власне абісаль-
ними умовами кристалізації ми пояснюємо підвищений вміст геденбергітового міналу в
егірин-салітах із лужних порід Чернігівського, Проскурівського, Антонівського, а також із
фенітів Малотерсянського масивів. До того ж, власне егіринові піроксени відсутні в луж-
них породах трьох названих масивів. Аналогічно високозалізистому олівіну Чернігівсько-
го масиву, високий вміст геденбергіту в піроксенах цих масивів можна пояснити порівня-
но низькою фугітивністю кисню за абісальних умов кристалізації. Залізистість піроксену,
як і описаного вище олівіну, позитивно корелює із залізистістю інших темноколірних
силікатів (олівін, амфібол, біотит-флогопіт). Як видно на рис. 1, клінопіроксени і біотити із
лужних порід Проскурівського масиву практично продовжують (у високозалізистій об-
ласті) кореляційну лінію залежності залізистості цих мінералів із Чернігівського масиву, а
однойменні мінерали з Антонівського масиву розташовуються дещо нижче цієї лінії.

В карбонатитах спостерігається також прямопропорційна залежність залізистості
піроксену від вмісту FeO в кальциті. Разом з цим, фіксується залежність залізистості пірок-
сену від ступеня окиснення заліза в породі та кількості магнетиту (зі збільшенням вмісту
останнього підвищується магнезіальність клінопіроксену та інших темноколірних міне-
ралів).

Слід підкреслити, що в карбонатитах загалом клінопіроксен має варіабельний склад
залежно від вказаних вище чинників. Причину цього коротко буде розглянуто нижче ра-
зом з характеристикою карбонатів. Так, у Чернігівському масиві склад піроксену в різних
тілах карбонатитів змінюється від істотно діопсидового до егірин-феросалітового, зако-
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номірно в напрямку з півдня на північ вздовж лінійно витягнутого масиву. За деякими
іншими даними, в цьому ж напрямку зменшується рівень ерозійного зрізу.

У той же час в силікатних породах, зокрема у фенітах, склад піроксену значно сталіший
для кожного конкретного карбонатитового масиву. Тому, порівнюючи рівень ерозійного
зрізу різних масивів, надійніше орієнтуватися на клінопіроксени із силікатних порід.

Як встановлено нами і відомо з опублікованої літератури, в гіпабісальних інтрузіях
ЛУК клінопіроксени кристалізуються починаючи з високомагнезіального діопсиду і
закінчуючи егірином (з високим ступенем окиснення заліза), що обумовлено, ймовірно,
підвищеною 

2Of . У межах УЩ такими є Городницька інтрузія якупірангіт-мельтейгітів таа
малі інтрузії аналогічних порід Глумчанської ділянки [14, 23], а також ряд масивів з інших
регіонів (Балтійський щит, Маймеча-Котуйська провінція).

Амфіболи в породах ЛУК, як і клінопіроксени, мають широкий діапазон варіацій
хімічного складу (від кальцій-глиноземистих гастингситів через катофорити до беза-
люмінієвих рихтеритів, рибекітів та арфведсонітів). Ще не зроблено такого повного аналізу
складу цих мінералів залежно від умов їхнього формування (перш за все, рівня ерозійного
зрізу), проте попередній аналіз наших і опублікованих даних дозволяє зробити певні вис-
новки.

Нам не вдалось виявити власне лужні різновиди амфіболів — арфведсоніт, рибекіт
(як і піроксенів) в породах Чернігівського, Проскурівського та Антонівського ЛУК.
Найбільш лужні амфіболи цих масивів представлені рихтеритами, тобто безалюмінієвими
Na–Ca різновидами, аналогічно докембрійському (2,5 млрд рр.) ЛУК Силіньярві , Фінляндія
[26]. Як і піроксен, рихтерит із фенітів Чернігівського та Проскурівського масивів є найбільш
залізистим порівняно з однойменними або подібними за складом (вінчити, Ca-рибекіти,
Ca-арфведсоніти) мінералами з інших ЛУК. Інші амфіболи (гастингсит, еденіт, катофорит)
вказаних масивів ЛУК УЩ також мають загалом вищу залізистість, ніж однойменні міне-
рали в інших карбонатитових комплексах [7, 20]. Крім того, у породах ЛУК УЩ (Чернігівка,
Глумча)  виявлені   незвичні  амфіболи ізоморфних рядів гастингсит — катофорит та
еденіт — катофорит [11, 14].

Аналіз опублікованих даних показує, що в гіпабісальних ЛУК амфіболи магматичних
порід представлені магнезіальними Ca-Al амфіболами (гастингсит, еденіт, катофорит та
перехідні між ними різновиди), а в екзоконтактових фенітах мають лужний склад (рибекіт,
арфведсоніт). До того ж, як це спостерігалось у розглянутих вище клінопіроксенах, склад
однойменних амфіболів в карбонатитах має значно ширший діапазон варіацій, ніж у
силікатних породах.

Слюди флогопіт-біотитового ряду є, напевно, найбільш поширеними темно-
колірними мінералами і кристалізуються практично в усіх типах порід ЛУК як на магма-
тичному, так і постмагматичному етапах їхнього формування. Проте на даний час не
встановлено конкретної залежності хімічного складу від умов їхнього формування. Мож-
на лише відзначити деякі загальні особливості. Так, у силікатних породах більшості ЛУК
переважають магнезіально-залізисті флогопіти і біотити (залізистість від 22 до 50 %), зрідка
зафіксовані біотити з залізистістю до 57 % [7], а у карбонатитах переважно кристалізують-
ся флогопіти з максимальною залізистістю 24 %. Для карбонатитів багатьох гіпабісальних
масивів характерні низькоглиноземисті флогопіти і тетраферифлогопіти, у яких Fe3+ част-
ково чи повністю заміщує Al3+ у тетраедрах. Цікаво, що такі слюди завжди асоціюють з
магнетитом (наприклад, Ковдорський масив).

Слюди в силікатних породах Чернігівського, Проскурівського та Антонівського ма-
сивів представлені також магнезіально-залізистими біотитами, які загалом мають вищу
залізистість, ніж біотити однотипних порід з інших карбонатитових комплексів. Особливо
залізистим, як для карбонатитових комплексів, є біотит (залізистість 43–58 %) з нефеліно-
вих сієнітів (канадитів), в цьому відношенні подібний до біотиту з міаскітів Уралу.

Слюди в карбонатитах Чернігівського масиву також мають широкий діапазон хімічного
складу, проте в них зрідка трапляються слюди зі зворотною (тетраферифлогопітовою)
схемою абсорбції. Вони спостерігаються у південній частині лінійно витягнутого ком-
плексу, де, за іншими мінералого-геохімічними ознаками, знижується рівень ерозійного
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зрізу. Загалом, у карбонатитах цього масиву слюди мають переважно пряму (нормальну)
схему абсорбції, тобто належать до слюд флогопіт-анітового ряду. Залізистість слюд пози-
тивно корелює із залізистістю олівінів, піроксенів та амфіболів (рис. 1). В олівінових па-
рагенезисах (альвікітах) максимальна залізистість слюди досягає 32 % (діапазон варіацій
7–32 %), а в біотитових та біотит-піроксенових карбонатитах (безолівінових сьовітах)
зафіксовано максимальну залізистість біотиту (до 58 %), яка є найвищою встановленою
залізистістю слюд в кальцитових карбонатитах. Як уже вказано, подібну високу залізистість
мають піроксени, а також амфіболи деяких порід Чернігівського масиву. Отже, слюди та
амфіболи з ЛУК УЩ та деяких інших масивів, хімічний склад яких поки що вивчено недо-
статньо, підтверджують нашу концепцію: залізистість всіх темноколірних мінералів (олівінів,
піроксенів тощо) проявляє тенденцію до зростання разом зі збільшенням глибини ерозійно-
го зрізу масивів (і, відповідно, абісальності умов формування).

Можна стверджувати, що слюди флогопіт-біотитового ряду, як і інші темноколірні
мінерали глибокоеродованих ЛУК УЩ, проявляють високу або найвищу залізистість се-
ред однойменних мінералів карбонатитових комплексів.

Карбонати. Кальцит і доломіт, меншою мірою анкерит і сидерит, є породоутворю-
вальними мінералами карбонатитів. Кальцит, зрідка доломіт, відіграють другорядну роль
в таких силікатно-карбонатних або фосфатно-карбонатних породах як фоскорити, нель-
соніти, рингіти. У ЛУК карбонати зазвичай є первинномагматичними мінералами прак-
тично в усіх істотно силікатних породах — піроксеніт-якупірангітах, ійоліт-мельтейгітах,
нефелінових та лужних сієнітах. Карбонати карбонатитів досить часто розглядалися у літе-
ратурі, проте особливостям хімічного складу цих мінералів не приділялося належної ува-
ги, незважаючи на те, що для систем кальцит — доломіт та кальцит — доломіт — анкерит
були розроблені геотермометри та геобарометри [22, 25].

У зведеній роботі В. С. Самойлова [20] кальцити всіх різновидів карбонатитів мало
відрізняються за хімічним складом і містять зазвичай не більше 0,7 % FeO (частіше
0,2–0,4 %) у "високотемпературних" карбонатитах так званої калішпат-кальцитової та альбіт-
кальцитової фацій. Разом з тим, у багатих залізом анкеритових карбонатитах головні поро-
доутворювальні мінерали — анкерит і доломіт — збагачені FeO. В той же час, виходячи з
опублікованих даних, в них не виявлено кальциту, збагаченого FeO. При цьому варто
підкреслити, що в літературі досить рідко наводяться аналізи кальциту з карбонатитів з
підвищеним або високим вмістом FeO. Так, у карбонатитах Силіньярві кальцит містить
0,4–0,9 % FeO (у доломіті — 4,6 %) [28], а в Ільмено-Вишневогорському комплексі — 0,6–
1,5 (в асоціації з залізистим доломітом) і до 3,2 % (в асоціації з анкеритом) [22]. Загалом,
кальцити (а також доломіти і анкерити) типових ЛУК завжди характеризуються підвище-
ним або високим вмістом SrO і MnO, а нерідко і TR2O3 (до 0,7 % у кальциті Чернігівського
масиву).

Як показали наші попередні дослідження [5, 13], карбонати, і перш за все кальцити, а
також доломіти Чернігівського масиву відрізняються від однойменних мінералів інших
карбонатитових комплексів незвично високим вмістом FeO як в кальцитових (до 2,3 %),
так і кальцит-доломітових карбонатитах (до 3,8 % у кальциті, 4,5 — у асоціюючому до-
ломіті). За цими параметрами було розраховано тиск (до 600 МПа), за якого сформовані
карбонатити цього комплексу. Зафіксовано також дещо вищий (4,8–5,8 %) вміст FeO в
доломіті з кальцит-доломітового карбонатиту. Проте це не максимальний вміст FeO у
кальцитах і доломітах цього комплексу, оскільки не вдалося проаналізувати найважчі фракції
цих мінералів.

Привертає увагу, що високозалізисті кальцити і доломіти знаходяться в парагенезисі
з олівіном (також високозалізистим — Fa > 57). Власне це єдиний відомий нам карбонати-
товий масив з таким парагенезисом (високозалізистого олівіну з кальцитом і доломітом,
що мають високий вміст FeO). Ми це пояснювали [5] абісальними і відновними умовами
формування Чернігівського карбонатитового масиву. Однак такi високозалізисті параге-
незиси спостерігаються тут зрідка і зафіксовані тільки у північній (на нашу думку, найбільш
еродованій) частині цього лінійно витягнутого карбонатитового комплексу. У ньому з
півночі на південь спостерігається поступове зниження залізистості силікатів (олівін, пірок-
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сен, амфібол, біотит-флогопіт) і зменшення вмісту FeO у співіснуючих карбонатах. В цьо-
му ж напрямку, разом зі зменшенням залізистості силікатів, збільшується відносний вміст
магнетиту у породі, тобто зростає ступінь окиснення заліза в них. Магнезіальні різновиди
силікатів, включно з тетраферифлогопітом, властиві південній частині комплексу. Пояс-
нюючи це феноменальне явище ми припускали, що залізистість/магнезіальність міне-
ралів цих карбонатитів та залежність цього параметру від ступеня окиснення заліза у
породі зумовлені термічною дисоціацією сидеритового компонента (FeCO3) у вихідних
карбонатитових розплавах. В абісальних умовах (за високого тиску) ця дисоціація була
загальмованою і залізо у двовалентному стані входило до складу силікатів і карбонатів. За

Рис. 3. Склад амфіболів — співвідношення кількості AlIV — (Na+K), Ca — (Na+K) у кристалохімічних
формулах та залізистість Fe/(Fe+Mg) — Na+K в лужно-ультраосновних та карбонатитових комплексах:
1 — Антонівський масив; 2 — Проскурівський масив; 3 — Чернігівський масив; 4 — Малотерсянський
масив; 5 — Городницька інтрузія [23]; 6 — Березова Гать; 7 — Глумчанська інтрузія та супроводжуючі
дайки; 8 — амфібол-доломіт-кальцитова фація [20]; 9 — хлорит-серицит-анкеритова фація [20]; 10 —
калішпат-кальцитова фація [20]; 11 — альбіт-кальцитова фація [20]; 12 — Ільмено-Вишневогорський
комплекс [2, 7, 18]; 13 — Дубравинський масив [3]; 14 — лужний комплекс Силіньярві [26]. Символи
мінералів: Arf — арфедсоніт, Ed — еденіт, Hs — гастингсит, Kat — катофорит, Rib — рибекіт, Rich —
рихтерит, Tar — тараміт, Wn — вінчит
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пониженого тиску (наприклад, швидкого відкривання магмопідвідних каналів) відбува-
лась дисоціація найменш стійкого, сидеритового, компонента за такими можливими схе-
мами:

6FeCO3 = 2Fe3O4 + 5CO2 + C;

3FeCO3 = Fe3O4 + 2CO2 + CO.

Відсадка магнетиту у такому частково дисоційованому карбонатитовому розплаві
спричинить пониження його залізистості (і, відповідно, підвищення магнезіальності) та
кристалізації більш магнезіальних мінералів (силікати, карбонати). Тому можна вважати,
що в гіпабісальних і поверхневих карбонатитових комплексах, де відбулося майже повне
вивільнення сидеритового компонента у процесі його дисоціації, формувалися магнезіальні
силікати (форстерит, діопсид, флогопіт, особливо тетраферифлогопіт, магнезіальні амфібо-
ли та практично повністю позбавлені FeO карбонати) в асоціації з магнетитом. Таких
прикладів можна навести багато, але найпоказовіший — Ковдорський масив, де є звичай-
ними апатит-магнетитові руди (відомі під назвами "породи рудного комплексу", камафо-
рити або фоскорити). У цьому ж комплексі вперше було детально вивчено слюду зі зво-
ротною схемою абсорбції (тетраферифлогопіт, де алюміній в тетраедричних позиціях
різною мірою заміщений Fe3+ (у деяких різновидах — повністю) [18].

Таку концепцію стосовно залежності залізистості мінералів від ступеня окиснення
заліза було підтверджено ізотопно-геохімічними дослідженнями [12]: найменш окиснені
карбонатити з високозалізистими парагенезисами і високим вмістом FeCO3 в карбонатах
характеризуються типовими для карбонатитів значеннями 18О та 13С. Зі збільшенням
ступеня окиснення заліза в карбонатитах спостерігається підвищення значення 18О до
нетипових для карбонатитів значень (17 ‰). Подібні відхилення 18О зафіксовано у збага-
чених магнетитом карбонатитах та фоскоритах Ковдорського масиву, а також в карбона-
титах інших комплексів, де відзначено тетраферифлогопіт, тобто підвищена роль 

2Of  в
процесі їхнього формування (наявність магнетитових порід).

Отже, низький ступінь окиснення заліза у карбонатитах за низького вмісту в них
магнетиту та підвищена або висока залізистість силікатів і вміст FeO в карбонатах є
своєрідними індикаторами збереженості первинного складу карбонатитових розплавів.
Оскільки карбонатитовий розплав, а особливо сидеритовий його компонент, є надзвичай-
но чутливим до зміни РТ умов формування (особливо парціального тиску СО2), то тільки
в абісальних умовах можна очікувати високого вмісту FeO в кальцитах, а також високу або
підвищену залізистість силікатів у закристалізованих карбонатитах. На даний час ми мо-
жемо назвати поодинокі приклади таких карбонатитових комплексів: Чернігівський,
Силіньярві та Ільмено-Вишневогорський. Значний ерозійний зріз мають деякі карбонати-
тові комплекси Африки, Східних Саян та, можливо, інших регіонів, про що можуть деякою
мірою свідчити опубліковані аналізи мінералів (лужні піроксени з підвищеним геденбергіто-
вим міналом, високозалізисті амфіболи та слюди тощо) (рис. 2, 3).

Зауважимо, що в такому глибокоеродованому ЛУК, як Чернігівський, кальцит-до-
ломітові карбонатити (бефорсити) значно переважають над кальцитовими. Можливо, це
зумовлено також тим, що доломіт має щільнішу кристалічну ґратку, ніж кальцит, тобто є
більш абісофільним мінералом. Експериментальні дані показують, що за підвищення ти-
ску значно розширюється поле кристалізації доломіту в порівнянні з кальцитом.

