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МІНЕРАЛОГО-ГЕНЕТИЧНІ ОСОБЛИВОСТІ ЗОЛОТОНОСНИХ 
ПАРАГЕНЕЗІВ КАПУСТЯНСЬКОГО КВАРЦОВО-ЖИЛЬНОГО 
РУДОПРОЯВУ (ПІВДЕННО-ЗАХІДНА ЧАСТИНА УКРАЇНСЬКОГО ЩИТА) 

За даними дослідження мінерального складу і флюїдних включень у мінералах (кварці, кальциті, польовому 

шпаті, гранаті) Капустянського кварцово-жильного рудопрояву у південно-західній частині Українського щита 

встановлено температурний режим і склад флюїдів періоду формування Au-зруденіння, що дало змогу відтворити 

мінералого-генетичні особливості золотоносних парагенезів. Оптимальними параметрами процесу рудогенезу слід 

вважати температуру 330—200 °С і лужний склад розчинів з перевагою іонів натрію і хлору у водній та СО
2
 — у 

газовій складовій, що свідчить про середньотемпературні гідротермально-метасоматичні умови міне рало утво-

рення. Наявність включень гетерогенного походження вказує на гетерогенізацію діоксидвуглецево-водних флю-

їдів з відокремленням газової фази. Виділення акцесорного золота, імовірно, проходило внаслідок розпаду ком-

плексних хлорауратних сполук, якому сприяв процес гетерогенізації разом зі спадом температури і підвищенням 

лужності розчинів та пониженням активності у них хлор-іону. Підтверджено важливу роль накладених процесів 

розчинення, перекристалізації, перевідкладення, твердофазних перетворень у формуванні високорентабельних 

полігенних родовищ золота. Типоморфною особливістю рудоносного кварцу виявилася наявність у ньому вклю-

чень гетерогенного походження і складних включень діоксиду вуглецю, що запропоновано використовувати з 

прогнозно-пошуковою метою. Саме високі концентрації СО
2
 у включеннях разом із значними величинами 

їхньої відносної газонасиченості фіксують збагачення кварцу корисним компонентом — золотом, а, отже, є по-

казником його рудоносності. Це складає передумови застосування у межах Капустянського рудопрояву нової 

технології локального прогнозування збагачених ділянок золоторудних полів.

МІНЕРАЛОГІЧНИЙ ЖУРНАЛ 
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Вступ. У південно-західній частині Кіро во-

градського блоку Українського щита (УЩ) 

поширені кварцово-жильні рудопрояви, фор-

мування структури полів яких визначили ве-

ликі розломи протерозойської епохи тек то но-

магматичної активізації (ТМА) [10]. Ак тивні 

розривні порушення сприяли прис кореній 

міграції флюїдів з глибинних горизонтів лі-

тосфери [11] і стимулювали генерацію нових 

речовин та їхню диференціацію у процесах 

роздрібнення і динамометаморфізму вмісних 

порід [20]. Посилення інфільтраційно-мета со-

матичних явищ [8] сприяло розвиткові квар-

цово-жильного мінералогенезу і мобілізації та 

перевідкладенню у гідротермально-метасо ма-

тич них умовах руд золота [15].

До таких об’єктів умовно метаморфогенно-

го і гідротермально-метасоматичного поход-

ження у регіоні відносять [2, 5, 9] Ахтівський 

та Петропавлівський кварцово-жильні рудо-

прояви Ахтівського потенційно золоторудно-

го (рудоносного) поля, Устинівський — по-

тен ційно золоторудного поля Медове, Капус-

тян ський — Гвоздавського рудного поля. 

Як що термобаричні і геохімічні параметри 

мінералоутворювальних флюїдів з метою роз-

криття їхньої фізико-хімічної природи і прос-

торово-часової послідовності прояву [11] в 

Ахтів сь кому, Петропавлівському та Устинів-

ському ру допроявах вже встановлено [1, 12—

15], то мі нералого-генетичні особливості фор-
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мування зо лотоносних парагенезів Капустян-

ського квар цово-жильного рудопрояву пот ре -

бують з’ясування. Це й стало предметом на -

шого дослідження.

Загальна геологічна ситуація. Перспектив-

ний Капустянський (Східнокапустянський) 

кварцово-жильний рудопрояв Гвоздавського 

рудного поля розташований у зоні зчленуван-

ня південно-західної частини Голованівської 

шовної зони з Кіровоградським блоком між 

Одеським і Капустянським глибинними роз-

ломами і загалом є фланговою ділянкою Сав-

ранського золоторудного поля (рис. 1).

У районі розвинені породи таких формацій 

[18]: 1 — карбонатно-залізисто-кременистої (маг-

нетит-кварц-піроксенові сланці, магне тит- кварц- 

амфібол-піроксенові сланці, магне ти тові квар-

цити, кварц-гранат-піроксен-маг не титові по-

роди, кальцифіри, силі ма ніт-кор дієрит-гр а-

нат-біотитові гнейси); 2 — спіліто-діабазової 

(гіперстенові кристалосланці, ам фі боліти, пі-

рок сенові гнейси); 3 — теригенної (високо-

глиноземисті породи і кварцити, що склада-

ють хащевато-заваллівську та кошаро-олек-

санд рівську світи бузької серії); 4 — міг матитів 

і гранітів (рожеві гранат-біотитові пег матоїдні 

граніти, гіперстен-біотитові гра ніти, кордіє-

рит-біотитові граніти, граніти пег матоїдні).

Блок, до якого приурочено Капустянський 

рудопрояв, представляє складну субме ридіо-

І.М. НАУМКО, Н.Г. САВА, Б.Е. САХНО та ін.

Рис. 1. Схема розташування Капустянського золоторудного прояву у 

межах Українського щита (складенo за даними [4]): 1— метаморфічні 

породи бузької серії; 2 — основні і ультраосновні породи; 3 — граніти; 

4 — лінії простягання магнітних аномалій; 5 — рудопрояви золота; 

6 — ділянка Майського золоторудного родовища; 7 — лінії розломів

Fig. 1. Scheme of the Kapustyanka gold-ore showing within the limits of 

the Ukrainian Shield (it was composed by the data [4]): 1 — metamorphic 

rocks of the Bug series; 2 — basic and ultrabasic rocks; 3 — granites; 4 — 

strike lines of magnetic anomalies; 5 — gold-ore occurrences; 6 — area of 

Mays’ke gold-ore field; 7 — fault lines
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МІНЕРАЛОГО-ГЕНЕТИЧНІ ОСОБЛИВОСТІ ЗОЛОТОНОСНИХ ПАРАГЕНЕЗІВ

нальну структуру, для якої характерні лінійно-

витягнуті синкліналі вздовж крайових частин 

великих антиклінальних складок.

Мінералогічна характеристика парагенезів. 
Зруденіння Капустянського кварцово-жиль-

ного рудопрояву локалізоване у високо маг-

нітних глибокометаморфізованих утвореннях 

(залізисті кварцити) хащевато-заваллівської 

світи бузької серії у вузлах перетину систем 

тріщинуватості північно-західного і північно-

східного простягання зон ТМА. Тут значний 

розвиток отримали субмеридіональні розломи 

і тектонічні порушення, з якими пов’язані ін-

тенсивні гідротермально-метасоматичні зміни 

порід: жильна та прожилково-вкраплена мі-

не ралізація, окварцювання, сульфідизація, біо-

титизація, хлоритизація у жильних зонах з 

вкрапленими рудами, пластовими тілами та 

штокверками.

Саме мінералого-онтогенічному вивченню 

жильних, прожилкових і прожилково-вкрап-

лених утворень приділялася підвищена увага. 

Прожилково-вкраплена мінералізація пред-

ставлена кварцом, польовим шпатом, кальци-

том і гранатом. Характерно, що золото вміс-

ними виявилися переважно кварцові прожил-

ки та виділення в амфібол-піроксен-плагіо-

клазових кристалосланцях зі слідами мета-

соматичних змін (рис. 2—5). Вміст золота у 

межах прояву коливається від 0,1 до 3,04 г/т. 

Основні мінерали — видиме золото, пірит, 

піротин, халькопірит. Зруденіння малосуль-

фідне. До провідних асоціацій золотого зру-

деніння належить кварц. Мінерал у виділеннях 

тріщинуватий, переважно димчастий, у тон-

ких сколах — прозорий.

У результаті візуально-мікроскопічних дос лід-

жень кернового матеріалу виявлено, що жи ли 

з сульфідами та кварцом найчастіше трап ля-

ються у кристалосланцях і мігматитах, іноді у 

гранітах, гнейсах, метасоматитах та ам фі болітах.

Рис. 3. Граніт пегматоїдний з гранатом, зр. 2067-01

Fig. 3. Pegmatite-like granite with the garnet, sample 

2067-01

Рис. 2. Кварц-польовошпатовий прожилок y криста-

ло сланці, зр. 2069-01

Fig. 2. The quartz-feldspar veinlet in the crystalline schist, 

sample 2069-01

Рис. 4. Польовошпатовий прожилок з сульфідами у 

міг матиті по біотитовому гнейсу, зр. 2072-01

Fig. 4. The feldspar veinlet associated with sulphide mine-

rals in the migmatite along biotitic gneiss, sample 2072-01

Рис. 5. Кварцовий прожилок у піроксен-гранат-біо ти-

товому гнейсі, зр. 2079-01

Fig. 5. The quartz veinlet in the piroxen-garnet-biotitic 

gneiss, sample 2079-01
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І.М. НАУМКО, Н.Г. САВА, Б.Е. САХНО та ін.

Кристалосланці переважно складені амфі-

бо лом, піроксеном, плагіоклазом, біотитом, 

кварцом, у деяких зразках зустрічається гра-

нат, пірит, серицит і мусковіт. Співвідношення 

основних породоутворювальних мінералів де-

що коливається в окремих зразках. Загалом 

породи темного кольору, масивної текстури, 

середньо- і дрібнозернистої структури.

Мігматити розвинені здебільшого по біоти-

тових гнейсах. Це — породи сланцеватої та 

смугастої текстури, дрібно- і середньозернистої 

структури, темного кольору іноді з прошарка-

ми світлоколірних мінералів. Мінеральний 

склад мігматитів такий: польовий шпат, кварц, 

біотит, рогова обманка, іноді — графіт, гранат, 

піроксен. З рудних мінералів наявні пірит, 

халькопірит, з акцесорних — циркон.

Граніти сірувато-червоного кольору, круп-

но- і середньозернисті, складені мікроклін-

пертитом, олігоклазом, кварцом, біотитом, гра-

натом (альмандином), мусковітом з вкраплен-

нями піриту. Серед акцесорних мінералів 

присутні монацит, апатит, циркон.

Гнейси чорного кольору, дрібнозернисті, 

сланцюваті, складені кварцом, польовим шпа-

том, біотитом, піроксеном, гранатом. Трапля-

ються вкраплення піриту.

Метасоматити чорного кольору, середньо-

зер нистої структури, масивної, сланцюватої 

тек стури. Серед мінералів у породі переважає 

піроксен, присутні також кварц, гранат (аль-

мандин), плагіоклаз. Пірит і халькопірит тра-

пляються у вкрапленнях.

Амфіболіти чорного кольору із зеленкува-

тим відтінком, середньозернисті, щільні із слаб-

ковираженою сланцюватою текстурою. Го лов-

ні породоутворювальні мінерали — рогова об-

манка, плагіоклаз, другорядні — кварц, біотит, 

рудні й акцесорні — пірит, ільменіт, апатит, 

рутил.

Руди прояву відносять [4] до залізисто-кре-

менистої метаморфогенної формації, за умов 

якої нагромадження золота відбувається пер-

винно-седиментогенним шляхом з подаль-

шим його перерозподілом.

Термобарично-геохімічні дослідження флюїд-
них включень у мінералах Капустянського зо-

лоторудного кварцово-жильного прояву про-

ве дені із застосуванням таких методів міне-

ралофлюїдології [6], як мікроскопічні спос -

тереження, термометричні вимірювання і 

мас-спектрометричні хімічні визначення скла-

ду летких компонентів та відносних газо на-

сиченості ΔР (приріст тиску у напускній сис-

темі мас-спектрометра відносно залишкового 

(фонового) тиску порядка 1 · 10–3 Па внаслідок 

вивільнення летких компонентів) і водо наси-

ченості С
Н2О

 (вміст пари води (поглинач — 

Р
2
О

5
)) у загальному об’ємі вивільнених лет ких 

компонентів).