Виходячи з цього, у глибокоеродованих карбонатитових комплексах ми можемо пе-
редбачати наявність або значну перевагу високотемпературних доломітових карбонатитів
над кальцитовими, а в карбонатах останніх — суттєву домішку сидеритового компонента.

Польові шпати та нефелін у породах ЛУК вивчені слабше, ніж темноколірні мінера-
ли, хоча вони є породоутворювальними для нефелінових та лужних сієнітів і фенітів цих
комплексів. Проте встановлено досить чітку залежність складу польових шпатів для вказа-
них порід залежно від ерозійного зрізу. У переважній більшості субвулканічних і вул-
канічних комплексів Африки та інших регіонів розповсюджені істотно калішпатові (орто-
клазові, санідинові) феніти, сієніти, трахіти та агломератові брекчії [10, 27], тоді як у значно
еродованих ЛУК нефелінові і лужні сієніти і феніти представлені переважно K-Na або
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істотно натрієвими різновидами. У деяких комплексах спостерігається латеральна та вер-
тикальна зональність: більш калієві феніти приурочені до зовнішніх та апікальних частин
ореолів фенітизації. Це спостерігається і у Чернігівському масиві, де більш калієві феніти
і сієніти розвинуті на північному і південному виклинюваннях лінійної структури.
Своєрідним підтвердженням подібної зональності фенітових ореолів може слугувати Ду-
бравинський карбонатитовий масив, де, за літературними даними [3] і нашими спостере-
женнями, у фенітах та лужних сієнітах польовий шпат представлений майже виключно
мікрокліном. На початкових етапах вивчення цього масиву складалося враження, що він
має значний рівень ерозійного зрізу, зокрема зважаючи на його серповидно-витягнуту
лінійну форму (вважається, що ізометрично-округлі та трубчасті інтрузивні тіла на гли-
бині переходять в дайкоподібні). Проте, як показали пізніші мінералогічні дослідження,
мінерали порід цього комплексу не проявляють абісофільних властивостей: клінопіроксе-
ни, маючи широкий діапазон вмісту діопсидового та егіринового міналів, характеризу-
ються надзвичайно низьким вмістом геденбергітового, їхній тренд еволюції витягується
вздовж лінії діопсид — егірин (рис. 2). Крім цього, досить часто спостерігаються тетрафе-
рифлогопіти, магнезіальні лужні амфіболи, є магнетитові руди (нельсоніти). Ці риси, ра-
зом із калішпат-фенітовим ореолом, притаманні гіпабісальним ЛУК.

Для глибокоеродованих ЛУК УЩ (Чернігівський, Проскурівський, Антонівський)
властиво, що польові шпати в лужних сієнітітах та фенітітах кінцевих стадій представлені
мезопертитовими (анортоклазовими) різновидами або альбітом. Менш характерним є
мікроклін, який може утворюватися разом з альбітом та біотитом (заміщує клінопірок-
сен) і вторинними амфіболами (заміщують клінопіроксен) під час пізніших накладених
процесів перетворення фенітів та сієнітів (альбітизація в екзоконтактах карбонатитових тіл
та зонах тріщинуватості).

Причина такого розподілу натрієвих і калієвих польових шпатів залежно від глибин-
ності їхнього формування пояснюється, на нашу думку, різною щільністю упаковки кри-
сталічної ґратки: вона є значно більшою в альбіті, ніж калішпаті. Тому істотно натрієвий
лужний польовий шпат формується переважно в абісальних фенітових ореолах, калішпат —
в гіпабісальних та субвулканічних.

Наявні аналітичні дані про нефелін у породах ЛУК не дають змоги встановити за-
лежність між його складом і глибинністю кристалізації. Можна тільки припускати, що в
субвулканічних породах нефелін буде дещо збагаченим кальсилітовим міналом, а в абісаль-
них аналогах — буде наближатися до так званого стандартного нефеліну Морозевича або
мати більш натрієвий склад.

Фториди та фторвмісні мінерали і деякі особливості розподілу фтору між крис-
талічними фазами в породах ЛУК. Нашими попередніми дослідженнями показано, що в
лужних масивах УЩ існує певна закономірна залежність між вмістом фтору в апатиті та
силікатах (біотит-флогопіт, амфібол) і наявностю флюориту. За його наявності, коли систе-
ма, очевидно, насичена фтором, апатит та вказані силікати низькофтористі. Водночас у
Чернігівському, Проскурівському та Антонівському масивах (особливо в першому) апа-
тит виявився високофтористим (до 3,5–4 % F), а в амфіболах і флогопіт-біотитах вміст
фтору досягав 2,6 % [5]. Крім того, у більшості лужних масивів, де присутній флюорит,
зафіксовані рідкісноземельні фтор-карбонати (бастнезит, паризит). Навіть зважаючи на
те, що в карбонатитах Чернігівського масиву відомий високофтористий апатит з дуже
високим вмістом TR2O3 (до 8,6 %), нам не вдалося виявити в протолочках хоча б незначну
кількість рідкісноземельних карбонатів і флюориту. Бастнезит було зафіксовано як про-
дукт розпаду і вторинного заміщення апатиту з високим вмістом TR2O3 тільки завдяки
спеціальним мікрозондовим дослідженням [4].

Аналізуючи всі ці дані, ми дійшли висновку, що у гіпабісальних лужних масивах УЩ
фтор входить переважно до складу флюориту, а апатит, слюди та амфіболи залишаються
низькофтористими, тоді як за абісальних умов кристалізації (сильно еродовані масиви)
фтор концентрується тільки в апатиті і силікатах, не утворюючи власних мінералів.

На прикладі лужних масивів УЩ та інших регіонів встановлено, що не існує залеж-
ності між вмістом фтору та рідкісноземельних елементів в апатиті, як це припускалося [6].
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Щоправда, у більшості ЛУК УЩ апатит має високий вміст TR2O3 (0,6–8,6 %).
Отже, наявність флюориту в ЛУК може, на нашу думку, однозначно свідчити про

гіпабісальні умови їхнього формування, тоді як у глибокоеродованих масивах, вірогідно,
апатит буде гранично насичений фтором, значна частина його ввійде у слюди та амфібо-
ли.

Інтерпретація особливостей хімічного складу мінералів ЛУК. Піроксени з порід
Чернігівського, Проскурівського та Антонівського масивів, особливо їхні більш залізисті
різновиди (егірин-саліти, егірин-феросаліти) займають своє відокремлене поле, наближе-
не до лінії діопсид — геденбергіт (рис. 2). В них вміст егіринового компонента не переви-
щує 30 %. У цьому полі інколи розташовуються поодинокі піроксени з деяких ЛУК інших
регіонів (Урал, Уганда, Східні Саяни, частково Маймеча-Котуйська провінція). Однак тре-
ба відзначити, що для деяких з цих піроксенів (здебільшого Маймеча-Котуйської провінції)
незадовільно розраховуються кристалохімічні формули, що викликає сумнів щодо ко-
ректності результатів їхнього хімічного аналізу або чистоти аналізованих концентратів,
оскільки переважна більшість піроксенів з цієї провінції належить до серії егірин — діоп-
сид і тренд еволюції складу розташовується вздовж лінії діопсид — егірин [1, 6] (рис. 2).

Як зазначено вище, такий тренд властивий для піроксенів більшості відомих гіпабісаль-
них та субвулканічних ЛУК. Постає питання: чому в глибокоеродованих масивах, прикла-
дами яких слугують Чернігівський, Проскурівський та Антонівський, не кристалізуються
істотно егіринові клінопіроксени і лужні безкальцієві амфіболи. В. С. Самойлов [20] відно-
сив подібні ЛУК до так званих калішпат-кальцитової та частково альбіт-кальцитової фацій,
вважаючи їх найбільш високотемпературними серед карбонатитових комплексів. В маси-
вах цих фацій він не відмічає істотно егіринових піроксенів. Останні, на його думку, фор-
муються у породах ЛУК за більш низькотемпературних умов (амфібол-доломіт-кальци-
това, хлорит-серицит-анкеритова, цеолітова фації).

Звичайно, в серії діопсид (геденбергіт) — егірин зі зниженням температури розши-
рюється поле кристалізації егіринових піроксенів. Проте істотно егіриновий піроксен, як
відомо, кристалізується також у високотемпературних насичених лугами (агпаїтових) маг-
матичних розплавах — фонолітах та диференційованих масивах (Ловозерський, Ілімаусак
та ін.). Ясно, що температура не могла стати перешкодою для кристалізації істотно егіри-
нових піроксенів в умовах калішпат- та альбіт-кальцитової (високотемпературних) фацій,
виділених В. С. Самойловим в масивах типу Чернігівського, Проскурівського, Антонівсько-
го. Під час повільного охолодження таких масивів істотно діопсидові ранні клінопіроксени
могли б формуватися у центральних (високотемпературних) їх частинах, тоді як в екзокон-
тактових фенітових ореолах мала б місце кристалізація більш низькотемпературних істот-
но егіринових піроксенів. Останні могли б також утворитися в охолоджених магматичних
породах на постмагматичних стадіях формування (в зонах тріщинуватості). Однак у вказа-
них масивах цього не відбувається, тренд еволюції складу піроксенів відхиляється до діоп-
сид-геденбергітової сторони трикутника, а вміст егіринового міналу не перевищує 30 %,
хоча потужні фенітові ореоли свідчать про високолужні умови формування. Отже, висо-
ка лужність мінералоутворювального середовища і значний температурний градієнт в
таких масивах не привели до кристалізації істотно егіринових піроксенів, а сприяли збага-
ченню їх геденбергітовим міналом. З цього випливає, що такі піроксени могли формува-
тися за пониженої фугітивності кисню (і, відповідно, незначної кількості окисненого заліза),
а це могло реалізуватися, більш вірогідно, у глибинних (абісальних) умовах. У гіпабісаль-
них і субвулканічних ЛУК, де фугітивність кисню може бути значно вищою, залізо окис-
нюється інтенсивніше і кристалізуються істотно егіринові клінопіроксени. Подібну тен-
денцію в зміні складу піроксенів залежно від глибини формування деяких карбонатитових
комплексів відзначав В. С. Самойлов [20], виходячи з інших петрогенетичних позицій (ме-
тасоматичного походження карбонатитів).

Таким механізмом можна пояснити відсутність безкальцієвих лужних (з малоокис-
неним залізом) амфіболів та зростання залізистості олівінів із паралельним зменшенням
кількості магнетиту і збільшенням глибини формування ЛУК.

Деякі приклади еродованих ЛУК інших регіонів. Судячи з геологічних умов залягання,
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наявності гіпабісальних порфірових та ефузивних аналогів лужних порід і карбонатитів, а
також мелілітових та лейцитових абісофобних порід у таких провінціях як Маймеча-Котуйсь-
ка, Кольсько-Карельська, Скандинавська, Східно-Африканська, Північно-Американська се-
ред карбонатитових комплексів переважають їхні гіпабісальні аналоги. Дійсно, мінерали з
порід названих комплексів на наявних діаграмах підтверджують висновок про формування їх
у приповерхневих умовах за підвищеної фугітивності кисню. До масивів зі значним ерозійним
зрізом, за нашими і даними інших дослідників [10, 16, 19, 24 та ін.], належать Силіньярві
(Фінляндія), Ільмено-Вишневогорський (Урал), Айрон-Хіл (США), Палабора (ПАР), Алдансь-
кий, масиви Східних Саян, Сангу (Танзанія) тощо. Глибина ерозійного  зрізу   вказаних   масивів
переважною більшістю дослідників оцінюється у 4–10 км, а для Уралу навіть до 12–19 км [17, 19],
хоча не всі дослідники погоджуються із такою оцінкою [22]. Зазначимо, що Ільмено-Вишне-
вогорський комплекс має таку саму лінійно витягнуту субмеридіональну структуру, як і
Чернігівський. Уральські міаскіти багато в чому подібні до канадитів Чернігівського масиву.
До того ж канадити, як альбітові різновиди міаскітів, були виявлені в Ільменах [8]. Чернігівський
карбонатитовий комплекс ми вважаємо одним із найбільш глибокоеродованих (до 20 км) у
світі, що неодноразово викладено у наших попередніх публікаціях. Цікавим є комплекс
Силіньярві, який вважається найдревнішим (2,5 млрд рр.) і також має лінійно витягнуту суб-
меридіональну структуру. Наявні аналізи мінералів (піроксени, амфіболи, слюди) з цих ком-
плексів повністю або частково розташовуються в полях однойменних мінералів із глибокое-
родованих масивів. У деяких з них (Ільмено-Вишневогорський, Силіньярві) зафіксовано та-
кож подібні до чернігівських кальцити з підвищеним вмістом заліза. Вкажемо також на значно
еродовані молоді ЛУК Східно-Африканської рифтової системи: в Східній Уганді виділяються
"древні" (крейдові) еродовані і молоді (третинні) карбонатитові комплекси [10]. Лужні пірок-
сени з порід еродованих комплексів (Будеда і, частково, з уртитів центрального кратера вулка-
на Напак) характеризуються підвищеним або високим вмістом геденбергітового міналу [7],
що значною мірою узгоджується із запропонованою нами концепцією.

Висновки. Вивчення закономірностей зміни складу породоутворювальних та деяких
акцесорних мінералів у масивах ЛУК залежно від умов кристалізації (глибини ерозійного
зрізу) дозволило зробити такі висновки.

Зі збільшенням глибини загалом збільшується залізистість темноколірних мінералів. Так,
у більшості карбонатитових комплексів олівін представлений форстеритом, тоді як у
Чернігівському масиві вміст фаялітового міналу в цьому мінералі сягає 70 %. У глибокоеро-
дованих ЛУК УЩ та деяких інших регіонів не кристалізуються егірин і власне лужний амфібол.
Вміст егіринового міналу в піроксенах, як правило, не перевищує 30 %, а амфіболи представ-
лені гастингситами,  еденітами,  катофоритами та проміжними різновидами рядів гастинг-
сит — катофорит, еденіт — катофорит. Із найбільш лужних безалюмінієвих амфіболів може
кристалізуватися рихтерит.

В кальцитах, а також асоціюючих з ними доломітах із карбонатитів глибокоеродованих
комплексів часто відзначається підвищений або високий вміст FeO (до 2–3 % в кальциті). У
глибокоеродованих масивах біотити в силікатних породах також високозалізисті (43–58 %).
Біотит досить поширений і в карбонатитах таких комплексів, хоча для них характерний також
і флогопіт. При цьому тетраферифлогопіти трапляються зрідка і тільки у найбільш окиснених,
збагачених магнетитом різновидах карбонатитів. У глибокоеродованих масивах ЛУК не кри-
сталізується первинний флюорит та рідкісноземельні фторкарбонати, фтор повністю
розсіюється в породоутворювальних мінералах (слюди, амфіболи, апатит).

Ймовірно, рівень ерозійного зрізу якимось чином позначається на характері акцесор-
ної рідкіснометалевої мінералізації в карбонатитах. Так, у глибокоеродованому Чернігівсько-
му масиві церієвий фергусоніт (друга знахідка в світі) стає важливим ніобатом (поряд з ко-
лумбітом, пірохлором та гатчетолітом), згідно з економічною оцінкою цього родовища. На
даний час важко однозначно встановити загальну продуктивність карбонатитових комплексів
залежно від рівня їхнього ерозійного зрізу. Можна стверджувати, що найпродуктивнішими,
скоріше за все, є масиви з середнім рівнем зрізу (як, наприклад, Саянські), де завдяки ерозії
відкриваються потужні карбонатитові тіла. Проте і в карбонатитах із глибокоеродованих ма-
сивів типу Чернігівського та Ільмено-Вишневогорського зберігається апатитова та рідкісно-
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металева мінералізація на рентабельному для видобутку рівні.
Запропоновані нами мінералогічні критерії оцінки глибини ерозійного зрізу можна

застосувати і при вивченні інших типів лужних комплексів. Ними можуть бути досить добре
мінералогічно вивчені масиви габро-сієнітової формації УЩ [13]. В лужних і сублужних
породах цієї формації (піроксеніти, лужні і нефелінові сієніти) темноколірні мінерали мають
завжди значно вищу залізистість, ніж мінерали однойменних порід лужно-ультраосновної
формації подібного рівня ерозійного зрізу. У такому ж аспекті можна розглянути ураноносні
альбітити та лужні егірин-амфіболові метасоматити, широко відомі у докембрійських залізи-
стих кварцитах УЩ та інших регіонів світу.