Придатними для термометричного дослід-

ження флюїдних включень виявилися кварц, 

кальцит, гранат і польовий шпат. Ці мінерали 

у вмісних породах виповнюють тріщини, ут-

ворюють масивні виділення та гніздоподібні 

вкраплення. З огляду на такі форми виділення, 

встановлення зв’язку включень з певними ві-

ковими зонами росту є проблемним, хоча у 

добре кристалографічно індивідуалізованих і 

прекрасно огранених кристалах мінералів виз-

начення генетичного типу включень звичайно 

не викликає труднощів.

Найінформативнішим виконане дослід жен-

ня виявилося для кварцу через його прозорість, 

високу насиченість флюїдними включеннями 

з вакуолями відносно великого розміру від 

0,001 до 0,01 мм і більше (табл. 1; рис. 6—9).

Включення розташовані здебільшого у пло-

щинах тріщин. Як правило, це двофазові вклю-

чення невитриманого наповнення (газо во-рід-

кі, рідинно-газові) і однофазові рідкі та газові; 

останні переважають. Форма включень різно-

манітна: овальна, видовжена, кутаста, не пра-

вильна. Часто вона змінюється внаслідок роз-

шнуровування і перевідкладення матеріалу на 

стінках вакуолей. Окремі флюїдні включення 

містять ксеногенну тверду фазу. Характерною 

типоморфною ознакою є наявність в окремих 

зразках кварцу, крім включень вод них розчи-

нів, складних включень з видимою фазою рід-

кого СО
2
. Це різнонаповнені три фазові вклю-

чення типу L + L
1 

+ G * з таким спів відно-

шенням фаз, %: L — від 35—40 до 10—15; 

L
1
 — від 35—40 до 10—15; G — від 25—30 до 

10—15, а також двофазові — типу L
1 

+ G.

Особливої уваги заслуговують флюїдні вклю-

чення, які утворилися навколо твердих вклю-

чень. Їхні вакуолі переважно кільце по дібні (в 

плані), а в просторовому відношенні від по-

відають геометричній фігурі — тор (форма буб-

лика) або ж підковоподібні (незамкнене кіль-

* Тут і далі в тексті, таблицях і на рисунках: L — 

водний розчин (наповнення), L
1
 — рідкий діоксид 

вуглецю, G — газовий пухирець, В — ксеногенна 

тверда фаза, значення наведені у відсотках.
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Рис. 10. Газово-рідке включення з двома газовими 

пухирцями навколо твердого включення біотиту (?), 

який повністю заміщено кварцом, зр. 2071-01

Fig. 10. Gas-liquid inclusion with two gas bubbles around 

the solid inclusion of biotite (?) completely substituted by 

quartz, sample 2071-01

Рис. 11. Газово-рідкі включення навколо твердих 

включень у кварці (L — водний розчин, G — газова 

фаза), зр. 2069-01

Fig. 11. Gas-liquid inclusions around the solid inclusions 

in quartz (L — liquid, G — gas phase), sample 2069-01

Рис. 8. Cкладне включення діоксиду вуглецю у кварці, 

зр. 2069-01

Fig. 8. Complicated carbon dioxide fluid inclusion in 

quartz, sample 2069-01

Рис. 9. Вторинне газово-рідке включення в площині 

за лікованої тріщини у кварці (L — водний розчин, G — 

газова фаза, В — ксеногенна тверда фаза), зр. 2069-01

Fig. 9. Secondary gas-liquid fluid inclusion along the 

healed fissure in the quartz (L — liquid, G — gas phase, 

В — xenogenic solid phase), sample 2069-01

І.М. НАУМКО, Н.Г. САВА, Б.Е. САХНО та ін.

це), бувають і прямокутні (залежно від форми 

твердих фаз). Це різнонаповнені включення, 

які можуть мати від одного до трьох газових 

пухирців. Часто речовина твердого включення 

розчиняється і повністю замі щу ється кварцом. 

Тоді залишається лише кіль цеподібне вклю чен-

ня. Якщо речовина твердого включення замі-

щується частково, то в кільці флю їдного вклю-

чення поруч з кварцом присутні його ре лікти 

(рис. 10, 11). Окремі ділянки вакуолей таких 

кільце по діб них включень мають форму іде аль-

ного негативного кристала або його фрагментів.

Рис. 6. Двофазове включення діоксиду вуглецю у квар-

ці (L
1
 — рідкий СО

2
, G — газова фаза), зр. 2076-01

Fig. 6. Two-phase carbon dioxide fluid inclusion in quartz 

(L
1
 — liquid СО

2
, G — gas phase), sample 2076-01

Рис. 7. Складне включення діоксиду вуглецю серед 

різнонаповнених газово-рідких, рідинно-газових та іс-

тотно газових включень в площині залікованої трі щи-

ни у кварці, зр. 2071-01

Fig. 7. Complicated inclusion of carbon dioxide among va-

rious filling gas-liquid, liquid-gas and essentially gas inclu-

sions along the healed fissure in the quartz, sample 2071-01
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випадках чітко видно шестигранники), ос-

кіль ки він, порівняно з іншими мінералами 

твердих вклю чень, легше розчиняється актив-

ними флю ї дами і заміщується кварцом.

Цей процес й спричинює утворення описа-

них кільцеподібних флюїдних включень.

Мінімальна температура 

го могенізації цих включень 

становить 130 °С (в рідку фа-

зу), а максимальна — 245 °С 

(в рідку фазу). Їхнє утворен-

ня можна пояснити тим, що 

межа між міне ралом-гос по-

дарем і мі не ра лом-твердим 

вклю чен ням є найсприят-

ли вішою для активного про-

никнення розчинів численними трі щинами у 

кварці. У менш трі щи ну ватих зонах обля мів ка 

з флюїдних включень навколо твердих вклю-

чень незначна або відсут ня. 

Здебільшого ці включення утворюються нав-

коло зерен біотиту (бурий колір, в окремих 

Рис. 12. Зміна гірських порід і 

перерозподіл золота в колонці 

гірських порід: а, б — дослід з 

водним флюїдом (а — колонка 

порід, б — радіоактивність порід 

колонки); в—д — дослід з до-

мішкою NaCl (колонка порід до 

(в) і після (г) досліду, д — ра-

діоактивність порід колонки) [3]. 

1 — зеленкувато-сірий глинистий 

сланець; 2 — чорний вуглистий 

сланець; 3 — зеленкувато-сірий 

се редньозернистий поліміктовий 

пісковик; 4 — вапняк; 5 — граніт; 

6 — граніт з 195Au; 7 — граніт з 

до мішкою NaCl; 8 — пустоти з 

гол частими кристалами кварцу; 

9 — альбітизація; 10 — кварцова 

жи ла; 11 — окварцювання; 12 —

графітизація; 13, 14 — радіо ак-

тивність порід до (13 ) і після (14 ) 

досліду

Fig. 12. Alteration of rocks and re-

distribution of gold in the column 

of rocks: a, б — test with water fluid 

(a — column of rocks, б — radio-

activity of rocks of column); в—д — 

test with admixture of NaCl (co-

lumn of rocks before (в) and after 

(г) test, д — radioactivity of rocks of 

column) [3]. 1 — greenly-gray clay 

shale; 2 — black coaly shale; 3 — 

greenly-gray medium-granular po-

ly mic tic sandstone; 4 — limestone; 

5 — granite; 6 — granite with 195Au; 

7 — granite with admixture of NaCl; 

8 — cavity with acicular crystals 

quartz; 9 — albitization; 10 — 

quartz vien; 11 — silicification; 

12 — graphitization; 13, 14 — ra-

dioactivity of rocks before (13 ) and 

after (14 ) test
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Tаблиця 2. Склад летких компонентів флюїдних включень у мінералах Капустянського золоторудного прояву за даними 

Table 2. Composition of volatile components of fluid inclusions of the Kapustyanka gold ore occurrence showing (by the data of 

Номер 

зразка

Місце відбору зразка

Коротка характеристика зразка Мінерал

сверд-
ловина

глибина,
м

СО
2

2064-01 1 270,5 Кварцова брекчія, кристалосланець Кварц

(без Au)

24,6

23,000

2065-01 2 162,0 Кварцове виділення, кристало сла нець пі рок сен- 

плагіоклазовий

Кварц

(Au — 10 мг)

76,9

206,000

2066-01 2 188,8 Кварцовий прожилок, метасоматит гра нат-піроксе-

новий

Кварц

(Au — 10 мг)

43,9

47,000

2067-01 2 246,5 Кварцові виділення, граніт пегмато їд ний Кварц

(без Au)

71,5

32,500

2 Польовий шпат 100,0

164,800

2 Гранат 85,7

24,800

2068-01 2 367,0 Кварцовий прожилок, кристало сла нець ам фі бол-пла-

гіоклазовий зі слідами ме та сома тозу

Кварц

(Au — 30 мг)

39,1

72,200

2072-01 3 287,1 Польовошпатове виділення з суль фіда ми, мігматит 

по біотитовому гнейсу

Польовий шпат 12,1

0,240

2073-01 3 333,3 Інтенсивно катаклазований прожи лок квар цу, мігма-

тит гранат-біотит-графі товий

Кварц 21,2

3,000

2069-01 3 374,5 Польовошпат-кварцовий прожи лок, крис та лосланець 

піроксен-пла гіоклаз-амфіболовий

Кварц

(Au — 10 мг)

83,5

55,600

2071-01 3 377,8 Виділення кварцу, мігматит міло ні тизо ваний Кварц 93,3

143,600

2079-01 5 163,5 Польовошпат-кварцовий прожи лок, гнейс піроксен-

гранат-біотитовий

 " 72,9

86,666

5 Гранат 90,6

88,800

2077-01 6 245,6 Прожилок кварцу, кристалосланець амфі бол-пірок-

сен-біотитовий

Кварц 90,7

124,000

2075-01 7 129,8 Кальцитовий прожилок, кристало сла нець амфібо ло-

вий

Кальцит 39,1

2,050

П р и м і т к а. 1 — aналітик Б.Е. Сахно (часопролітний мас-спектрометр МСХ-3А (1—200 а. о. м.)); 2 — пробу 

роз давлювання у спеціально сконструйованій ступці, перед аналізом напускну систему мас-спектрометра вакуумували 

центрації летких компонентів подрібнену у напускній системі мас-спектрометра пробу просівали через 0,25 мм 
4 — ΔР — відносна газонасиченість (приріст тиску у напускній системі мас-спектрометра, що створюється у 

під час подрібнення проби мінералу (порівняно із залишковим (фоновим) тиском порядка 1 · 10–3 Па) і може бути 

С
Н

2
О

 — відносна газонасиченість (відсотковий вміст пари води у загальному об’ємі вивільнених летких компонентів). 

10

І.М. НАУМКО, Н.Г. САВА, Б.Е. САХНО та ін.

Мінімальна температура гомогенізації флю-

їд них включень, розташованих у площині трі-

щин, становить 130—140 °С (в рідку фазу), а 

максимальна — 310—322 °С (в рідку фазу).

Часто у досліджуваному кварці спосте ріга-

ються явища перенаповнення включень, які 

дозволяють схарактеризувати стадійність мі-

не ралогенезу. Варто зазначити, що саме по-

глиблений аналіз кристалогенетичних особ-

ли  востей включень та способу захоплення їх-

нього вмісту дає змогу встановити і дослідити 

розтріскані чи розшнуровані включення, а та-

кож ідентифікувати включення гомо- та гете-

рогенного захоплення [4].

Насичення кальциту флюїдними включен-

нями середнє. Це здебільшого газово-рідкі, 



11ISSN 0204-3548. Мінерал. журн. 2011. 33, № 2

мас-спектрометричного хімічного аналізу 1)

mass-spectrometrical chemical analysis 1)

Компоненти:
об’ємна частка, %

Концентрація,
n  · 10–6 г/г проби2

Сумарна 
концентрація,

n  · 10–6 г/г 
проби3

Відносна 
газонаси-

ченість
ΔР, Па4

Водонасиче-
ність С

Н
2

О
,

     об. % 5

N
2

CH
4

75,4

135,000

— 158,000 2,33 —

23,1

12,000
—

218,000 2,27 —

40,1

24,500

16,0

2,200

  73,200 1,70 10,0

24,1

2,300

4,4

0,042

  34,842 0,87 54,0

— —
164,800 1,84 29,3

14,3

0,440
—

  25,240 0,27 —

27,7

23,900

33,2

20,000

116,100 2,80 —

87,9

8,000
—

    8,240 0,80 83,7

11,4

0,530

67,4

11,000

  14,530 1,87 66,3

16,5

1,400
—

  57,000 1,13 44,2

6,7

0,440
—

144,040 2,13 39,4

27,1

7,333
—

  93,999 0,75 —

9,4

0,560
—

  89,360 0,83 —

9,3

0,840
—

124,840 1,20 —

49,7

2,150

11,2

0,050

    4,250 0,17 49,4

наважкою 200 мг фракції +1 –2 подрібнювали шляхом 

до величин порядка 1 · 10–3 Па; 3 — для визначення кон-

сито і результати відносили до просіяної частини наважки; 

результаті вивільнення летких компонентів з включень 

порівняльною величиною для однакових наважок); 5 — 

У зразках 2064-01, 2068-01, 2079-01 виявлено сліди аргону.