Робота виконана за фінансової підтримки Гранту Президента України  для обдарова-
ної молодi (угода № 14 вiд 2004 р.).
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Ін-т геохімії, мінералогії та рудоутворення НАН України, Київ                   Надійшла 01.10.2004

РЕЗЮМЕ. При сравнении разных щелочно-ультраосновных и карбонатитовых комплексов Украинско-
го щита и других регионов мира были обнаружены некоторые особенности химического состава
(типохимизм) породообразующих и акцессорных минералов в зависимости от условий кристаллиза-
ции. Показаны отличия в составе однотипных минералов (оливин, клинопироксен, амфиболы, слюды
биотит-флогопитового ряда, щелочной полевой шпат, апатит и некоторые акцессорные минералы) в
гипабиссальных и глубинных карбонатитовых комплексах. В первых оливин в щелочных силикатных
породах и карбонатитах имеет магнезиальный состав (форстерит), а во вторых — железистый (до Fe70).
Подобным образом эволюционирует состав клинопироксена — в гипабиссальных комплексах он пред-
ставлен изоморфным рядом диопсид — эгирин с незначительным количеством геденбергитового мина-
ла, а в породах глубокоэродированных (абиссальных) комплексов содержание эгиринового минала в
этом минерале не превышает 30 % при значительном количестве геденбергитового минала (до 40–60 %).
Аналогичны вариации состава амфиболов: в гипабиссальных комплексах они представлены магнези-
альным гастингситом, катофоритом, а также рихтеритом и винчитом, но нет собственно щелочных
амфиболов (рибекит, арфведсонит). Для щелочных пород и карбонатитов глубокоэродированных ком-
плексов также характерны более железистые биотиты и флогопиты, а тетраферрифлогопит (естествен-
ный для гипабиссальных комплексов) попадается сравнительно редко. В гипабиссальных условиях мо-
гут образовываться флюорит и редкоземельные фторкарбонаты, тогда как в абиссальных эти минералы
не обнаружены, а фтор входит в состав апатита, амфиболов и слюд (до полного насыщения). В карбо-
натитах глубокоэродированных комплексов породообразующие карбонаты часто обогащены FeO (до
2–4 % в кальците и до 5–6 — в доломите). Вероятно, кристаллизация такого редкого минерала как
цериевый фергусонит в доломит-кальцитовых и доломитовых карбонатитах Черниговского массива
(Приазовье) можно объяснить абиссальными условиями его формирования. Одним из главных факто-
ров, объясняющим обнаруженные особенности состава минералов в абиссальных карбонатитовых
комплексах, считается пониженная фугитивность кислорода (по сравнению с гипабиссальными), спо-
собствующая вхождению FeO в силикаты и карбонаты с образованием их высокожелезистых разновид-
ностей.

SUMMARY. By comparing different alkaline ultrabasic and carbonatitic complexes of the Ukrainian Shield
and other regions of the world some peculiarities of chemical composition of rock-forming and accessory
minerals and their dependencies on crystallization conditions have been found. The diversities of the
composition of the same type minerals (olivine, clinopyroxene, amphiboles, micas of biotite-phlogopite
series, alkaline feldspar, apatite and some accessory minerals) in hypabyssal and abyssal carbonatite complexes
are shown. In hypabyssal complexes olivine in alkaline silicate rocks and carbonatites has a magnesian
composition (forsterite), and in deep-eroded ones it is enriched very much in iron (up to Fe70). The composition
of clinopyroxene evolves in the same way: in hypabyssal complexes it is represented by varieties of isomorphous
diopside-aegirine series with minor quantity of hedenbergite minal, whereas in deep-eroded (abyssal) complexes
the contents of aegirine’s minal in this mineral does not exceed 30 % at a significant amount (up to 40–60
%) of hedenbergite minal. The variations of amphibole composition are analogous: in hypabyssal complexes
they are represented by magnesian hastingsite, katophorite and riebeckite-arfvedsonite, while in abyssal
complexes less magnesian amphiboles of hastingsite-katophorite and edenite-katophorite series and also
richterite and winchite crystallize, but alkaline amphiboles (riebeckite, arfvedsonite) are not known. More
enriched in iron biotite and phlogopites are also typical of alkaline rocks and carbonatites of hypabyssal
complexes, while tetraferryphlogopites (characteristic of hypabyssal complexes) occur rather rarely. Fluorite
and rare earth fluor-carbonates may form in hypabyssal conditions, whereas these minerals were not found in
abyssal (deep-eroded) complexes and the fluorine is allocated (up to a full saturation) in apatite, amphiboles
and micas. In carbonatite of deep-eroded complexes rock-forming carbonates are often enriched by FeO (up
to 2–4 % in calcite and up to 5–6 % in dolomite). Crystallization of such infrequent mineral as Ce-fergusonite
in dolomite-calcite and dolomite carbonatites of the Chernihovka massif (the Peri-Azovian area) may be
probably explained by its abyssal formation conditions. Low fugacity of oxygen during formation of deep-
eroded carbonatite complexes (in contrast to hypabyssal ones) is considered one of the main factors, which
can explain the available features of mineral composition. This factor promotes the allocation of FeO into
silicates and carbonates forming the variates of those minerals highly enriched by iron.

КРИВДІК С. Г., ДУБИНА О. В.



ISSN 0204-3548. Мiнерал. журн. — 2005. — 27, № 1 77

UDK 553.43.071 : 549.08(477)

A. V. Emetz, V. M. Zagnitko, V. L. Prykhod’ko

Mineral compositions and genesis of the ore bodies of
the Zhyrychi Cu deposit (North-Western Ukraine)

The paper presents scientific information about mineral composition of the ore bodies of the Zhyrychi Cu
deposit found in the North-Western Ukraine at the end of the last century. The deposit is located in the
Vendian basaltic flows and intraflow pyroclastics in central part of the Volhyn trappean province, originated
during the Tornquist rifting. The majority of copper is concentrated in native form and occurs as disseminated
grains, veinlets and nuggets. Locally native silver, Cu-sulphides (chalcosite, digenite, bornite and covellite)
and cuprite replace native copper. The ore bodies are controlled by faulting and occur as strata-bound, but are
locally enriched in nuggets in tuffs and fissured zones in basalts. Ag, Pd, Rh and Au can also be important at
an economy of the Zhyrychi deposit. The major Cu ores were deposited together with prehnite-pumpellyite
paragenesis, originated in the succession: pumpellyite — prehnite (± native copper) — laumontite (or
wairakite) (± native copper). The ore bodies were formed during cooling of the mineral-forming hydrothermal
system at the end of the Vendian volcanic activity. The syngenetic intergrowths of native copper with
prehnite precipitated after pumpellyite and homogenization temperature of fluid inclusions in later wairakite
(210–335 °C) [2, 3] indicate that the major precipitation of native copper took place at 200–400 °C. The
following propylitization, smectitization and analcimization of the country rocks probably occurred during
attenuation of the hydrothermal activity after magmatism ceased. All these processes were accompanied by
dissolution of Cu ore and its redistribution with local enrichment in copper nuggets.

E-mail: emetz_a@igmr.relc.com

1.  Introduction
Native copper occurrences are common in many basalt provinces, but the high-grade econom-
ic native copper ores are rare. Consequently, a unique process, which resulted in the unusual
metallic Cu accumulation in one place, is probably of similar nature in many basalt provinces.
Numerous native copper deposits of the most famous Michigan Cu district (Keweenaw Penin-
sula)  occur  within   the Mid Proterozoic basalt flows and intraflow conglomerates, filling the
1.1 Ga North American Midcontinent rift system [13]. Some similar native copper deposits are
well known in the volcanic rocks of Canada and USA [15], China [19], Russia (Tunguska
Syneclise) [5] etc.

All these deposits contain mineral associations of so-called prehnite-pumpellyite facies
of metamorphism, including quartz, albite, prehnite, pumpellyite, epidote and chlorite; which
spatially grades into zeolite facies, more often comprising quartz, analcite and laumontite. On
the other hand, all these minerals widely originate in modern hydrothermally active regions
[11]. However, distinct association of native copper with gangue minerals is still unclear. On
the base of mineralogical mapping Stoiber and Davidson [18] displayed that native copper
deposits in the Michigan Cu district are mainly located near the boundaries of zones enriched
in quartz, but also occur where quartz is not abundant.

Economic copper was prospected in Western Ukraine since 1929 when Malkowski [17]
provided the first published information about finding of native copper nuggets in basalts of
the village Velykiy Midsk (present-day Rafalovka-Berestovets Cu field) (Fig. 1, 2). The most
extensive review of the mineralogical studies about the Volhynian Cu-bearing basalts have
been carried out by Lazarenko et al. [7]. The last mineralogical and geochemical studies on
hydrothermal alterations in the ore volcanics can be found in the papers [2, 3].

The discovery of the Zhyrychi Cu deposit in the volcanogenic rocks of the Volhyn Prov-
ince of the North-Western Ukraine [8] is a first success of Ukrainian Geological Survey in the
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ore prospecting and fixes new Volhyn Cu Pro-
vince. In the present work, we provide new data
on the mineralogy of the Zhyrychi deposit. At the
end of this paper the authors interpret the ore-
forming processes.

2. Methods
The core descriptions and sampling have

been performed in the core storage of the Kovel
Branch of the Ukrainian Geological Survey, pro-
viding active boring in the area studied. Polished
and thin sections were prepared both in the labo-
ratories of the Institute of Geochemistry, Minera-
logy and Ore Formation (IGMOF) (Kyiv, Ukraine)
and  AGH University of Science and Technology
(UST) (Krakow, Poland).

Atomic absorptive analyses (ASA) and in-
ductively coupled plasma mass spectrometry (ICP-MS) analyses of the samples have been
carried out in the laboratories of UST.

The minerals described in the present paper were identified both megascopically and
microscopically, and by SEM, microprobe and X-Ray diffraction analyses.

Microprobe analyses were obtained at UST using ARL SEMQ microprobe (voltage 20 kV,
probe current 120 mA, sample current 10 nA and counting time 20 s). K lines were used to
detect Fe, Cr, Ti, Ca, K, Si, Al, Mg, Na, Mn, Cu, Ni, Co, Fe, Cr and S; L— Ag and Pd; M — Au
and Pt.

X-Ray diffraction analyses were performed on approximately 1.5 g of packed powder of
the carefully extracted minerals. CuK radiation, a scan from 2 to 70° 2 at a speed 0.25°/min
were used for the analyses. The obtained data have been interpreted using X-Rayan software.

3. Tectonic setting
The Zhyrychi Cu deposit is situated in the western part of the Ratne high (Fig. 2), one of

the horst-type highs of the Lukow-Ratne swell. The swell strikes 350 km E — W in the East-
European Craton from Ukrainian Shield to the Slavatychsky high in Poland [9] (Fig. 2). These
tectonic phenomena probably arose at the end of Vendian and were developed as residual
blocks during Late Devonian when the region plunged after Hercynian regional uplift [12].

Westward and eastward the Ratne high was cut by the adjoining dips, which were also
responsible for its separation from the neighbouring Hoteshov and Hotyslav highs respec-
tively (Fig. 2). Southward the Precambrian beds were shifted down about 650 m along the
South-Prypyat faults bounded the Ratne high on the Volhyn depression. Northward the sedi-
mentary beds flatly and down some stepwise low-amplitude faults of the North-Prypyat fault
zone deep towards the Podlasie-Brest depression.

Tectonically the Ratne high consists of the most elevated central horst, surrounded by
tectonically  separated  blocks, stepwisely burying along the boundary and radial faults,
ranging in amplitude from 10  to 200 m.

4. Brief review of geological structure and petrography
The oldest rocks in the deposit are found in the central horst below the Late Cretaceous

beds. They are represented by 1.2 Ga gneisses and granitoids, containing syenite and gabbro
intrusions dated at 1–1.1 Ga old [9]. These rocks are bordered by the boundary faults against
the eroded Late Riphean or Vendian beds.

Sedimentary cover in the Ratne high comprises Late Riphean red beds, Vendian basalt
flows and intraflow pyroclastics, Late Vendian — Cambrian rhythmic sedimentary sequence
and Silurian limestones. These deposits were eroded from Middle Devonian to Early Creta-
ceous down the Early Proterozoic metamorphic rocks. The Late Cretaceous chalk and marly
beds, ranging from 120 to 180 m thick, cover the eroded surface. The Quaternary clayey and

Fig. 1. Sketch map of the Western Ukraine
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sandy sediments, varying in thickness from 20 to 80 m, unconformably cover this unit.
Late Riphean strata (Polis’ka suit), 400–500 m thick, unconformably cover the metamor-

phic complex as red terrestrial sandstones and siltstones with clayey interbeds. The strata
comprise four successive sedimentary cycles, which filled the Mid-Baltica rifting system du-
ring Late Riphean [12]. These strata contain the Vendian dolerite dikes and sills, which sinter
the country rocks in the contact zones and in some places were intensively hydrothermally
altered.

The Volhyn suite includes Gorbashi and Berestovets series.
The Gorbashi series consists of brown arkose gravel and sandstone beds, which con-

formably overlaps the Riphean red beds. Its thickness ranges from 40 to 80 m. The clastic
material contains quartz, feldspar, plagioclase, granitoids, pyroclastics and red sandstones.

The Berestovets series is composed of the trappean formations originated within Vendian
rifting, which opened Tornquist Ocean between Baltica and probably Amazonia ancient conti-
nents at the end of Vendian. The range of these beds is concordant with the present-day
Teisseyre-Tornquist margin [12].

The Berestovets series has been subdivided into Zabolottya or lower basalt beds, Babino
or predominantly tuff beds and Ratne or upper predominantly basalt beds [1]. These subdivi-
sions are recently in use for mapping in the Ukrainian Geological Survey.  A.  V.  Emetz et al. [12]
have displayed that the Vendian volcanic plateau developed during four successive volcanic
cycles produced regional lava ejections in the region. As follows from this paper, the trappean
plateau comprises seven subdivisions: flood basalts A, B, C and D, and lower, mid and upper
tuffs; which have been found by boreholes in the Zhyrychi deposit. The floods comprise some
successive lava flows divided by thin layers of pyroclastics. The thickness of the floods varies
from 25 to 70 m, whereas of the intraflow pyroclastic beds — from 24 to 80 m.

The   major  rock  minerals,  which  compose basalts are represented by plagioclase (50–
60 %), monoclinic pyroxene (predominantly augite) (30–40 %) and magnetite (or titanomagne-
tite) (5–10 %). Many specimens from the lowermost and mid parts of the basalt flows contain
nearly no glass and are similar to fine-grained dolerites, testifying slow cooling of the basaltic
melt within the flows. Towards the top almost each basalt flow ranges from megascopically
massive rocks into poikilitic and amygdaloidal, but dolerite-basalts grade into fine-crystalline
and glassy basalts. Usually, the content of glass in these basalts does not exceed 10 %.

Tuffites often dominate among the intraflow tuff series. They consist of fine-rounded
clasts of basalts and tuffs (Fig. 3, b). Both red and green tuffites comprise sequences of the
cross-bedded layers, formed in intermediate and littoral facies. Clasts of andesites are rarely
observed among pyroclastics. Tuffs consist predominantly of different ratio of scoria, glass
and basalts.

Both tuffs and tuffites, and often basalts are heavily altered by later hydrothermal processes.
Consequently, in many places it is impossible to recognize the primary composition of pyroclastic
rocks because of polygenic secondary alterations. Propylitization, hematitization and albitization
are the most widespread among the alteration processes. Ca metasomatism is widely spread,
however it was structurally controlled by fault zones and therefore developed locally.

Fig. 2. Sketch of the tectonic
positions of the Zhyrychi Cu
deposit (Z) and Rafalovka-
Berestovets Cu field (B). Fault
zones: SP-SP — South-Prypyat;
NP-NP — North-Prypyat. Horst-
type highs of the Lukow-Ratne
swell: 1  — Wishnice; 2  —
Hoteshov, 3  — Ratne, 4  —
Hotyslav. Legend: 1 — Zhyrychi
Cu deposit, B — Rafalovka-
Berestovets Cu field; 2 — faults;
3  — outcropping crystalline
basement underneath Cretaceous
beds in the horst-type highs
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Fig. 3. Rocks and minerals in the ore bodies of the Zhyrychi deposit: a — lava-breccias with native copper
(white spots), b — smectitized green tuffite, c — ore-bearing tuff with native copper (white spots), d —
dolerite-basalts, intersertal texture, e — prehnite replaces dolerite-basalt and forms pseudomorphoses after
olivine (?), f — clinochlore spheroid, g — prehnite overgrows and cuts pumpellyite, h — syngenetic ingrowths
of native copper within plumose prehnite, i — native copper crystals in the central part of prehnite veinlet,
j — laumontite hemisphere with native copper within prehnite, k — developing smectite and chlorite in the
ore basalts, l — smectite overgrows native copper inclusions in the lower tuffs, m — native copper inclusions
within smectite, n — barite-analcime-native copper-smectite veinlets and amygdales in fissured basalt, o —

Among magmatic rocks the most altered are coarse-crystalline dolerite-basalts. In many
places pyroxene and magnetite were replaced by younger minerals. These minerals impregna-
ted plagioclase skeleton and deposited in amygdales, filling gas bubbles or replacing pheno-
crysts of pyroxene and plagioclase during hydrothermal alterations. In glassy basalts the se-
condary minerals are mostly located in amygdales, which in different amount and size are
everywhere observed in basalt matrix. The ore-bearing amygdaloidal basalts of the Zhyrychi
deposit are predominantly represented by hydrothermally altered tubulated basalts, in which
the primary nodules were connected because of intensive leaching. The alteration rate varies
laterally and depends on the structure of basalts and fissuring. Intensively altered clayey
basalts of the flood A are often  soft and brittle.

EMETZ A. V. et al.
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5. Ore bodies position
The major ores in the Zhyrychi deposit have been found in flood basalts A, B, C and D in

the lower tuffs. In some places, the ores form five strata-bound bodies, which are enriched in
nuggets and veinlets in fissured zones.