МІНЕРАЛОГО-ГЕНЕТИЧНІ ОСОБЛИВОСТІ ЗОЛОТОНОСНИХ ПАРАГЕНЕЗІВ

вто ринні включення видовженої форми, на-

повнення яких коливається від 70 до 90 % 

(табл. 1). Включення розташовані вздовж трі-

щин або ж у площинах спайності. Розмір 

включень незначний, хоча окремі з них дося-

гають ~0,01 мм. Мінімальна температура го-

мо генізації включень складає 130, а макси-

мальна досягає 235 °С.

В зернах гранату флюїдні включення роз-

ташовані у площинах тріщин, останні зосе-

реджені в зонах, що межують з кварцом. Це 

вторинні, різнонаповнені включення видов-

женої форми, здебільшого газові.

У польовому шпаті флюїдні включення зна-

ходяться у площині спайності та розташовані 

вздовж тріщин. Незначний розмір включень 

(~ 0,001 мм і менше) та присутність непрозо-

рих помутнілих ділянок, пов’язаних з почат-

ковими стадіями зміни польового шпату та 

розвитком пелітової речовини, істотно усклад-

нюють (фактично унеможливлюють) вико-

нання мікроскопічних спостережень і термо-

метричних досліджень.

За допомогою мас-спектрометричного хіміч-

ного дослідження встановлено, що у складі лет-

ких компонентів більшості включень у кварці 

Капустянського рудопрояву (табл. 2) домінує 

СО
2
, а також зафіксовано N

2
, CH

4
, у низці 

випадків виявлено пару води та сліди Аr.

Високі концентрації діоксиду вуглецю при-

таманні зразкам з рудоносних ділянок. Харак-

терно, що золотовмісними є переважно квар-

цові прожилки та виділення у кристалослан-

цях із вмістом піроксену. Водночас високі 

концентрації СО
2
 у мінералах граніту не зас-

відчують присутності золота. Так само не вста-

новлено золота й у кварцових прожилках з 

мігматитів, хоча у деяких з них зафіксована 

значна концентрація СО
2
.

Для рудоносного кварцу характерні також 

високі показники відносної газонасиченості 

включень (ΔР ), що коливаються у межах 

1,13— 2,80 Па (порівняно з залишковим тис-

ком порядка 1 · 10–3 Па у напускній системі 

мас-спектрометра МСХ-3А), і є мірою величи-

ни га зонасиченості мінералоутворювального 

флюїду.

У складі летких компонентів включень у 

кварці (зр. 2064-01, 2068-01) виявлено сліди 

Аr, що пояснюється присутністю атмосферно-

го повітря, оскільки інтенсивність мас-спект-

рометричних піків Аr пропорційна інтенсив-

ності піків N
2
. Можливо, Аr присутній і в ін-

ших азотовмісних зразках, але його мала 

кількість є поза межами чутливості приладу.

Вивчення вмісту летких компонентів та 

виз начення їхньої відносної газонасиченості у 

кварцових прожилках та виділеннях у криста-

лосланцях Капустянського рудопрояву (св. 2, 

3, 5) можна використовувати з прогнозно-по-

шуковою метою.
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Саме високі концентрації діоксиду вуглецю 

у включеннях в жильному кварці разом із 

значною величиною відносної газонасиченості 

включень слід вважати показником збагачен-

ня кварцу корисним компонентом — золотом, 

а отже показником його рудоносності. Це 

складає передумови можливого застосування 

у межах Капустянського рудопрояву, як і 

інших рудопроявів зон ТМА південно-західної 

частини УЩ, нової технології локального 

прогнозування збагачених ділянок золоторуд-

них полів [21]: знаходження локального поля 

підвищеної золотоносності підтверджується 

за наяв ніс тю та зміною у пробах по зитивних 

аномалій різно тип ності фазового складу та га-

зонасиченості флюїдних включень у мінера-

лах — супутниках золота.

За даними аналізу водних витяжок із вклю-

чень у кварці рудної стадії мінералоутворення, 

тобто продуктивних для золота парагенних 

асоціацій Ахтівського золоторудного прояву, 

розчини під час їхнього формування були 

лужними (рН витяжки 7,5—8,6 [1] чи 7,8—9,1 

[15]). Загалом рудоносна стадія характе ри зу-

ється гідрокарбонатно-хло ридно-натрій-калі-

є вим типом розчинів, пост рудна — гідро кар-

бонатно-сульфатно-ка лій-нат рієвим.

Обговорення результатів. З інтерпретації да-

них лабораторних термометричних і гео хіміч-

них досліджень флюїдних включень золото-

носних парагенезів Капустянського рудопроя-

ву випливає, що типоморфною особливістю 

рудоносного кварцу є наявність у ньому вклю-

чень гетерогенного походження як наслідку 

гетерогенного стану флюїдного середовища 

його кристалізації та включень з високим 

вмістом рідкого СО
2
, а оптимальними пара-

метрами продуктивного мінералогенезу слід 

вважати інтервал температури 330—200 °С і 

лужний склад розчинів з перевагою іонів 

натрію і хлору у водній та діоксиду вуглецю — 

у газовій складовій.

Як показали експерименти [3], саме у тако-

му ін тер валі температури і вище в системах з 

хлоридним складом діоксидвуглецево-вод них 

флюїдів і здійснюється перерозподіл золота в 

колонці гірських порід у термо гра дієнтних 

умо вах: мобілізація елемента в її високотем-

пературній і перевідкладення у низь ко тем-

пературній частинах (рис. 12). 