The data of ASA and ICP-MS analyses of core samples selected in different places
of the Volhyn province are presented in Table 1. The analysed samples from the Zhyrychi
deposit and Rafalovka-Berestovets Cu field (Fig. 1) characterize the ores without nug-
gets. The nuggets were analysed separately because they increase true contents of Cu
and probably Ag and Rh, which directly correlate with Cu (Fig. 4): CAg = 0.0047CCu —
5.0716, R2 = 0.8377; CRh = 3·10–5 CCu — 0.019, R2 = 0.9746 (where C is a content of metal in ppm,
and R2 is a Pearson coefficient). The ores are also uniformly enriched in Pd (average content —
1.3 ppm) and locally contain Au up to 2.9 ppm (Table 1), however the mineral position of these

MINERAL COMPOSITIONS AND GENESIS OF THE ORE BODIES

analcime spherical pseudomorphoses after laumontite hemisphere,  p — native copper within smectite,
developed after olivine(?), q — native copper replaces magnetite, r — dendrites of native Cu in quartz-
chlorite-smectite veinlet, s — native copper replaces pyroclast, t — native copper fills open spaces in scoria,
u — covellite and chalcosite in the analcimized tuff, v — cuprite replaces native copper, w — native silver
microparticle on native copper; ag — native silver, an — analcime, at — augite, ba — barite, cc — chalcosite,
ch — chlorite, ct — cuprite, cu — native copper, cv — covellite, Kf — K-feldspar, lm — laumontite, ol —
olivine, pl — plagioclase, pp — pumpellyite, pr — prehnite, sm — smectite
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metals is still not determined.
Disseminated native copper occurs everywhere in basalts, dolerites and intraflow pyro-

clastics. However, Cu contents in the rocks outside the deposits do not exceed 100 ppm
(sample C-60 in Table 1).

The thickness of the ore bodies in basalts varies from 0.3 cm to 2.5 m at Cu content
ranging from 0.3 to 12 % and at an average values 1.5 m and 1.6 % respectively. Cu minerals
occur as disseminated, veinlets and filling amygdales. Copper nuggets occur locally along
some fissured zones. The most important ore bodies occur in altered dolerite-basalts, amygda-
loidal basalts and lava-breccias (Fig. 3, a).

In the lower tuffs the plentiful disseminated native copper mostly occurs in green inter-
layers, but in some places has been found around in the red tuffs (Fig. 3, c). The thickness of
the ore bodies and intensity of mineralization are probably controlled by the stepwise faults,
bordering the lower tuffs against the Late Riphean red beds. Abundant mineralization of native
copper in the strata-bound bodies grades into scarce at the distance from 1 to 15 m of Cu
content from 0.2 to 5 %.

6. Mineralogy of the ore bodies
The mineral composition of the ore bodies is variably depending on the ratio between

primary and secondary minerals, occurring in the rocks.
6.1. Rock forming minerals. Among primary minerals of basalts plagioclase, clinopyro-

xene, magnetite, Fe or Fe-Ti oxides and volcanic glass are the most common.
P l a g i o c l a s e occurs as idiomorphic crystals, which compose "skeleton" of the

intersertal (Fig. 3, d) or aphiric basalts, or as scarce phenocrystals in glomeroporphyric basalts.
The crystals are often zoned. In fresh basalts plagioclase grades from anorthite to andesine,
but in the altered albitized rocks albite is the most common. Thin inclusions of glass and ore
minerals locally occur in peripheral sectors of the plagioclase crystals.

C l i n o p y r o x e n e  forms prismatic and roundish crystals, filling interspaces of the
plagioclase "skeleton" (Fig. 3, d). Augite dominates, but in some places pigeonite also occurs.
In compliance with the papers [10] the flood basalts of Zabolottya beds and dolerite bodies
contain pyroxenes represented predominantly by magnesium augite, but ferroaugite occurs
rarely, whereas pigeonite and ferroaugite are often associated with magnesium variety of au-
gite in flood basalts of Babino and Ratne beds.

During present study thin augite crystals were microscopically observed among pyro-
clastic material in the ore-bearing tuffs. Microprobe analyses show it to represent ferroaugite
(Table 2). It argues that the pyroclastics of the lower tuffs (Babino series) ejected after the lavas
of phase A (Zabolottya series) were more ferriferous, but the increasing ratio Fe/Mg in pyro-
xene suggests about cooling of the magma chambers.

Fe   a n d   Fe-Ti   o x i d e s   are chiefly represented by magnetite and titanomagnetite.
Ilmenite occurs locally. Mostly they fill interspaces between rock minerals and form thin inclu-
sions in peripheral zones of pyroxene and plagioclase crystals. In some parts of the basalt
flows and dolerites they occur as skeleton crystals, reaching 0.3 mm in size. The voids of
skeletons are filled with later plagioclases and glass. These minerals usually reveal structures
of disintegration and replacement.

V o l c a n i c   g l a s s   is the last solidified phase in basalts. It forms allotriomorphic blebs
and fills interspaces between crystals of the magmatic minerals. In tuffs it occurs commonly as
numerous lapilli and scoria, which are often replaced by smectite and other clay minerals. In
general, volcanic glass in the Zhyrychi deposit is enriched in alumina and displays more acidic
composition than basaltic melt. The amount and composition of volcanic glass depend both
on temperature of melt crystallization and on velocity of cooling, which led to depletion of
secondary melt in mafic components during crystallization of the above-described refractory
minerals.

6.2. Secondary minerals. Both, the composition and ratio of the secondary parageneses
differ laterally. The secondary minerals can be conventionally classified as pre-, syn- and post-
ore in relation to the origin of the major copper ores. The succession of hydrothermally formed
minerals is shown in Table 3. The below-noted homogenization temperatures of fluid inclu-

EMETZ A. V. et al.
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sions have been measured in the transparent minerals
from Rafalovka-Berestovets Cu field [2, 3] and are there-
fore only approximately related to the mineral-forming tem-
perature of the Zhyrychi deposit.

6.2.1. Pre-ore minerals.  C l i n o c h l o r e   is
widespread in basalts of the series C and D. Its green
aggregates fill numerous amygdales and cracks often in
association with later smectite. In amygdales it shows
spherical microstructure (Fig. 3,  f).

H e m a t i t e  occurs as large nodules or rose-like
aggregates in the uppermost parts of the basalt flows, or
as numerous pseudomorphs after magnetite. Hematitiza-
tion occurred along cracks and fissured zones, which are
filled with large nodules of this mineral. Intensively hema-
titized basalts also occur among pyroclastic material in
tuffs and as fine-rounded clasts in tuffites. Because of
Fe-rich environment hematite was locally stable or meta-
stable along with many later syn- and post-ore paragene-
ses.

A l b i t e   is commonly observed as a secondary
mineral developed after magmatic plagioclase. It forms
pseudomorphs and overgrows plagioclase crystals in
basalts and tuffs. Albitization is accompanied by hemati-
tization and dissolution of pyroxenes. Clasts of the albi-
tized basalts with plentiful hematite inclusions are often
observed in tuffs and tuffites. It is therefore considered
that albitization and hematitization indicates the proces-
ses occurred during hydrothermal activity, supporting the
volcanic ejections.

P u m p e l l y i t e  fills  rare amygdales as fine-
crystalline light-green aggregates in the lowermost parts
of the flows and close to the fissured zones in basalts,
which were often albitized and hematitized during earlier
hydrothermal processes. In this work pumpellyite was
detected by X-Ray diffraction analyses (Fig. 5) at the first
time both in the Zhyrychi deposit and in the whole Vol-
hyn volcanic province.

6.2.2. Syn-ore minerals. P r e h n i t e was observed in
fissured zones and amygdales as radial, grading into fi-
brous aggregates. Along fissures prehnite is commonly
impregnating basalts and contains numerous relics of the
both magmatic and pre-ore minerals. Its polycrystalline
aggregates form pseudomorphs after plagioclase, pyro-
xene and olivine (?) (Fig. 3, e; 6). Prehnite overgrows and
cuts the earlier amygdales of pumpellyite (Fig. 3, g). In
tuffs prehnite locally fills interspaces.

Native copper occurs commonly as thin inclusions
radially oriented along prehnite fibres (Fig. 3, h), sugges-
ting about synchronous growth of these minerals. It also
occurs as crystals in central parts of prehnite veinlets
(Fig. 3, i).

L a u m o n t i t e  occurs as hemispheres, which in the
intensively leached tubulated amygdaloidal basalts were
overgrown with prehnite (Fig. 3, j). Probably the hemi-Ta
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spheres grew in isolated amygdales, but prehnite was developed during progressive leaching
or fissuring of amygdaloidal basalts. Laumontite contains blebs of native copper, partially
composing peripheral parts of hemispheres (Fig. 3,  j) or occurring within hemispheres as
concentric sectors, indicating the former hemisphere surfaces. Such position testifies to multi-
ple redeposition of Cu in front of the growing laumontite.

W a i r a k i t e  has been detected by X-Ray diffraction analyses in the Zhyrychi deposit
by K. I. Derevska et al. (2002). It occurs as thin crystals and polycrystalline aggregates in tuffs
and fissured basalts. Wairakite often closely associates with native Cu crystals and quartz

EMETZ A. V. et al.

Table 2. Microprobe analyses of augite (Ca, Na)(Mg, Fe, Al, Ti)(Si, Al)2O6 from tuffs of the
Zhyrychi deposit (recalculated per 4 cations)

Probe 
number  Fe Cr Ti Ca K Si Al Mg Na Mn Formulae 

1–4 0.51 0.00 0.05 0.92 0.01 1.36 0.51 0.44 0.20 0.00 Ca0.92Na0.2Mg0.44Fe0.51 
Ti0.05Si1.36Al0.51O5.62 

3–3 0.97 0.00 0.17 0.98 0.01 1.59 0.33 0.20 0.02 0.02 Ca0.98Na0.02Mg0.2Fe0.97 
Ti0.17Si1.59Al0.33O6.25 

 

Fig. 5. X-Ray diffraction diagram of pumpellyite from the Zhyrychi deposit

Fig. 4. Cu versus Ag and Rh in the ores of the Zhyrychi deposit: 1 — Cu-Rh; 2 — Cu-Ag; 3 — Cu-Rh (trend);
4 — Cu-Ag (trend)
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druses. The fluid inclusions in wairakite have been homogenized at 210–335 °C [2].
6.2.3. Post-ore minerals.  K-f e l d s p a r   occurs in tuffs as thin crystals in the ore and

barren zones. It is generally associated with plentiful mineralization of smectite and is appa-
rently partially synchronous with it. In the lower tuffs K-feldspar forms intergrowths with
native copper crystals (Fig. 7). The deficit of silica was detected in the both analysed crystals
(Table 4).

Q u a r t z  is  observed chiefly in the upper floods C and D. It forms coarse-crystalline
aggregates or druses in fissured zones, whereas chalcedony nests or nodules are widespread
at the subsurface zones of the palaeohydrothermal systems. In general quartz crystals are

Fig. 6. X-Ray diffraction diagram of prehnite from the Zhyrychi deposit

Table 4. Microprobe analyses of K-feldspar from tuffs of the Zhyrychi deposit (recalculated per
5 cations)

Probe 
number  Fe Cr Ti Ca K Si Al Mg Na Formulae 

1–3 0.02 0.00 0.00 0.00 0.97 2.81 1.17 0.00 0.03 K0.97Al1.17Si2.81O7.86 

4–1 0.01 0.00 0.00 0.00 1.06 2.85 1.06 0.00 0.01 K1.06Al1.06Si2.85O7.78 

MINERAL COMPOSITIONS AND GENESIS OF THE ORE BODIES



ISSN 0204-3548. Мineral. Journ. (Ukraine). — 2005. — 27, No 186

white or colourless, but locally ametistine quartz druses are also observed. Homogenization
temperature of fluid inclusions in quartz varies from 100 to 310 °C [2, 3].

Native Cu is locally observed in quartz veins and nodules. Probably high-temperature
quartz, occurring in association with wairakite was crystallized syngenetically with primary
native copper.

S t i l b i t e,  m o r d e n i t e,   h e u l a n d i t e   a n d   t h o m s o n i t e  occur as pink or white
hemispheres and fibrous spherical aggregates in amygdaloidal basalts. In general they locally
cement tuffs as white and cream-coloured spherolitic and plumose aggregates. Zeolites often
contain thin inclusions of native copper. These minerals are widespread in the basalt pro-
vince, but their mineralization is scarce and probably indicates peripheral parts of the
palaeohydrothermal systems.

Smectite represents a group of clay minerals, which in different amount impregnate both
basalts and pyroclastics. They are observed commonly in the ore basalts (Fig. 3, k), but are
also abundant in barren zones. Smectite overgrows native copper (Fig. 3, l) and locally con-
tains its relics (Fig. 3, m), which were preserved in smectite after it replaced pre- or syn-ore
minerals. It suggests metastability of native copper during smectitization. X-Ray diffraction
analyses mostly show trioctahedral modifications of smectite. Glycolation caused an increase
of a basal spacing of smectite layers to approximately 1.7 nm. It is  the most common in the ore-
bearing lower tuffs. Locally smectite is associated with chlorites, replacing plagioclase (Fig. 3,
k). According to microprobe analyses it is considered that smectite in the ore bodies repre-
sents different minerals, among which saponite, montmorillonite and beidellite dominate.

C a l c i t e   occurs in veinlets and amygdales as polycrystalline aggregates. Locally it
impregnates tuffs and is associated with sulphide mineralization. Homogenization tempera-
ture of fluid inclusions in calcite ranges from 110 to 230 °C [2, 3].

A n a l c i m e   is observed as polycrystalline aggregates or single crystals in tuffs, or fills
numerous amygdales and fissures in basalts. Usually it is pink or white-coloured, but often
impurities of smectite or hematite dye it in green or red colour respectively. In green tuffites
analcime occurs scarcely, whereas in the red pyroclastics its pink polycrystalline aggregates
are often plentiful. The amount of analcime distinctly increases in the red and reddened green
tuffs.

Analcime was grown mostly in fissures (Fig. 3, n) or open spaces of leached both basalts
and pyroclastic rocks. Consequently, the pseudomorphs of analcime after earlier minerals are
relatively rare. For example, roundish radial aggregates of analcime after laumontite hemi-
spheres (Fig. 3, o) are rarely observed in amygdales in the places of rich laumontite occurrenc-
es. Fluid inclusions in analcime were homogenized at 125–175 °C [2, 3].

B a r i t e  is one of the latest minerals in  the deposit. Its colour varies from white and
transparent to dark-brown. It occurs as lamellar or fine-crystalline aggregates, filling latest
cracks, amygdales and central parts of veinlets in the basalt floods (Fig. 3, n). It often occurs

Fig. 7. Scattered electron image of the intergrowing crystals of native copper and K-feldspar (left), and K
beam (K) image of K-feldspar (right); cu — native copper; Kf — K-feldspar

EMETZ A. V. et al.
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in mixture with younger smectite, kaolinite and (or) quartz.
K a o l i n i t e   has been observed in a mixture with smectite and (or) barite along

fissures and amygdales. In tuffs it occurs rarely although often dominates in cement of
the underlying Early Vendian, and overlying Late Vendian and Cambrian terrigenous
beds [4].

7. Ore mineral distributions
Native copper occurs mainly as disseminated both in basalts and tuffs, although

veinlets, nuggets and wires are also common. Microprobe analyses did not show signi-
ficant impurities of isomorphic metals.

In the ore-bearing basalts numerous native copper inclusions fill abundant pores,
where they replace pyroxene and clinochlore. In the bottom part of some Cu crystals
chlorite relics were detected by microprobe (Fig. 7). It has also been found within smectite
casing, probably formed by replacing olivine (?), pyroxene and plagioclase phenocrys-
tals (Fig. 3, p). Scarcely native copper directly replaces magnetite and forms pseudomor-
phs after this mineral (Fig. 3, q). In fissured zones and lava-breccias it was often precipi-
tated as dendrite-like particles (Fig. 3, r), wires, large crystals or nuggets. The richest
mineralization of native copper in basalts is observed in fissured zones filled with preh-
nite, although nuggets and dendrites mostly occur in some veinlets, containing quartz or
analcime, more often associated with smectite.

In the lower tuffs native copper is dispersed as thin inclusions (Fig. 3, c), which
differ in position and size when contained in green and red tuffs.

In green tuffs native copper commonly replaces pyroclasts (Fig. 3, s) and fills open
spaces (Fig. 3, t). Analcimization and secondary reddening resulted in disappearing of
native copper, often with its converting into Cu sulphides, but mostly into chalcocite or
digenite. Covellite and bornite occur rarely. Chalcopyrite replaces scarce chalcocite and
digenite in peripheral parts of these alteration zones (Fig. 8). Sulphide minerals are locally
widespread in tuffs and basalts as veinlets and disseminated, but generally they are
scarce (Fig. 3, u).

In different places around green pyroclastic beds red tuffs contain coarse allotrio-
morphic blebs of native copper and nuggets, whereas fine native copper inclusions are
absent. It argues that native copper mineralization in red tuffs was formed during selec-
tive recrystallization, i.e. the coarser blebs grew when the smaller were dissolved. These
large blebs contain numerous micropores and microcrystals of hematite, which were en-
trapped within growing copper crystals and testify to oxidizing hydrothermal environ-

Fig. 8. Vertical profile of Cu mineral distribution in the reddened and analcimized green tuff of the Zhyrychi
deposit: 1 — native Cu; 2 — chalcosite + digenite; 3 — chalcopyrite

Fig. 9. Scattered electron image of native iron microparticles (white) within native copper (black)

MINERAL COMPOSITIONS AND GENESIS OF THE ORE BODIES
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ment, which led to dissolution and redistri-
bution of the primary copper mineralization.