Це вказує на можливість нагромадження 

золота як у про цесі метаморфізму первинно 

осадових порід за РТ параметрів фації зелених 

сланців, так і його перерозподілові під впли-

вом глибинних чинників. Принципова мож-

ливість переносу золота в хлоридній формі у 

високо темпе ра турній області в кислому сере-

довищі за умов високої активності хлор-іона 

доведена результатами термодинамічного ана-

лізу [17], зокрема, за значної концентрації Cl– 

пе реважає роль дихлоркомплексів [19], тому 

ефективними переносниками золота будуть 

ут ворення типу AuCl
2
, AuCl

4
 [7]. Це під твер-

дилося й зіставленням [17] виявлених тер-

модинамічних особливостей з даними що до 

складу флюїдних включень у кварці рудних та 

пострудних родовищ золото-кварцової фор-

мації з низьким вмістом сульфідів.

Власне до такого типу належить досліджений 

нами Капустянський рудопрояв, тому врахо-

вуючи наведені у [17] результати термо ди на-

мічних і фізико-хімічних розрахунків, харак-

тер еволюції золоторозподільного процесу на 

ньому можна уявити таким чином.

У наведеному інтервалі температури явища 

катаклазу у кварці і кальциті прожилкових 

ут ворень не проявилися чи вони незначні, 

від значено лише тріщинуватість, хоча вмісні 

породи належать до гнейсо-гранулітового ком-

п лексу. Це свідчить про переважно гід  ро тер-

мально-метасоматичне походження квар цо во- 

жильних тіл і накладений характер зо лото-

вмісних парагенезів. Саме на ділянках прояву 

регресивного метаморфізму за РТ па раметрів 

фації зелених сланців проходила мо білізація 

золота з первинних порід і наступне нагро-

мадження у гідротермально-метасо ма тич них 

ут вореннях. Підтверджується важлива роль 

накладених процесів розчинення, пере крис-

талі зації, перевідкладення, твердофазних пе-

ре  творень, якими визначалося [16] формуван-

ня ви сокорентабельних полігенних родовищ 

золота.

Отримані нами результати вивчення вклю-

чень у мінералах з врахуванням даних [17, 19] 

вказують на такі ефективні чинники рудоут-

ворення у межах Капустянського рудопрояву, 

як спад температури, пониження активності 

хлор-іона і підвищення лужності розчинів. Це 

разом з нерівноважністю середовища міне ра-

лоутворення, зумовленою гетерогенізацією ді-

ок сидвуглецево-водних флюїдів з відокрем-

лен ням газової фази, та зміною окисно-від-

новного потенціалу системи під час переходу 

від кислих до лужних умов сприяло розпадові 

комплексних хлорауратних сполук типу AuCl
2
, 
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AuCl
4
 [7] і переважному формуванню золо то-

вмісних парагенезів у період тектоно маг ма тич-

ної та тектонометасоматичної активізації регіону.

Висновки. За даними дослідження міне-

ральних парагенезів і флюїдних включень у 

мінералах Капустянського кварцово-жильного 

рудопрояву генетичні особливості процесу 

рудовідкладення і утворення золота виявили-

ся такими: 1. Оптимальною температурою про-

дуктивного мінералогенезу є інтервал 330—

200 °С, що свідчить про середньотемпературні 

гідротермально-метасоматичні умови форму-

вання рудоносного кварцу.

2. Наявність сімей включень гетерогенного 

походження вказує на нерівноважність сере-

довища мінералоутворення, зумовлену гете-

ро генізацією діоксидвуглецево-водних флю ї-

дів з відокремленням газової фази.

3. Утворення (виділення) акцесорного зо-

лота в процесі рудовідкладення відбувалося, 

імовірно, внаслідок розпаду комплексних хлор-

ауратних сполук, якому сприяла гетеро ге ні-

зація діоксидвуглецево-водних флюїдів разом 

зі спадом температури розчинів, підви щенням 

їхньої лужності та пониженням ак  тивності 

хлор-іона.

4. Високі концентрації діоксиду вуглецю у 

включеннях разом із значною величиною їх-

ньої відносної газонасиченості фіксують зба-

гачення кварцу корисним компонентом — зо-

лотом, а, отже, є показником його рудо нос-

ності. Це складає основу можливого зас то-

 сування у межах Капустянського кварцово-

жильного рудопрояву, як і інших рудопроявів 

південно-західної частини УЩ, нової техно-

логії локального прогнозування збагачених 

ді лянок золоторудних полів.
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И.М. Наумко, Н.Г. Сава, Б.Э. Сахно, 

Л.Ф. Телепко, Ю.Н. Шашорин

МИНЕРАЛОГО-ГЕНЕТИЧЕСКИЕ ОСОБЕННОС ТИ 

ЗОЛОТОНОСНЫХ ПАРАГЕНЕЗИСОВ 

КАПУСТЯНСКОГО КВАРЦЕВО-ЖИЛЬНОГО 

РУДОПРОЯВЛЕНИЯ (ЮГО-ЗАПАДНАЯ 

ЧАСТЬ УКРАИНСКОГО ЩИТА)

По данным исследований минерального состава и 

флюидных включений в минералах (кварце, кальци-

те, полевом шпате, гранате) Капустянского кварцево-

жильного рудопроявления в юго-западной части Ук-

раинского щита установлены температурный режим и 

состав флюидов периода формирования Au-ору де-

нения, что дало возможность выявить минералого-

генетические особенности золотоносных парагенези-

сов. Оптимальными параметрами продуктивного ми-

нералогенеза следует считать температуру 330—200 °С 

и щелочной состав растворов с преобладанием ионов 

натрия и хлора в водной и СО
2
 — в газовой составля-

ющей, что свидетельствует о среднетемпературных 

гид ротермально-метасоматических условиях процес-

са рудогенеза. Наличие семейств включений гетеро-

генного происхождения свидетельствует о гетероге-

низации диоксидуглеродно-водных флюидов с обо-

соблением газовой фазы. Выделение акцессорного 

зо лота, вероятно, происходило вследствие распада 

комплексных хлорауратных соединений, которому со-

действовала гетерогенизация диоксидуглеродно-вод-

ных флюидов вместе с падением температуры раст-

воров, повышением их щелочности и понижением 

активности хлор-иона. Подтверждена важная роль 

наложенных процессов растворения, перекристалли-

зации, переотложения, твердофазных преобразова-

ний, которыми определялось формирование высоко-

рентабельных полигенных месторождений золота. 

Типоморфной особенностью рудоносного кварца яв-

ляется наличие в нем включений гетерогенного про-

исхождения и сложных включений диоксида углеро-

да, что предложено использовать с прогнозно-по ис-

ковой целью. Именно высокая концентрация СО
2
 во 

включениях вместе со значительными величинами их 

относительной газонасыщенности фиксируют обога-

щение кварца полезным компонентом — золотом, 

выступая таким образом показателем его рудонос-

ности. Это составляет предпосылки использования в 

пределах Капустянского рудопроявления новой тех-

нологии локального прогнозирования обогащенных 

участков золоторудных полей.

І.М. Naumko, N.H. Sava, B.Е. Sakhno, L.F. Теlepko, 

Yu.М. Shashorin

MINERALOGENETIC FEATURES OF GOLD-

BEARING PARAGENESES OF THE KAPUSTYANKA 

QUARTZ-VEIN ORE OCCURRENCE (SOUTH-

WESTERN PART OF THE UKRAINIAN SHIELD)

According to the data of mineral composition and fluid 

inclusions in minerals (quartz, calcite, feldspar, garnet) of 

the Kapustyanka quartz-vein ore occurrence in the south-

western part of the Ukrainian Shield, it was possible to 

determine the temperature regime and composition of 

fluids of the period of Au-mineralization forming, that 

allowed us to reconstruct mineralogenetic features of gold-

bearing parageneses. The temperature of 330—200 °C and 

alkaline composition of solutions with prevalence of so-

dium and chlorine ions in aqueous constituent and CO
2
 in 

the gas one, that testifies to average temperature hydro-

thermal-metasomatic conditions of minerogenesis, should 

be regarded as optimal parameters of the ore genesis pro-

cess. The availability of inclusions of heterogeneous origin 

indicates the heterogeneity of carbon-dioxide aqueous 

fluids with setting apart of the gas phase. Separation of 

accessory gold probably occurred as a result of decay of 

complex chlorine-aurated compounds stimulated by the 

process of heterogeneity together with a decrease of 

temperature and rise in alkalinity of solutions and a 

decrease of chlorine-ions activity in them. An important 

role of superimposed processes of dissolution, recry-

stallization, redeposition, solid-phase transformations in 

the formation of highly profitable polygenous gold fields 

was confirmed. The availability of inclusions of hete ro-

geneous origin in the ore-bearing quartz and composite 

inclusions of carbon dioxide in it is a typomorphic feature 

which was proposed to be used with the purpose of pre-

diction and prospecting. Just high concentrations of CO
2 

in inclusions together with considerable values of their 

gas-saturation fix the enrichment of quartz with a useful 

component — gold, and so they are indicators of ore 

occurrence in it. This forms preconditions for application 

of the new technology of local prediction of enriched areas 

of gold-ore fields within the bounds of the Kapustyanka 

ore occurrence.
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Введение. Тирасская гипсо-ангидритовая сви-

та верхнего тортона широко распространена 

во внешней зоне Предкарпатского прогиба и 

на юго-западной окраине Русской платформы 

[1, 3, 6, 10, 14]. Участок исследований распо-

ложен на юге Тернопольской обл. в междуре-

чье левых притоков Днестра — Серета и Нич-

лавы, где сульфатные породы тирасской сви-

ты сложены гипсами без ангидритов [6, 11, 

13]. Гипсы залегают здесь субгоризонтально 

на небольшой глубине (до 70 м) и имеют мощ-

ность 18—25 м.

Яркая особенность внутреннего строения 

свиты на территории Приднестровского По-

долья — внутренняя так называемая куполо-

видная складчатость. На эту характерную осо-

бенность свиты указывали многие исследова-

тели, именуя "гофрировкой", "волнообразны-

ми дислокациями", "волнистой слоистостью", 

"куполовидными структурами", "конкреция-

ми, несущими вторичную деформацию", "сфе-

роидальными структурами" и пр. Мнения ис-

следователей о происхождении этих форм са-

мые разные. Одни связывают их с процессами 

диагенеза илового коллоидного осадка [12], 
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МЕГАСФЕРОЛИТЫ В ГИПСАХ ПРИДНЕСТРОВЬЯ 
(ПРОИСХОЖДЕНИЕ И ВЛИЯНИЕ НА СПЕЛЕОГЕНЕЗ)

Рассмотрены морфология, структура, особенности локализации и распространения так называемых куполовид-

ных структур внутри гипсовой толщи верхнего тортона Приднестровской Подолии. Обоснован осадочно-кри с-

таллизационный генезис гипсовых "куполов" из солеродных растворов путем шестоватого придонного роста и 

облекания (мегасферолиты). Показано влияние этих структур на интенсивность и характер проявления карсто-

вых процессов при формировании пещер.

ди агенеза кристаллоагрегатов гипса [9, 23, 24], 

другие — с гидратацией ангидрита [7, 8, 21], 

третьи — с тектоническим фактором [2, 6], 

четвертые — с параллельно-шестоватым и сфе-

ролитовым ростом кристаллов в солеродном 

бассейне [11, 22].

Вопрос о происхождении данных форм име-

ет большое теоретическое и практическое зна-

чение. Во-первых, куполовидные структуры 

имеют специфические морфологические при-

знаки, отличающие их от всех известных ви-

дов тектонических структур. Во-вторых, они 

непосредственно влияют на интенсивность и 

проявление карстовых процессов (как поверх-

ностных, так и глубинных в ходе формирова-

ния пещер) и, в-третьих, знание внутреннего 

строения и морфологии куполовидных струк-

тур позволяет ответить на некоторые вопросы 

об осаждении и кристаллизации гипсов в со-

леродном бассейне.

При всей актуальности темы нужно отме-

тить, что, несмотря на имеющееся большое 

количество публикаций о неогеновом галоге-

незе Приднестровья, вопрос о происхождении 

данных куполовидных структур остается дис-

куссионным. Наиболее подробно эти структу-

ры были описаны И.И. Турчиновым, В.Н. Ан-

дрейчуком, А.В. Климчуком [9, 23, 24], кото-
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чительной площади в юго-восточной части По-

долии — в бассейне Серета, Ничлавы (пеще-

ры Оптимистическая, Озерная, Мушкарова 

яма и др.).