Both in tuffs and in basalts native cop-
per is locally replaced by cuprite, which typ-
ically forms thin rims around Cu blebs (Fig.
3, v) and scarcely occurs in barren zones.

Microscopic particles of native iron have
been documented within native copper crys-
tals (Fig. 9) grown in central parts of prehnite
veinlets. Single inclusions of native iron were
also locally observed in the ore-bearing and
barren both tuffs and basalts. Apparently it
was precipitated during magnetite dissolu-
tion, saturating the ore-forming environment in Fe.

Native silver mostly occurs in native copper as microparticles in peripheral zones of
native copper blebs or within it in pores (Fig. 3, w). V. M. Kvasnytsa et al. [6] described
particles of native silver in assemblage with analcime or in association with calcite. The
described position of native silver in the ores suggests about its later origin at the end of
native copper precipitation or during dissolution of the earlier copper ores. Obviously,
native silver precipitation occurred when native copper was dissolved and redistributed
in nuggets.

Minerals, concentrating Pd, Rh and Au have not been found. Possibly, Pd and Rh are
isomorphically incorporate in native iron.

Alluvial native copper grains among fine-rolled grit and pebbles of basalts have
been found in the Early Cretaceous sandstones, which cover the eroded Vendian volca-
nics in the Zhyrychi deposit. This ore-bearing horizon is considered to be potentially
economic.

8. Origin of copper ores
The investigations presented in this study provide the range of key points, expla-

ining both the processes leading to Cu ore formation in the Zhyrychi deposit and render-
ing possible to predict the distribution of Cu ores in the basalt province.

8.1. Time of ore deposition. Major native copper ores occur in the lower tuffs, which
along faults are bordered against Late Riphean red beds, whereas in basalts it is often
controlled by fissured zones and cracks, but are also documented as strata-bound in the
lowermost and contrastingly most permeable beds of the flood basalts. Such ore localiza-
tion testifies to upward migrating Cu-bearing hydrothermal fluids, which deposited Cu on
geochemical barriers in the zones of permeability and redox contrast.

Prehnite veinlets and nodules containing syngenetic native Cu are distinctly cutting
and replacing hematitized and albitized volcanic rocks, but hydrothermally altered rocks
are absent in the sedimentary beds, covering the Vendian volcanics. In the ore bodies
there are no mineralogical evidences of a polygenic origin of the major ores. These obser-
vations suggest that the hydrothermal solutions furnished Cu apparently at the end of
the Vendian volcanic activity. Consequently, pumpellyite, syn- and post-ore minerals
were probably deposited successively (Table 3) during progressive attenuation of the
Late Vendian hydrothermal activity.

8.2. Cu-bearing parageneses. The mineralogical evidences indicate that first Cu
was deposited simultaneously with prehnite and laumontite in basalts and tuffs. These
minerals are closely associated with other minerals related with Ca metasomatism (pumpel-
lyite and wairakite). Such a mineral association is widely spread in the modern hydrother-

Fig. 10. PT diagram for numerous critical reactions of
the minerals of prehnite-pumpellyite and related
metamorphic mineral facies [16]. The arrow shows
the evolution of the mineral-forming hydrothermal
system in the Zhyrychi deposit
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mal systems within some recently active volcanic regions (Island, Japan, Kamchatka,
New Zealand etc.) [11]. In general, this paragenesis is similar to those determined as
prehnite-pumpellyite metamorphic facies [16], but having the hydrothermal origin. In the
Zhyrychi deposit the minerals of Cu-bearing prehnite-pumpellyite paragenesis were ge-
nerally precipitated in the sequence: pumpellyite — prehnite (± native copper) — lau-
montite (or wairakite) (± native copper), although tectonic movements and instability of
hydrothermal system promoted periodical intensifications of the palaeohydrothermal ac-
tivity, leading to the growing laumontite over prehnite (Fig. 3, j).

Cu redistribution and growth of nuggets are connected with the later hydrothermal
processes, which provided regional propylitization (K-feldspar-smectite-calcite-zeolite
paragenesis), later smectitization with analcimization (analcime-smectite paragenesis) and
formation of quartz bodies. Concordantly with homogenization temperature of fluid inclu-
sions in analcime, quartz and calcite [2, 3], these processes took place at lower tempera-
tures, than those characteristed the stability of the prehnite-pumpellyite paragenesis.

8.3. Ore-forming conditions. PT diagram of stability fields of Ca aluminosilicates
(Fig. 10) suggests reducing both pressure and temperature during mineral precipitation in
the succession found in the Zhyrychi deposit: pumpellyite — prehnite — laumontite —
wairakite — analcime + quartz. The stability field of prehnite indicates approximately the
temperature and pressure of the first precipitation of native copper in the deposit at 300–
400 °C and 1.7–4.5 kbar respectively.

Wairakite originates at lower pressure than prehnite and at lower temperature and
pressure than laumontite (Fig. 10). Consequently, its association with high-temperature
quartz druses apparently indicates zones of discharge heads. Analcime displaced Ca
minerals with cooling of the system at 100–175 °C (according with the homogenization
temperature of fluid inclusions in analcime). Sulphide mineralization is apparently con-
nected with cooling and oxidation of the ascending hydrothermal solutions.

The temperatures of the hydrothermal fluids, precipitating Ca aluminosilicates in the
modern hydrothermal systems not exceed 170–400 °C [11]. According with the homogeni-
zation temperature of fluid inclusions in wairakite [2], the temperature of the Cu-forming
palaeohydrothermal system in the Rafalovka-Berestovets copper field was not less 210–
335 °C. These temperatures good confirm the above-described diagram (Fig. 10). In the
Zhyrychi deposit wairakite was apparently formed at similar temperatures.

8.4. Possible Cu source. Following the experimental data by [14], Cu solubility in
silicate melts increases with heating from 1300 to 1514 °C and (or) oxidation (acidulation)
of the melts.

The volcanic phase C in the Volhyn volcanic plateau produced thick flows of lava of
more acidic composition, than basalt lavas of the phases A, B and D. This acidulation of
the magma was interpreted by [12] as due to crust melting at the end of the Vendian
rifting. Thus, the cooling of the acidulated magma chambers could lead to losing of Cu
with evolving hot fluids.

9. Conclusions
1. The Zhyrychi deposit is the Michigan-type native copper deposit. Except Cu the

ores also contain increased concentrations of Ag, Pd, Rh and Au.
2. The major ores occur within strata-bound bodies in the flood basalts and in the

lower tuffs. The ore deposition was probably controlled by faults and zones of permeabi-
lity and redox contrast. The ore minerals are represented by native copper, occurring in
disseminated form, veinlets and nuggets. The major ore horizon is located in the lower
tuffs.

3. Cu ores were deposited during ancient hydrothermal activity at the end of Vendian
volcanism under P-T conditions of prehnite-pumpellyite paragenesis, consisting of the
sequentially formed Ca aluminosilicates: pumpellyite — prehnite — laumontite (waira-
kite) at temperature 400–200 °C.

4. The post-ore mineralization originated during zeolitization, smectitization and anal-
cimization, leading to Cu ore redistribution, which resulted in local enrichment of all ore
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bodies in nuggets, but generally led to Cu ore destruction.
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РЕЗЮМЕ. Вивчено мінеральний склад рудних тіл родовища міді Жиричі, відкритого наприкінці XX ст.
і розташованого у вендських вулканогенних нашаруваннях центральної частини Волинської трапової
провінції. Мідь переважно концентрується в самородній формі у вигляді розсіяної вкрапленості, про-
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жилків та самородків, її локально заміщують самородне срібло, сульфіди міді (халькозин, дігеніт, борніт
та ковелін) і куприт. Руди формують стратиформні тіла, подекуди збагачені в зонах тріщинуватості. За
результатами атомно-адсорбційного та ICP-MS аналізів, економічно важливими при розробці родови-
ща можуть бути також Ag, Pd, Rh та Au. Мідь осаджувалась у складі преніт-пумпелеїтового парагенези-
су, що розвивався у такій послідовності: пумпелеїт — преніт (± самородна мідь) — ломонтит (чи
вайракіт) (± самородна мідь). Рудні тіла формувалися впродовж охолодження гідротермальної системи
наприкінці вендської вулканічної діяльності. Сингенетичні зростки самородної міді з пренітом та літе-
ратурні дані про заміри флюїдних включень у вайракіті (210–335 °C) свідчать, що основна стадія
рудоутворення відбулась за температури 200–400 °C. Подальша пропілитизація, смектитизація та аналь-
цимізація вмісних порід, можливо, відбулись впродовж затухання гідротермальної діяльності після
завершення вулканізму і супроводжувалися розчиненням та перерозподілом мідних руд з локальним
збагаченням рудних тіл.

РЕЗЮМЕ. Изучен минеральный состав рудных тел месторождения меди Жиричи, открытого в конце
XX в. и расположенного в вендских вулканогенных наслоениях центральной части Волынской траппо-
вой провинции. Медь преимущественно концентрируется в самородной форме в виде рассеянной
вкрапленности, прожилков и самородков, ее локально замещают самородное серебро, сульфиды меди
(халькозин, дигенит, борнит, ковеллин) и куприт. Руды формируют стратиформные тела, иногда обога-
щенные в зонах трещиноватости. По результатам атомно-адсорбционного и ICP-MS анализов, при
разработке месторождения экономически важными могут быть также Ag, Pd, Rh и Au. Медь осаждалась
в составе пренит-пумпеллеитового парагенезиса, который развивался в такой последовательности: пум-
пеллеит — пренит (± самородная медь) — ломонтит (или вайракит) (± самородная медь). Рудные тела
формировались в процессе охлаждения гидротермальной системы в конце вендской вулканической
деятельности. Сингенетические сростки самородной меди с пренитом и литературные данные о замере
флюидных включений в вайраките (210–335 °C) свидетельствуют, что основная стадия рудообразова-
ния состоялась при температуре 200–400 °C. Более поздние пропилитизация, смектитизация и анальци-
мизация вмещающих пород, возможно, произошли в процессе затухания гидротермальной деятельнос-
ти после завершения вулканизма и сопровождались растворением и перераспределением медных руд с
локальным обогащением рудных тел.
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УДК 549.621.9:552.11

В. А. Вильковский, А. А. Вишневский

Ìåòîäèêà îöåíêè ãëóáèííîñòè îáðàçîâàíèÿ ãðàíàòîâ
óëüòðàîñíîâíûõ ïàðàãåíåçèñîâ è åå èñïîëüçîâàíèå
ïðè ïîèñêàõ àëìàçîíîñíûõ êèìáåðëèòîâ

Предложена оригинальная методика петрогенетической типизации гранатов ультраосновных параге-
незисов, в основу которой положена количественная оценка глубинности их образования. Показано,
что ее использование позволяет более эффективно, нежели раньше, распознавать в шлиховых концент-
ратах зерна хромсодержащих пиропов алмазной ассоциации.

Вступление. Пироп — один из наиболее характерных минералов кимберлитов — широко
и, что немаловажно, довольно успешно используется при поисках этих пород. Благодаря
"пироповой съемке" были открыты многие, в том числе и алмазоносные, трубки взрыва
в Якутии, на севере Русской платформы, в других регионах. Высокая эффективность ее
применения в поисковой практике, по крайней мере в пределах уже известных кимберли-
товых провинций, не вызывает никаких сомнений.

По иному обстоит дело в регионах, где пироп известен только в осадочных отложени-
ях, а его материнские породы еще не обнаружены. В силу очевидной полигенности дан-
ного минерала (наряду с кимберлитами пироп установлен в целой серии пород — лам-
профирах, щелочных базальтоидах, карбонатитах и др., обнаруживая во всех них опреде-
ленное сходство) в ореолах рассеивания указанных областей могут присутствовать его
зерна из генетически разных коренных источников, причем в разнообразных сочетаниях.
Следовательно, возникает закономерный вопрос о его пригодности или непригодности
для поисковых целей. От того, каким окажется ответ — положительным или отрицатель-
ным — зависит роль пиропа в дальнейших поисковых мероприятиях, а возможно даже их
целесообразность. Понятно, насколько важна надежная петрогенетическая типизация
пиропов из терригенных отложений "перспективных" площадей, цель которой — выделе-
ние среди них генетических и, особенно, парагенетических спутников алмаза.

Используемые методики генетической типизации пиропов из шлиховых ореолов
основаны на определении их химического состава [1, 8 и др.] или оптико-спектроскопиче-
ских и колориметрических характеристик [6] с последующим их сравнением с "прототи-
пами" известного происхождения. Среди них наиболее признанна и широко использует-
ся методика, разработанная Н. В. Соболевым [8], которая позволяет рассортировать маг-
незиальные гранаты по значению содержания СаО и Cr2O3 на лерцолитовые, верлитовые
и гарцбургит-дунитовые, а среди последних выделить соответствующие алмазной ассо-
циации. При этом как статистический критерий алмазоносности методика Н. В. Соболева
применима лишь для высокохромистых (Cr2O3 > 5 %) низкокальциевых пиропов, в связи с
чем нуждается в дальнейшей детализации.

Учитывая это, Ю. Н. Колесник с соавторами разработали принципиально новый
"Способ разбраковки пиропов при поисках алмазоносных кимберлитовых трубок" [14],
позволяющий более эффективно распознавать в шлиховых концентратах зерна хромсо-
держащих гранатов, для которых устанавливается парагенетическая связь с алмазами. Его
суть — в количественной оценке глубинности образования пиропа путем определения
значения равновесного давления по составу, что дает возможность выделять его зерна,
относящиеся к алмаз-пироповой фации. При этом содержание Cr2O3, СаО и других ком-
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понентов в составе граната практически не лимитируется.
Методика исследования. Собственно методика определения равновесного давле-

ния отдельных зерен пиропа детально изложена в наших предыдущих работах [3, 5], поэто-
му в настоящей статье лишь кратко напомним ее сущность.

Ее основа — сопоставление химического состава исследуемого пиропа с составом
пиропа-прототипа, для которого достоверно известен парагенезис и по гранат-ортопи-
роксеновому геобарометру [2] для температурной серии (800–1400 °C) рассчитано значе-
ние равновесного давления — Рпр. В данном случае, в отличие от упрощенных подходов,
процедура сопоставления базируется на строгих принципах и уравнениях химической
термодинамики. Важно, что подбор прототипа для сопоставления осуществляется с та-
ким расчетом, чтобы различие между составом его и исследуемого пиропа описывалось
изменением только двух внешних параметров — Р и Т, исключая дополнительный при-
внос в систему или вынос из неё каких-либо химических элементов. Соблюдение этого
условия позволяет по уравнению смещенного равновесия рассчитать для выбранной
пары значение приращения давления — Р, иными словами, определить разницу между
значениями их равновесного давления при произвольной температуре. Далее давление
равновесия изучаемого пиропа легко вычисляется по формуле:

Ð = Ðïð + Ð,                                                                           (1)

при этом погрешность определения Р не превышает ± 0,5 ГПа.
Очевидно, что наиболее важное звено во всей схеме расчетов — вычисление Р.

Поэтому остановимся на нем более детально.
Вычисление значения Р основано на методах и уравнениях химической термоди-

намики [7]: в качестве средства, позволяющего выполнить термодинамическое описание
превращения исследуемого пиропа в соответствующий прототип (речь идет о химичес-
ком составе), используются реакции обмена катионами между конечными членами твер-
дого раствора граната (миналами). Если пренебречь относительно невысоким содержа-
нием Fe3+, Mn и Ti, свойственным гранатам из ультрабазитов, то число возможных об-
менных реакций ограничивается тремя:

Fe3Al2Si3O12 + Mg3Cr2Si3O12 = Fe3Cr2Si3O12 + Mg3Al2Si3O12;                         (2)

Ca3Al2Si3O12 + Mg3Cr2Si3O12 = Ca3Cr2Si3O12 + Mg3Al2Si3O12;                         (3)

Fe3Al2Si3O12 + Ca3Cr2Si3O12 = Fe3Cr2Si3O12 + Ca3Al2Si3O12.                            (4)

Все они равновероятны и при изменении химического состава играют одинаковую
роль в изменении содержания миналов, значение которого можно вычислить, исходя из
состава гранатов, основываясь на теории координаты реакции [7]. Изменение содержа-
ния миналов вызывает изменение значения химического сродства (А) каждой из обмен-
ных реакций. Определив численным интегрированием в интервале значений содержания
компонентов в составе сравниваемых гранатов его приращение (А), приращение давле-
ния при произвольной температуре можно рассчитать по формуле:

Ð = À / V t, p,                                                                 (5)

где V t, p — объем рассматриваемой реакции. Методика расчета значения V t, p, опреде-
ление понятия сродства реакции и способ вычисления его приращения (А), а также
обоснование формулы (5) даны в работе [7].

При расчетах используется таблица прототипов, для которых, как уже отмечалось,
вычислены значения равновесного давления при разных значениях температуры. Состав
изучаемого пиропа последовательно сравнивается с каждым из предполагаемых прото-
типов и по определенным критериям, непосредственно связанным с принципами вычис-
ления А, отбираются пары, пригодные для расчета приращения давления по формуле
(5). Наиболее существенный критерий отбора — согласованность между тремя сопря-
женными реакциями: (2), (3), (4), которые обеспечивают полное описание изменений
состава граната посредством изменения значения содержания миналов без дополнитель-
ного привноса или выноса химических элементов. Необходимо отметить, что упомяну-
тая таблица постоянно пополняется новыми данными и на сегодняшний день содержит
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более трехсот описаний состава пиропов-прототипов. Последние отбираются по литера-
турным данным среди хорошо изученных гранатовых перидотитов, проверенных на от-
сутствие признаков неравновесности.

Вся процедура вычисления равновесного давления исследуемого пиропа, включая
и таблицу прототипов, реализована в виде программы для ПК. Результаты расчета счита-
ются надежными, если оценка давления изучаемого граната в паре с несколькими прото-
типами стабильная. Что касается точности определения равновесного давления, то она,
как показано в работах [3, 4], соответствует общепринятым нормам и составляет ± 0,5 ГПа.

Результаты и обсуждение. Вернемся теперь к основной теме настоящей статьи. Для
иллюстрации возможностей предлагаемой методики обратимся к рис. 1. На нем схемати-
чески показаны основные поля устойчивости мантийных гранатовых ультрабазитов, встре-
чающихся в виде ксенолитов в вулканитах. Поля выделены на основании многочисленных
определений Р и Т равновесия с использованием гранат-ортопироксенового геобароме-
тра [5] и известных геотермометров [11, 13]. Границы области устойчивости рассматрива-
емых пород совпадают: область высокого давления — с геотермой древних кратонов (РК),
рассчитанной [12] для поверхностного теплового потока 40 мВт/м2,  со    стороны низко-
го — с линией моновариантного равновесия Энст + Шп = Пи + Ол * [10]. В свою очередь,
кривая, разграничивающая РТ-поля гранатовых перидотитов из кимберлитов и осталь-
ных вулканитов, практически совпадает с "океанической" геотермой — (РО), соответст-
вующей поверхностному тепловому потоку 60 мВт/м2. Такое разделение полей вполне
согласуется с геодинамическими закономерностями проявления рассматриваемых вул-
канитов: как известно, щелочные базальтоиды, лампрофиры и др. тяготеют к областям с
относительно высоким тепловым потоком ( 60 мВт/м2), характерным для древних мо-
бильных поясов и зон активизации.

Тонкие сплошные линии на рис. 1, названные Ю. Н. Колесником "изоплеты постоян-
ного состава", отражают зависимость между давлением и температурой равновесия для
реальных пар ортопироксен — гранат из ксенолитов перидотитов в кимберлитах, щелоч-
ных базальтоидах и других вулканитах. Обратим внимание на весьма важную деталь: в
пределах "своих" полей изоплеты параллельны друг другу и, кроме того, практически
параллельны соответствующим геотермам. Следовательно, если провести на рис. 1 па-
раллельно оси давления изотерму (Т > 900 °С), она обозначит ряд гранатов, расположен-
ных в строгой зависимости от давления их образования — ряд относительной глубиннос-
ти, не меняющийся при любых значениях температуры, превосходящих указанное. Исполь-
зуя эту особенность "изоплет постоянного состава", мы можем, рассчитав для зерна граната
значение давления при произвольной температуре (в наших вычислениях Т = 1200 °С), экс-

Рис. 1. Схема полей устойчивости гранатовых перидотитов из ксенолитов в вулканитах: 1 — в кимбер-
литах; 2 — в щелочных базальтоидах, лампрофирах и др. вулканитах; 3 — линия равновесия графит —
алмаз, по [9]; 4 — "изоплеты постоянного состава". Геотермы: РО — "океаническая", РК — древних
кратонов

________________
   *Символы минералов: Ол — оливин, Пи — пироп, Шп — шпинель, Энст — энстатит.
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траполировать его на все остальные значения Т в интервале 900–1400 °С.
Очевидно, что, рассчитав для исследуемого зерна пиропа кривую РТ равновесия и

сопоставив ее с выделенными полями устойчивости гранатовых перидотитов (рис. 1),
можно "вычислить" тип его коренного источника. При сопоставлении возможно, что
кривая РТ изучаемого пиропа: 1) целиком находится в поле устойчивости гранатовых
перидотитов, содержащих в качестве равновесной фазы алмаз. В этом случае пироп с
уверенностью можно отнести к алмаз-пироповой фации глубинности; 2) "накрывает"
сразу два смежных поля, пересекая линию равновесия графит — алмаз. Это гранат ким-
берлитового происхождения, но поскольку не известна фактическая температура его ус-
тойчивости,   остается   неопределенность   относительно   его   парагенезиса с алмазом;
3) полностью находится в поле устойчивости неалмазоносных гранатовых перидотитов из
кимберлитов. Это гранат кимберлитового происхождения, по условиям образования со-
ответствующий графит-пироповой фации глубинности; 4) частично находится в поле
устойчивости гранатовых перидотитов из кимберлитов, частично — из прочих вулкани-
тов. Очевидно, что данный пироп относится к графит-пироповой фации глубинности,
однако точно обозначить его принадлежность к определенному типу пород не представ-
ляется возможным; 5) полностью находится в поле устойчивости ксенолитов гранатовых
перидотитов из лампрофиров, щелочных базальтоидов, карбонатитов, т. е. установлено
его некимберлитовое происхождение и непригодность для использования при поисках
алмазоносных пород.

При поточной разбраковке гранатов нет необходимости полностью рассчитывать
для них РТ-кривые. Для любого образца достаточно вычислить давление равновесия при
"стандартной" температуре. После этого несложно определить его петрогенетический
тип, используя "критерии разбраковки", адаптированные для данной температуры. Так,
для Т = 1200 °С, используемой нами при расчетах, они таковы: Р 5,5 ГПа — пироп
уверенно можно отнести к парагенезису с алмазом; 5,5  Р  3,0 ГПа — гранат имеет
кимберлитовое происхождение. При этом если значение давления изменяется от 4,6
до 5,5 ГПа, парагенезис граната с алмазом или графитом интерпретируется неоднознач-
но. Пиропы, для которых 4,6  Р  3,0 ГПа, относятся к графит-пироповой фации глубин-
ности; 3,0  Р  2,5 ГПа — гранат относится к графит-пироповой фации глубинности, но
неопределенной является его принадлежность к конкретному типу вулканитов; Р  2,5
ГПа — пироп некимберлитового происхождения.

Таким образом, вычислив для исследуемого образца давление равновесия при про-
извольно выбранной в интервале 900–1400 °С температуре, мы с приемлемой точностью
можем оценить глубинность образования пиропа. Это позволяет реально прогнозиро-
вать его генетическую принадлежность и наиболее вероятный коренной источник.

В качестве примера, демонстрирующего практическое применение предлагаемой
методики, рассмотрим результаты исследования представительной выборки пиро-
пов (> 300 шт.) из разновозрастных осадочных отложений северной части Волыно-По-

Рис. 2. Давление равновесия пиропов из разновозрастных осадочных отложений северной части Волы-
но-Подольской плиты (вычислены по [5] для Т = 900 и 1200 °С)
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дольской плиты. Для всех образцов было рассчитано давление равновесия при Т = 900 и
1200 °С (рис. 2). Среди изученных пиропов встречаются немногочисленные зерна, для
которых Р  5,5 ГПа (при Т = 1200 °С). Их уверенно можно отнести к парагенезису с
алмазом. Следует кстати заметить, что подобные средне- и низкохромистые пиропы до-
вольно часто встречаются в виде включений в алмазах [1, 8]. Для подавляющего большин-
ства гранатов значения равновесного давления попадают в интервал 3,5–5,0 ГПа, что сви-
детельствует об их кимберлитовом происхождении. И лишь единичные находки, согласно
значению Р, соответствуют гранатам из некимберлитовых источников. Такое распределе-
ние пиропов северной части Волыно-Подольской плиты говорит о том, что их коренной
источник — кимберлиты, в том числе и алмазоносные, а незначительный износ зерен
указывает на местный характер их проявления.

Выводы. Сопоставление полученных нами результатов с результатами типиза-
ции пиропов по СаО—Cr2O3-критерию (рис. 3) показывает, что предлагаемая мето-
дика, подтверждая закономерности, обнаруженные Н. В. Соболевым [8] для высоко-
хромистых низкокальциевых пиропов при определении их парагенезиса с алмазом,
существенно расширяет спектр состава гранатов, пригодных для разбраковки их по
фациям глубинности.
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РЕЗЮМЕ. Запропоновано оригінальну методику петрогенетичної типізації гранатів ультраосновних
парагенезисів, що базується на кількісній оцінці глибинності їхнього утворення. Показано, що її вико-
ристання дозволяє більш ефективно, ніж раніше, розпізнавати в шліхових концентратах зерна хромис-
тих піропів алмазної асоціації.

SUMMARY. An original method of petrogenetic typization of garnets of ultrabasic parageneses is proposed.
The method is based on qualitative estimation of the depth of garnets formation. It is shown that the method
permits identifying more efficiently grains of chrome-containing pyropes of the diamond association in the
concentrates.
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Хроніка

Евгений Федорович Шнюков — доктор геолого-
минералогических наук, профессор, академик
НАН Украины и действительный член Междуна-
родной академии наук Евразии — родился 26 марта
1930 г. в г. Архангельск, в семье служащих. Сред-
нюю школу закончил в Одессе в 1948 г., а в 1953 г.
с отличием завершил высшее образование на гео-
логическом факультете Киевского госуниверси-
тета им. Т. Г. Шевченко.

Научная биография Е. Ф. Шнюкова, особен-
но в начале его карьеры, наиболее тесно связана с
минералогическими исследованиями. В Институте
геологических наук, учась в аспирантуре (1953–
1956 гг.) и работая младшим научным сотрудни-
ком (1956–1957 гг.), а затем, работая в Институ-
те минеральных ресурсов в Симферополе (1957–
1959 гг.), Е. Ф. Шнюков совместно со своим учи-
телем — профессором Ю. Ю. Юрком занимался
изучением минералогии Криворожского железо-
рудного бассейна. С 1956 по 1960 г. было опуб-
ликовано 20 печатных работ по минералогии, по
сей день не потерявших научного и практическо-
го значения: серия статей о мартите и процессе
мартитизации, описание минералогических на-
ходок не только в рудах Криворожья, но и в кри-
сталлических породах южного склона Украинско-
го щита (сидерит, турмалин, тремолит и др.).

Åâãåíèé Ôåäîðîâè÷ Øíþêîâ

(ê 75-ëåòèþ ñî äíÿ ðîæäåíèÿ)

За результативные минералогические иссле-
дования Е. Ф. Шнюкову была присуждена ученая
степень кандидата геолого-минералогических
наук (1958 г.). Тогда же вышла в свет первая мо-
нография – "Рудные минералы Криворожской же-
лезорудной полосы" (в соавторстве с Ю. Ю. Юр-
ком), а позже (в 1961 г.) – монография "Окислы
железа Украинского кристаллического щита".

Вернувшись в Киев (1959 г.), в Институт
геологических  наук  Евгений  Федорович  не
только  не  теряет  связь со  своими крымскими
коллегами-минералогами, но и создает совме-
стно с профессором Ю. Ю. Юрком неформаль-
ный творческий коллектив, в который вошли
П. И. Науменко, Ю. С. Лебедев, О. Н. Кириченко,
О. Г. Сиденко, А. А. Абашин и др. Дополнив его
своими киевскими сотрудниками, ученый начи-
нает всестороннее исследование Азово-Черномор-
ской киммерийской железорудной провинции.
Изучение генетической минералогии железных
руд этого региона позволило Е. Ф. Шнюкову в
дальнейшем создать и обосновать гидродинами-
ческую гипотезу оолитообразования. Весомая мо-
нография "Минералогия железорудной формации
Керченского бассейна", помимо детального опи-
сания рудных минералов и минералов вмещаю-
щих пород, содержит результаты обоснованной
Е. Ф. Шнюковым гипотезы образования желез-
ных оолитовых руд керченского типа. В 1965 г.
Евгений Федорович блестяще защитил докторскую
диссертацию на тему "Генезис железных руд Азо-
во-Черноморской провинции".

Начав одним из первых развивать морскую
геологию в Украине, ученый продолжает активно
заниматься изучением минералогии донных осад-
ков и рудных минералов Азово-Черноморской
киммерийской провинции и Никопольского мар-
ганцеворудного бассейна. Исследования послед-
них лет посвящены минералогии россыпей тяже-
лых металлов в Азово-Черноморском бассейне,
металлогении и минералогии выходов коренных
пород, обнаруженных на дне Черного моря во
время многочисленных экспедиций научно-иссле-
довательских судов. Особое внимание уделено
открытому Евгением Федоровичем с коллегами
подводному Ломоносовскому кристаллическому
массиву — уникальному геологическому обра-
зованию, петрологические аналоги которого не-
известны в пределах Крымского орогена, а геоди-
намическая позиция дискуссионна.

Более сорока лет Евгений Федорович посвя-
тил изучению явления грязевого вулканизма. Гря-
зевые вулканы – непременная принадлежность
сейсмически активных складчатых систем альпий-
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ского возраста — флюидопроводники глубинных
частей коры, вместилище водно-газовых флюид-
ных смесей, вариации состава которых чутко ре-
агируют на подготовку очагов землетрясений и
активно отвечают грязевыми эксплозиями на сейс-
мические события.

Минералогические исследования стали не-
отъемлемой частью изучения грязевого вулканиз-
ма Керченско-Таманской зоны, начатого в 1960-х
гг. и приведшего к необычным минеральным на-
ходкам в грязевулканических выбросах, в числе
которых киноварь, сфалерит, вюртцит, галенит,
реальгар, графит, фосфориты.

В ряде монографий Е. Ф. Шнюкова с соавто-
рами: "Грязевой вулканизм и рудообразование"
(1971), "Грязевые вулканы Керченско-Таманско-
го региона" (2005) раскрыты механизмы деятель-
ности вулканов изучаемого региона, проанали-
зирована связь грязевого вулканизма с нефтега-
зоносностью, приведены описания катастрофи-
ческих извержений в акваториях Черного и Азов-
ского морей.

Исследования академика Е. Ф. Шнюкова и его
школы сформировали основу разноплановых ра-
бот по комплексному изучению геологических
проблем Черного моря, во многом загадочных и
неразрешенных.

Под руководством Евгения Федоровича в
1970-е гг. было создано научно-исследователь-
ское судно "Геохимик", оснащенное буровой ус-
тановкой для изучения геологического строения
акваторий Черного и Азовского морей: изучения
минеральных ресурсов, стратиграфии, тектони-
ки, литологии, минералогии и геохимии корен-
ных пород морского дна и осадков, нефтегазо-
носности, проявлений грязевого вулканизма.

Результаты комплексного изучения геологии
Азово-Черноморского региона на базовой мине-
ралогической основе отражены в многочислен-
ных статьях и ряде монографий: "Палеоостров-
ная дуга севера Черного моря" (1997), "Газовые
факелы на дне Черного моря" (1999), "Минераль-
ные богатства Черного моря" (2004), в которых
освещен широкий спектр исследований — от ми-
нералогии россыпей тяжелых металлов до гене-
зиса карбонатных новообразований и газогидра-
тов на дне Черного моря.

В характере Евгения Федоровича гармонич-
но сочетаются одухотворенное восприятие мор-
ских пространств, стойкость и жесткий прагма-
тизм в реализации геологических замыслов, на-
правленных на изучение Мирового океана. В те-
чение десятков лет он организовывает и возглав-
ляет геолого-геофизические экспедиции, направ-
ленные на исследование геологии и металлоге-
нии Индийского и Атлантического океанов, Крас-
ного моря.

Важное звено в работе академика Е. Ф. Шню-
кова и его коллег — изучение минералогии желе-
зомарганцевых конкреций (ЖМК) Индийского
океана, познание их генезиса и осмысление про-
цессов современного гидротермального рудооб-
разования рифтовых зон Мирового океана как
составной части океанского рудогенеза. Благода-
ря этим работам были оценены перспективы ос-
воения ЖМК Индийского океана, что позволи-
ло добиваться для Украины законного выделе-
ния полигона для их добычи в Центральной

котловине Индийского океана. В монографии
"Железомарганцевые конкреции Индийского
океана" (2001) конкретизированы представле-
ния о полях конкреций, локализованных в раз-
личных геотектонических зонах, с точки зре-
ния их промышленной значимости. Наряду с
детальным минералого-геохимическим описа-
нием (по литературным и оригинальным дан-
ным) приведены доказательства установления
их генезиса. Не обойдены вниманием и вопро-
сы экономической целесообразности, предло-
жен оптимальный комплекс технических
средств для добычи ЖМК, разработанный и ап-
робированный в Украине.

Результаты многолетних исследований от-
ражены в статьях и монографиях. За моногра-
фию "Полезные ископаемые Мирового океа-
на" Е. Ф. Шнюков получил премию им. В. И. Вер-
надского (1976). Государственная премия УССР
(1989) за восьмитомную монографию под общим
названием "Геология шельфа УССР" была при-
суждена ему как главному редактору и соавтору
этой серии. За цикл работ "Региональная океано-
логия: состояние среды и минерально-сырьевые
ресурсы Атлантического, Индийского, Южного
океанов и их морей" ученый награжден Государ-
ственной премией Украины (2000).

Кроме научных, большой интерес представ-
ляют созданные им научно-популярные издания:
"Всевладні мінерали", "Скарби моря", "Минера-
лы и мир", "Полуостров сокровищ" и др., в кото-
рых автор с присущей ему занимательностью и
легкостью изложения вводит читателя в мир гео-
логических проблем. Особо следует отметить
книги "Катастрофы в Черном море", "Пираты
Черного моря", "Опасное Черное море", "Кара-
даг минералогический", "Камень ночи" – увлека-
тельнейшие бестселлеры, основанные на колос-
сальном фактическом материале, с верным исто-
рическим чутьем повествующие об уходящих в
глубокую древность загадочных событиях в жиз-
ни моря и людей, обитавших на его берегах.

За большой вклад в науку Евгений Федорович
награжден орденами "Знак почета", "За заслуги"
III степени, Золотой медалью Леонардо да Винчи
(МАН Евразии) и другими медалями.

Е. Ф. Шнюков проводит большую организа-
ционную работу. В 1968–1969 гг. он занимал
должность заместителя директора Института ге-
ологических наук АН УССР, с 1969 по 1973 гг. –
заместителя директора Института геохимии и
физики минералов АН УССР, с 1979 по 1992 гг. –
директор Института геологических наук, а с 1992 г.
по настоящее время — директор Национального
научно-природоведческого  музея  и  директор
Отделения морской геологии и осадочного рудо-
образования НАН Украины.

Научная общественность, многочисленные
ученики, друзья и коллеги поздравляют Евгения
Федоровича с 75-летием и желают ему крепкого
здоровья, неутомимости, энтузиазма, понимаю-
щих и творчески мыслящих сотрудников, океан-
ских просторов и реализации задуманного.

Редакционная коллегия и редакция "Мінера-
логічного журналу" искренне поздравляют юби-
ляра и присоединяются к пожеланиям его коллег.
Здоровья, неиссякаемой энергии и творческих
успехов Вам, уважаемый Евгений Федорович!

ХРОНІКА
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Þðèé Àëåêñàíäðîâè÷ Ïîëêàíîâ

(ê 70-ëåòèþ ñî äíÿ ðîæäåíèÿ)

10 марта 2005 г. исполнилось 70 лет со дня рож-
дения и 48 лет трудовой и научной деятельности
доктора геолого-минералогических наук, дейст-
вительного члена Академии технологических наук
Украины, почетного члена Крымской Академии
наук, видного ученого в области наук о Земле,
крупного специалиста по прогнозированию мес-
торождений алмазов, изучению вещественного со-
става руд и минералов Юрия Александровича Пол-
канова.

Юрий Александрович родился в г. Симферо-
поль в семье научного работника, видного уче-
ного-краеведа, историка, археолога, этнографа,
искусствоведа, организатора музейного дела, ох-
раны и исследования памятников истории и куль-
туры в Крыму Александра Ивановича Полканова.
Александр Иванович в разное время возглавлял
разные крымские музеи, был членом Союза ху-
дожников СССР, преподавал историю искусства в
художественном училище, издавал путеводители
по Крыму, непосредственно участвовал во мно-
гих раскопках… Именно от отца Юрий Алексан-
дрович унаследовал стремление к исследователь-
ской работе, изучению истории, любовь к Крыму.

Страстное увлечение геологией, самой земной из
профессий, в голодные послевоенные годы при-
вело Юрия Александровича в зарождавшуюся тогда
в стране спелеологию. Он участвовал в первых в
Крыму спусках в таинственные пещеры, когда еще
не было специального оборудования и спускать-
ся приходилось на громоздких тросовых лестни-
цах.

Так сформировалось его трепетное отноше-
ние к миру минералов. В 1957 г. Юрий Алексан-
дрович окончил геологоразведочный факультет
Днепропетровского горного института им. Ар-
тема. Начинал работать в северо-восточном Ка-
захстане, а в 1959 г. перешел в Институт мине-
ральных ресурсов (ныне — Крымское отделение
Украинского государственного геологоразведоч-
ного института). Свою научную карьеру Юрий
Александрович начинал с должности инженера-
геолога и дошел до заведующего отделом и глав-
ного научного сотрудника, защитив две диссер-
тации.

Основное направление его научных исследо-
ваний связано с разработкой методов прогноза и
поисков различных твердых полезных ископаемых,
в том числе с геолого-минералогическим изуче-
нием и технологической оценкой месторождений
титана, циркония, редких элементов, алмаза, зо-
лота и др.

Ю. А. Полкановым была открыта алмазонос-
ность песчаных отложений и титан-циркониевых
россыпей Украины, России, Казахстана. Впервые
найденные им в песчаных отложениях лонсдей-
литсодержащие поликристаллические алмазы при-
вели к гипотезе о связи этих алмазов с метеорита-
ми. Юрий Александрович принимал участие в раз-
работке технологий поиска и уникального лабо-
раторного оборудования, используемого для из-
влечения мелких алмазов, в открытии месторож-
дений нетрадиционных импактных алмазов Си-
бири. Он известен как первооткрыватель место-
рождения технических алмазов в Казахстане, че-
ловек, принимавший активное участие в откры-
тии и оценке крупного коренного месторожде-
ния ильменит-апатитовых руд и ряда россыпных
месторождений титановых и титан-циркониевых
руд в Украине.

Проведенное в 1960-х гг. (вместе с И. Ф. Каш-
каровым и группой сотрудников Института ми-
неральных ресурсов) изучение вещественного
состава и условий формирования прибрежно-
морских титано-циркониевых россыпей Украи-
ны подтвердило ранее высказанное предположе-
ние о том, что россыпи, как естественные ловуш-
ки тяжелых минералов, должны содержать алма-
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зы, если породы в области их питания алмазонос-
ны. Необходимо подчеркнуть правильность та-
кого подхода к поискам месторождений алмазов в
Украине. Проведенные позже, в 1970-х гг., рабо-
ты по поиску месторождений алмаза: пироповая
съемка и поиски по другим минералам-индикато-
рам кимберлитов результатов не дали и сейчас
геологи-алмазники в Украине возвращаются к по-
искам по прямому поисковому признаку — на-
ходкам алмазов в россыпях. Из-за специфических
свойств мелких алмазов необходима была разра-
ботка специальной технологии обогащения проб
и диагностики алмазов. Извлечение тысяч мелких
кристаллов стало возможным благодаря техноло-
гии обогащения потенциально алмазоносных
пород,  разработанной     Ю. А. Полкановым    и
И. Ф. Кашкаровым, давшей возможность извле-
кать алмазы разной крупности, в том числе и тон-
козернистые. Продолжение работ в этом направ-
лении позволило выявить не только мелкие ким-
берлитовые алмазы, но и кристаллы иных генети-
ческих типов (импактные, метаморфогенные, ко-
смогенные, а также не имеющие аналогов в ко-
ренных породах). Так было установлено широ-
кое распространение мелких алмазов не только в
Украине, но и в России. Благодаря широкому вне-
дрению этого технологического цикла Юрий
Александрович открыл месторождение техниче-
ских алмазов в Казахстане. Эффективность разра-
ботанной технологии была доказана при полу-
промышленных испытаниях по обогащению ким-
берлитов Архангельского региона, импактных
пород Попигайского метеоритного кратера, най-
дены и извлечены метаморфогенные микроалма-
зы Кумды-Кольского месторождения. В Украине
использование комплексной технологии по извле-
чению мелких алмазов при поисковых работах
дало возможность установить широкое их рас-
пространение в терригенных отложениях (от про-
терозоя до современного аллювия), определить
их типоморфные особенности и разделить их на
группы по геометрическим параметрам, гидрав-
лической крупности, морфологии, фотолюминес-
ценции и другим физическим свойствам. Объе-
динив алмазы в близкие по исследованным пара-
метрам группы Юрий Александрович высказал
предположение о полигенном происхождении
алмазов из украинских россыпей. Среди них та-
кие уникальные разновидности как карбонадо,
импактные и космогенные (поступившие в рос-
сыпи при разрушении метеоритов), сиреневые
кубы и кубоиды, аналоги которых не найдены в
коренных породах. Извлечение и изучение этих
алмазов стало возможным благодаря разработан-
ному при участии Юрия Александровича уни-
кальному лабораторному оборудованию, а мето-
дические рекомендации по выделению, диагнос-
тике и изучению мелких алмазов с благодарнос-
тью вспоминают все специалисты, работавшие в
этом направлении.

Продолжая изучение мелких алмазов из укра-
инских россыпей, Юрий Полканов изучил и опи-
сал их типоморфизм, специфическую морфоло-
гию, фотолюминесценцию. Было установлено,
например, что эти алмазы — более твердые, чем
алмазы кимберлитов. Особенное внимание уделе-
но закономерностям распределения алмазов в рос-
сыпях как поисковому критерию. Значение этих

работ в Украине трудно переоценить, покольку
они определяют направление поисковых работ на
алмазы.

Изучал Юрий Александрович не только алма-
зы, но и другие, особенно ударнометаморфоген-
ные, минералы углерода. Было исследовано веще-
ство, извлеченное из пород Попигайского метео-
ритного кратера и импактных структур (древних
метеоритных  кратеров) на территории Украи-
ны — описаны деформационные структуры и по-
литипные модификации ударнометаморфизован-
ного графита, проанализированы фазовые пре-
вращения углерода, минеральный состав, морфо-
логия и микроструктура агрегатов свойств удар-
но-метаморфизованного алмаза, показаны взаи-
моотношения алмаза, лонсдейлита и графита. Изу-
чение этих минералов позволило составить пред-
ставление об универсальном космогеологическом
процессе на твердокоровых планетных телах Сол-
нечной системы — ударно-взрывного преобра-
зования минерального вещества.

Юрий Александрович принимал участие в от-
крытии и оценке крупного коренного месторож-
дения ильменит-апатитовых руд в Украине и ряда
россыпных месторождений титановых и титан-
циркониевых руд. Проведенные работы позволи-
ли открыть и освоить Малышевское месторожде-
ние. Вместе с И. Ф. Кашкаровым, Ю. А. Полканов
разработал рациональную технологию обогаще-
ния руд для получения ильменитового и апатито-
вого концентратов, аналогичная технология вне-
дрена на Вольногорском комбинате по добыче
титанового концентрата. В современных услови-
ях, когда Украина как никогда нуждается в сырье-
вых ресурсах, эта технология остается востребо-
ванной.

В последнее время Ю. А. Полканов занимает-
ся одной из актуальнейших проблем развития ми-
нерально-сырьевой базы — оценкой и изучением
техногенных месторождений марганца, железа с
целью извлечения золота, циркона, рутила, мар-
ганца, железа и создания соответствующей тех-
нологии переработки.

Имя Юрия Александровича как специалиста,
имеющего поистине энциклопедические знания и
разнообразные научные интересы, известно во
всем мире. Он неоднократно выступал с научны-
ми сообщениями на различных международных
совещаниях и на всех форумах был желанным уча-
стником.

Юрий Александрович достойно продолжает
работу, начатую его отцом, он — известнейший
и авторитетный краевед, изучающий Крым как ми-
нералог и как историк. Он руководитель Крым-
ского отделения Украинского минералогическо-
го общества и председатель Научного совета Ас-
социации крымских караимов. Ученый публику-
ет книги не только по минералогии Крыма, но и
по краеведению, этнографии. Международное
признание получили книги "Караи — крымские
караимы-тюрки. История. Этнография. Культу-
ра" и "Пословицы и поговорки крымских караи-
мов". На основании проведенного анализа древ-
них легенд караимов и геоморфологических осо-
бенностей Мариампольского ущелья Юрий Алек-
сандрович нашел вблизи стен караимской крепос-
ти Джуфт-Кале крупное древнее гидротехничес-
кое сооружение глубиной 45 м — колодец и под-



ISSN 0204-3548. Мineral. Journ. (Ukraine). — 2005. — 27, No 1102

земный ход из крепости. В течение нескольких
лет Ю. Полканов вместе с товарищами раскапы-
вал его. Их работа увенчалась успехом: уникаль-
ное сооружение Тик-Кую оказалось не только ис-
торическим открытием. В нем был найден самый
крупный в Крыму (а по количеству золотых вене-
цианских дукатов — и в Украине) старинный клад
из золотых и серебряных монет.

Плодотворный труд Юрия Александровича в
геологической науке отмечен наградами государ-
ства и научных организаций. Он — лауреат Госу-
дарственной премии Украины (1994); лауреат Го-
сударственной премии Республики Крым (1994).
Награжден государственными и отраслевыми на-
градами: медалями "За доблестный труд" (1970),
"Ветеран труда" (1984), знаком "Изобретатель
СССР" (1974), наградой "Первооткрыватель мес-
торождения" (1990), медалью В. И. Лучицкого
(2000) и знаком "Почетный разведчик недр" (2004),
медалями и дипломами ВДНХ СССР и УССР.

В 1998 г. Американским биографическим ин-
ститутом (ABI) Ю. А. Полканов был признан "Че-
ловеком года" и в том же году в его честь назван
новый минерал — полкановит (арсенат родия).

Юрий Александрович — автор 12 изобретений и
более 250 научных публикаций. Наиболее изве-
стные среди них: "Минералогия титано-цирко-
ниевых россыпей Украины", "Типоморфизм иль-
менита в связи с технологической оценкой тита-
новых руд", "Алмазоносность песчаных отложе-
ний и перспектива выявления новых генетичес-
ких типов алмаза".

Юрий Александрович — интеллигент, эрудит
и энциклопедист, умнейший и обаятельнейший че-
ловек, искренне уважаемый коллегами и любимый
близкими. Он — истинный сын караимского на-
рода, борющийся за сохранение его самобытной
культуры, и гражданин Украины, укреплению
мощи, изучению природных ресурсов и наращи-
ванию минерально-сырьевой базы которой он слу-
жит всю жизнь.

Научная общественность, друзья и коллеги,
редколлегия и редакция "Мінералогічного жур-
налу" от всего сердца поздравляют Юрия Алек-
сандровича с юбилеем и желают ему крепкого здо-
ровья, научных — геологических и историчес-
ких — открытий, неиссякаемой творческой энер-
гии и энтузиазма.

ХРОНІКА
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(ê 75-ëåòèþ ñî äíÿ ðîæäåíèÿ)

11 февраля 2005 г. исполнилось 75 лет Георгию
Львовичу Кравченко, кандидату геолого-минера-
логических наук, ведущему научному сотрудни-
ку Института геохимии, минералогии и рудооб-
разования НАН Украины. Он родился в семье слу-
жащих в г. Петрозаводск Карельской АССР (Рос-
сия). В 1944 г. после реэвакуации переехал в Ук-
раину, в г. Киев. Свою трудовую деятельность (воз-
чиком в подсобном хозяйстве спиртзавода под
Фастовом, Киевской обл.) Георгий Львович начал
в том же году, поэтому ему был присвоен статус
участника Великой Отечественной войны.

Любовь к геологии привела его в 1945 г. в
Киевский геологоразведочный техникум, разве-
дочное отделение которого он закончил с отли-
чием в 1949 г. Поработав техником-геологом в
геологической партии треста "Киевгеология",
Георгий Львович поступил в 1950 г. на геологи-
ческий факультет Киевского госуниверситета им.
Т. Г. Шевченко и также с отличием закончил его в
1955 г., получив специальность геолог-геохимик
(петрограф).  Одиннадцать   лет (1955–1964 гг.)
Г. Л. Кравченко проработал в тресте "Киевгеоло-
гия" (бывшее Украинское геологическое управ-
ление), затем в тресте "Артемгеология" Донец-

кой области в должности геолога и начальника
партии. Он занимался геологическим картирова-
нием масштаба 1 : 200000 Запорожского, Бер-
дянского и Мариупольского листов, в пределах
которых широко развиты древнейшие породы кри-
сталлического фундамента.

В 1964–1967 гг. Г. Л. Кравченко учился в ас-
пирантуре при отделе петрографии ИГН АН
УССР. Полученные в процессе геологической
съемки материалы легли в основу кандидатской
диссертации "Петрография и структура кристал-
лического основания западной и центральной ча-
сти Приазовского массива (юго-восточная часть
Украинского щита)", которую юбиляр успешно
защитил в ИГН АН УССР в 1967 г. После защиты
кандидатской диссертации Георгий Львович под
руководством   член-корреспондента АН УССР
И. С. Усенко работал в отделе петрографии ИГН
АН УССР, а с 1969 г. — в ИГФМ АН УССР (в
1993 г. переименован в ИГМР НАН Украины),
пройдя путь от младшего до ведущего научного
сотрудника.

Вся научная и производственная деятельность
Г. Л. Кравченко всегда была направлена на углуб-
ленное изучение геологии и петрологии Украи-
ны, приращение запасов минерального сырья.
Особенно весомый его вклад в познание геологи-
ческого строения и вещественного состава до-
кембрия приазовской части Украинского щита, а
его работы по тектонике и стратиграфии сыгра-
ли важную роль в формировании современных
представлений о геологическом строении этого
района. Юбиляр — выдающийся знаток докемб-
рия, особенно Приазовского мегаблока Украин-
ского щита. Он исходил весь этот район пешком,
изучил буквально все обнажения коренных по-
род, под его руководством пробурены сотни сква-
жин. Широкую известность приобрели исследо-
вания ученого в области петрологии и минерало-
гии карбонатных, скарновых и железисто-крем-
нистых формаций, выдвинувших его в число вид-
ных петрографов Украины. На высоком профес-
сиональном уровне им проведено петрографиче-
ское изучение метабазитов и метаультрабазитов,
позволившее разработать оригинальную концеп-
цию их формирования. В частности, создана но-
вая формационная классификация метабазитов и
метаультрабазитов в суперкрустальном основа-
нии Украинского щита. Показано, что преоблада-
ющая часть пород в составе этих формаций воз-
никла в процессе раннеархейского метаморфиз-
ма гранулитовой фации и не имеет аналогов сре-
ди постархейских магматических и осадочных
формаций, не претерпевших регионального ме-
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таморфизма.
Г. Л. Кравченко принадлежит к числу немно-

гих ученых, на счету которых имеется открытие
месторождений. Он всегда много внимания уде-
лял выяснению закономерностей распределения и
концентрации золота и других металлов в докем-
брийских формациях Приазовья. Сурожское зо-
лоторудное   месторождение   было  открыто в
1990-х гг. в пределах одного из многих уста-
новленных юбиляром в Западном Приазовье
рудопроявлений золота, разбуренного по его
рекомендации Кировским ГГП. Таким образом,
Г. Л. Кравченко фактически является первооткры-
вателем Сурожского золоторудного месторожде-
ния. Содержание золота в сульфидно-кварцевых
рудах месторождения от 1 до 60 г/т и более.

Г. Л. Кравченко впервые установил природу
магнитных аномалий в Центральном Приазовье,
доказав их связь с железорудными пластами. Про-
веденные позже геологоразведочные работы пол-
ностью подтвердили прогнозы ученого. То есть,
Георгий Львович, по сути, — первооткрыватель
Мангушского железорудного района.

Особое место в научной деятельности юби-
ляра принадлежит детальным исследованиям по-
родообразующих и рудных минералов Приазов-
ского массива. Многочисленные химические ана-
лизы орто- и клинопироксенов и гранатов (с со-
ответствующей статистической их обработкой)
из мета- и ультрабазитов, железисто-кремнистых,
карбонатных пород и скарнов Приазовского рай-
она опубликованы в широко известных коллектив-
ных монографиях "Породообразующие пироксе-
ны Украинского щита" (1979) и "Породообразу-
ющие гранаты Украинского щита" (1980), кото-
рые стали настольными книгами для многих гео-
логов и минералогов Украины, изучающих до-
кембрийские образования. В 1977 г. Г. Л. Крав-
ченко с соавтором опубликовал в "Минералоги-
ческом журнале" цикл из трех статей о рудных

минералах   Сорокинской  тектонической зоны
(90 шт.), как наиболее интересной в Приазовье
разломной структуры (своеобразного зеленока-
менного пояса?) и наиболее перспективной на
многие полезные ископаемые. В настоящее время
в "Мінералогічному журналі" заканчивается пуб-
ликация еще одного цикла из пяти статей, посвя-
щенных породообразующим минералам этой же
структуры. Данный цикл охватывает публикацию
результатов более чем 200 новых оригиналь-
ных химических анализов минералов с соот-
ветствующей их детальной характеристикой.
Работы Г. Л. Кравченко представляют собой по
сути энциклопедию породообразующих минера-
лов Приазовья и будут широко использоваться ге-
ологами последующих поколений.

Георгий Львович — автор 142 научных тру-
дов, из которых 11 коллективных монографий. Его
научные работы отличает высокий уровень про-
фессионализма и, особенно, степень обеспечен-
ности фактическим материалом. Глубокое уваже-
ние и известность юбиляр снискал и своей науч-
но-организационной деятельностью. Долгие годы
он был членом Бюро регионального петрогра-
фического совета по европейской части СССР и
секретарем его Украинской секции. Мы хорошо
помним, что в доперестроечные времена от каж-
дого ученого требовалось активное участие в
общественной жизни: Георгий Львович отдал дань
и этой стороне деятельности.

Г. Л. Кравченко свойственны душевная щед-
рость, добросовестность, обязательность и акку-
ратность. Эти черты снискали ему уважение и
любовь коллег, сотрудников и друзей. Коллектив
ИГМР НАН Украины, редколлегия и редакция
"Мінералогічного журналу", коллеги сердечно
поздравляют Георгия Львовича с юбилеем и жела-
ют ему крепкого здоровья, бодрости, неиссякае-
мой энергии и долгих лет активной творческой
жизни.

 И. Б. Щербаков

ХРОНІКА
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Ïàìÿòè Þðèÿ Íèêîëàåâè÷à Êîëåñíèêà

Девять лет назад на 62-м году ушел из жизни известнейший специалист в области петрологии
глубинных геологических процессов и вопросов алмазоносности доктор геолого-минералоги-
ческих наук, заведующий отделом проблем алмазоносности ИГМР НАН Украины Юрий Нико-
лаевич Колесник.

Но до сих пор коллеги, ученики и многочисленные читатели его по сей день актуальных
работ помнят Юрия Николаевича и сожалеют, что огромный научный и творческий потенциал
выдающегося ученого не реализовался полностью.

Ю. И. Колесник родился 1 марта 1935 г. в Ленинграде (ныне — Санкт-Петербург). Окончив
геологический факультет Киевского госуниверситета по специальности "геологическая съем-
ка и поиски полезных ископаемых", он работал в Новосибирске под руководством академика
В. С. Соболева на должности научного сотрудника.

В ИГМР НАН Украины Ю. Н. Колесник работал с 1981 г. старшим научным сотрудником, а
затем и заведующим отделом проблем алмазоносности. Им обоснованы и развивались не-
сколько перспективных направлений, его работы по геохимии, термодинамике и термохимии
отличаются научной новизной. Сочетание большого производственного опыта с научно-иссле-
довательской работой позволило ученому выполнить разработки, представляющие сущест-
венный теоретический интерес и имеющие большое народнохозяйственное значение. В их чис-
ле принципиально новая методика оценки алмазоносности по составу пиропов. В 1993 г. по этой
методике получен патент на изобретение, она внедрена а ряде геологических организаций.

По вышеперечисленным проблемам Ю. Н. Колесником было опубликовано 95 научных
работ, из них 4 монографии, безусловно, пополнившие фонд мировой фундаментальной науки.
Эти труды, несомненно, лучшая память о выдающемся ученом.

Юрий Николаевич Колесник был весьма неорди-
нарным человеком и ученым. Это проявлялось и в
его внешности: в поднятой вверх густой седова-
той шевелюре, в резких крупных чертах лица, во
взгляде, часто обращенном куда-то вовнутрь себя.
Это связано с постоянной напряженной мысли-

тельной работой, которая составляла основу его
сущности и объясняет полное пренебрежение к
своей внешности. Юрий Николаевич мог кому-то
показаться равнодушным и даже грубоватым, но
при близком знакомстве с ним обнаруживалась
тонкая и интеллигентная натура, простота в об-
ращении, искренность и даже какая-то незащи-
щенность.

Мы как петрологи знали труды Ю. Н. Колес-
ника по термодинамике гипербазитов, написан-
ные им еще во время работы в Новосибирске. В
Киеве он занялся проблемами алмазоносности,
возглавив соответствующий отдел в Институте
геохимии, минералогии и рудообразования На-
циональной академии наук Украины. Юрий Нико-
лаевич рассказывал, что "сбежал" из Новосибир-
ска, так как физически не мог переносить морозы
более двадцати градусов. В Киеве же чувствовал
себя прекрасно, поскольку это его родной город,
где он долго жил и окончил Киевский госунивер-
ситет. Интересно, что родители Юрия Николае-
вича были генетиками и во время послевоенных
гонений были вынуждены уехать в Киев. Их ра-
бота напрямую сказалась на Юре. Они занима-
лись генетическими проблемами ягод, в том чис-
ле клубникой, которой его так перекормили, что
Юрий Николаевич даже от одного запаха клубни-
ки покрывался аллергической сыпью. А в Киеве,
как известно, эта ягода пользуется большой по-
пулярностью.

В 1970–1990-х гг. в нашем институте многие
сотрудники увлекались термодинамическим ана-
лизом процессов петрогенезиса, геотермобаро-
метрией. В этой области знаний Юрий Николае-
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вич был корифеем, прежде всего в системах ги-
пербазитов, кимберлитов и других алмазоносных
пород. Эта проблема бездонная, поскольку затра-
гивает не только тонкости минералогии и термо-
динамики (равновесную и неравновесную), но и
физику твердого тела, статистическую математи-
ку, геодинамику мантии и т. д.

В институте сложился небольшой прият-
ный коллектив по интересам: Ю. Н. Колесник,
Б. Г. Яковлев, С. Б. Степченко, я, иногда и другие.
На определенные события или даты, например на
День геолога, вырывались в Беличанский лес, в
Гидропарк на пикник, костер. И шли беседы на
всякие темы, спорили, играли в футбол, затраги-
вались и научные проблемы.

Иногда мои и Юрия Николаевича научные ин-
тересы пересекались. Когда, например, мне пона-
добились данные о физико-химической петроло-
гии гипербазитов и базитов дна океанов, он по-
советовал несколько статей, в том числе работу
Т. Гаспарика (T. Gasparik, 1984) о двупироксе-
новой геотермобарометрии в  системе СаО —
MgO — Al2O3 — SiO2, что мне очень помогло при
оценке РТ-условий образования кристаллических
пород дна океана. Этот случай только немного
приоткрыл мне огромную область научных инте-
ресов Юрия Николаевича. Он много занимался
разработкой гранат-ортопироксенового геобаро-

метра для оценки РТ-условий мантийных пород.
Эта задача была весьма сложной, поскольку надо
было учитывать распределение компонентов по
неэквивалентным позициям в ортопироксене,
сложный состав системы, сверхвысокое давление,
кинетику реакций и неравновесность системы, для
оценки  которой  использовались представления
И. Пригожина. Зависимость состава гранатов от
давления по статистическим данным также была
неоднозначной, в том числе из-за сложного вза-
имного влияния компонентов на их активность
при разном давлении. Это же относится и к зави-
симости между давлением и активностью кнор-
ринтитового (магний-хромового) компонента в
гранате.

Важной практической рекомендацией Юрия
Николаевича был предложенный им геобарометр,
основанный на содержании кнорринтитового ком-
понента в гранате, что позволяет искать алмазо-
носные породы по единичным зернам гранатов в
осадочных породах и россыпях. Это служит важ-
ным критерием для поисков коренных месторож-
дений алмазов на территории Украины.

К сожалению, свои грандиозные планы и идеи
Юрий Николаевич Колесник не успел завершить.
В памяти его друзей, соратников и учеников он
всегда будет примером служения науке.

Р. Я. Белевцев

ХРОНІКА
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Правила   для   авторів
У "Мінералогічному журналі. Mineralogical

Journal (Ukraine)" — друкуються оригінальні
статті, огляди, замовлені рецензії, матеріали
хронікального характеру, що висвітлюють питання
мінералогії, геохімії, петрології і рудоутворення,
якщо вони не були опубліковані раніше і не зна-
ходяться на розгляді для опублікування в інших
виданнях.

Оглядові статті, що не містять нових оригіна-
льних даних, до публікації не приймаються.

Статті публікуються однією з трьох мов: ук-
раїнською, російською, англійською.

Основні вимоги до технічного оформлення
авторського рукопису встановлені ГОСТ 7.3–77
"Оригиналы текстовые авторские и издательские".

Редакція журналу просить авторів при підго-
товці матеріалів обов’язково дотримуватись та-
ких правил.

Загальні вимоги. Стаття представляється на
дискеті 3,5 дюйми й у вигляді двох твердих копій —
(тобто у 2-х примірниках) з резюме російською,
українською й англійською (із прізвищами авторів
і назвою статті) мовами, пронумерованих від пер-
шої і до останньої сторінки і підписаних всіма
авторами. Обсяг статті не повинен перевищувати
одного друкарського аркуша (40 тис. знаків із
пробілами). Роздруківка повинна відповідати тек-
сту в електронному вигляді.

Текст має бути набраний у форматі MS WORD
97 шрифтом Times New Roman Cyr (розмір — 12
pt) через 2 інтервали, на сторінці формату А4
(210297мм). Поля: нижнє, верхнє, ліве — 20 мм,
праве — 15 мм. Надрядкові, підрядкові індекси і
математичні знаки в тексті статті/таблиці набира-
ти з використанням додатка MS EQUATION 3.0.

У тексті не повинно бути двох і більше
пробілів поспіль, символів табуляції, порожніх
рядків.

Статті має відповідати один файл (таблиці —
наприкінці файлу, на окремих сторінках), за на-
звою якого можна однозначно визначити автора.

Всі абзаци в статті повинні бути відформато-
ваними.

Таблиці. Таблиця повинна мати назву.
Примітки і виноски до таблиці слід друкувати без-
посередньо під нею. Таблиці набираються шриф-
том Times New Roman Cyr (розмір 8–10 pt). Кож-
ному значенню таблиці повинна відповідати одна
комірка. Якщо таблиця вміщується на кількох
сторінках, не треба розбивати її на кілька таб-
лиць. Розмір таблиці не повинен перевищувати стан-
дартні розміри сторінки журналу (126  220 мм).

Формули. Набирати в редакторі MS
EQUATION 3.0.

Ілюстрації. Штрихові зображення (ескізи,
схеми, малюнки) слід виконувати на білому па-
пері чи кальці на одній стороні аркуша (у 2-х
прим.). На звороті ілюстрації необхідно вказати
підрисуночний підпис, прізвище автора, назву
журналу, заголовок статті, номер ілюстрації, на
фото — його верх і низ. Електронну версію ілю-
страцій можна не надавати, за її наявності елек-
тронний варіант повинен відповідати надрукова-
ному.

На окремому аркуші автор повинен навести
перелік підрисуночних підписів.

Фотографії тільки ч/б мають бути представ-
лені на білому глянсовому папері у 2-х прим. з
написами тільки на одному з них, обов’язково
вказати масштаб.

Для мікрофото необхідно вказати збільшен-
ня.

Бібліографія. Перелік використаної літера-
тури складають в алфавітно-хронологічному по-
рядку. Посилання на літературні джерела слід на-
водити у квадратних дужках цифрами, що
відповідають їх порядковим номерам у переліку.

Не припустимі посилання на неопубліковані
матеріали. Авторам рекомендується посилатися
на свої раніше опубліковані роботи не більше,
ніж три рази. Небажані посилання на підручники,
енциклопедії, довідники.

Максимальний обсяг переліку посилань: для
оригінальної статті – 20 пунктів, для оглядової –
45 пунктів.

У бібліографічних зведеннях про використа-
не видання необхідно вказати:

а) для книг — прізвище й ініціали автора, на-
зву книги, місто, видавництво, рік видання і по-
вну кількість сторінок;

б) для статей — прізвище й ініціали автора,
назву статті, скорочену назву журналу чи збірни-
ка, рік і том (підкреслити), номер журналу,
сторінки початку і кінця статті.

Додаткові відомості.
Фізичні величини повинні наводитись згідно

зі стандартом СЕВ 1052–78 "Метрология. Еди-
ницы физических величин", в одиницях СІ.

У написанні географічних назв рекомендуємо
дотримуватись транскрипції, що відповідає атла-
су ГУГК останнього року видання.

Іноземні прізвища, географічні назви країн у
тексті повинні бути наведені в українській або
російській (відповідно до мови тексту статті) транс-
крипції.

Тексту статті має передувати цифровий шифр
УДК.

Наприкінці статті потрібно вказати повну на-
зву установи, у якій виконане дослідження, ім’я,
по батькові і прізвище кожного автора, його уче-
ний ступінь, посаду, найменування організації,
службову адресу, телефони (службовий і до-
машній), електронну адресу.

За бажанням автора електронні адреси
розміщуватимуться на сторінках журналу після
резюме перед основним текстом статті.

У випадку переробки статті датою її надход-
ження вважається день одержання редакцією до-
робленого тексту.

У випадку відхилення статті редакція висилає
автору повідомлення і повертає один примірник
твердої копії.

Починаючи з другого півріччя 2005 р. ре-
дакція "Мінералогічного журналу" розпочинає
офіційне співробітництво з відомим британським
реферативним виданням "Mineralogical Abstracts
Online". Зараз цей каталог існує у вигляді постійно
оновлюваного сайту з чіткою структурою. Інфор-
мація, яка буде розміщена на ньому, повинна місти-
ти текст розширеного реферату, відомості про
авторів і рубрикацію англійською мовою. Ці ма-
теріали слід подавати до редакції разом зі стаття-
ми, на дискетах у форматі .doc або RTF та у роз-
друкованому вигляді (1 прим.). Без надання зазна-



ISSN 0204-3548. Мiнерал. журн. — 2005. — 27, № 1 109

чених матеріалів статті до друку у "Мінера-
логічному журналі" прийматися не будуть.

Вимоги до рубрикації та реферату
для "Mineralogical Abstracts Online"

1. Вид публікації
Опції:
• Journal
• Book
• Book Chapter (or an Edited Book)
• Conference
2. Заголовок статті
3 . Назва журналу
4. Том
5. Номер
6. Перша сторінка
7. Остання сторінка
8. Рік
9. Розділ
Опції:
• Age determination
• Apparatus and techniques
• Book notice
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