Гипсы нижней части разреза имеют массив-

ный тонкозернистый сахаровидный облик, не-

редко тонкослоисты и микроплойчаты. Мощ-

ность слойков — до 2—5 мм. Преобладающий 

размер зерен 0,05—0,3 мм. Иногда наблюдает-

ся горизонтальная неровно-плитчатая отдель-

ность, свидетельствующая о ненарушенном 

го ризонтально-слоистом залегании. По дан-

ным А.А. Кульчецкой [15, 16], зернистый гипс 

представляет собой гидратированный ангид-

рит, а условия, существовавшие на протяже-

нии всей кристаллизации гипса, были близки 

к равновесию гипс — ангидрит. На наш взгляд, 

горизонтально-слоистое залегание зернистого 

гипса свидетельствует скорее о доминирова-

нии исходной садки гипса над ангидритом, 

иначе породы претерпели бы последующие 

значительные деформации исходной слоистос-

ти вследствие гидратации ангидрита. Тонкая 

слоистость и микроплойчатость гипсов под-

черкиваются разными цветовыми оттенками 

и разной зернистостью слойков. Нередко на 

светло-сером фоне тонкозернистого гипса на-

блюдаются небольшие (до 1—2 см) рассеян-

ные образования в форме кокард, состоящие 

из более крупных (до 1—2 мм) коричневых 

кристалликов гипса. 

Среднюю пачку гипсов в целом можно разде-

лить на три части. Нижняя (мощность около 

0,5 м) сложена скрыто-мелкозернистыми гип-

сами с небольшими линзо-, клиновидными 

включениями и кокардовыми сростками кри-

сталлов крупнокристаллического гипса. В 

прин ципе она почти ничем не отличается от 

гипсов нижней скрыто-мелкозернистой пач-

ки, в ней лишь чуть больше присутствуют 

включения крупнокристаллического гипса. В 

средней части (мощность около 1,5 м) пере-

слаиваются крупнокристаллические и скрыто-

мелкозернистые слои гипса с некоторым пре-

обладанием последних. Верхняя часть (60—

90 см) слагается слоистыми преимущественно 

крупно-гигантокристаллическими гипсами с 

тонкими прослойками скрыто-мелкозер нис-

тых. В целом снизу вверх по разрезу средней 

пачки доля слоев крупнокристаллического 

гипса постепенно увеличивается.

Нами изучено латеральное распространение 

конкретных слоев крупно-гиганто кристалли-

рые связывают их образование с процессами 

диагенеза — перекристаллизации первичных 

гипсовых мелкозернистых кристаллоагрегатов 

под воздействием диагенетических восходя-

щих межзерновых флюидов.

В нашей работе мы отстаиваем, вслед за 

В.И. Колтуном и Я.Т. Роскошем [11], седимен-

тационно-кристаллизационный генезис этих 

структур (на этапе осаждения и кристаллиза-

ции гипсов) путем придонного шестоватого 

роста и облекания (мегасферолиты). Подоб-

ных взглядов придерживаются некоторые поль-

ские геологи, в частности М. Бабель [22].

Мы наблюдали эти куполовидные структу-

ры непосредственно изнутри гипсовой толщи 

во многих подольских гипсовых пещерах 

междуречья Серета и Ничлавы, что позволило 

проследить их распространение, структуру и 

морфологию на значительной площади. В ра-

боте делается акцент на структурно-морфо ло-

гических признаках данной "складчатости", 

позволяющих пролить свет на ее генезис. Рас-

сматривается также влияние этих структур на 

интенсивность и формы проявления карсто-

вых процессов при формировании пещер. 

Прежде чем перейти к характеристике иссле-

дуемых куполовидных форм необходимо бо-

лее детально рассмотреть слоистость гипсов.

Строение разреза и слоистость гипсовой тол-
щи. Толща гипсов в районе исследований име-

ет трехчленное строение (рис. 1). Нижняя 

часть разреза (до 8—10 м) сложена скрыто-

мелкозернистыми гипсами (светло-серыми с 

медовым оттенком). Для средней части разре-

за (2,5—3,0 м) характерно переслаивание скры-

то-мелкозернистых светло-серых и круп но-

гигантокристаллических коричневых гипсов с 

постепенным увеличением доли последних 

вверх по разрезу. Завершает среднюю пачку 

линзовидный прослой (до 30 см) зеленовато-

серых бентонитовых глин, имеющих значение 

стратиграфического репера. Верхняя пачка 

(8 м) сложена гигантокристаллическими гип-

сами коричневых тонов. Если не учитывать 

прослой бентонитовых глин, создающий рез-

кую литологическую границу внутри гипсо-

вой толщи, связанный с кратковременным 

вы бросом и осаждением вулканического пеп-

ла, то переход между скрыто-мелкозернисты-

ми и гигантокристаллическими гипсами мож-

но считать постепенным (через двухметровую 

зо ну переслаивания). Такой характер строе-

ния гипсовой толщи выдерживается на зна-
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ческого гипса в средней пачке в пределах ла-

биринта пещеры Мушкарова яма (Борщев с-

кий р-н, с. Алексинцы). Установлено, что на 

площади пещеры (250 ×150 м) строго выдер-

живается порядок напластования внутри сред-

ней пачки и чередования в ней слоев скрыто-

мелкозернистого и крупно-гигантокрис тал-

лического гипса, вплоть до маломощных (1— 

 3 см) прослоек.

Верхняя часть средней пачки наиболее ярко 

сохраняет порядок чередования (напластова-

ния) конкретных слоев и слойков на площади 

пещеры. Она сложена тремя относительно 

мощными (15—40 см) слоями гигантокристал-

лического гипса, разделенными маломощны-

ми (до 10 см) слоями скрыто-мелкозернистого 

гипса (рис. 1, 2, б). Два нижних крупнокрис-

таллических слоя имеют однородное строе-

ние, тогда как верхний, наиболее мощный, 

залегающий непосредственно под бентонито-

вым прослоем (местным стратиграфическим 

репером), в своей нижней половине имеет 

слоистость меньшего порядка (пакет из пяти–

шести чередующихся слоев крупнокристалли-

ческого и мелкозернистого гипса). Под этим 

пакетом залегает мелкозернистый "сдвоенный 

слой" общей мощностью около 10 см (состоит 

из двух мелкозернистых слоев, разделенных 

маломощным крупнокристаллическим просло-

ем). Эта сдвоенность очень наглядна при про-

слеживании по простиранию. Средняя часть 

средней пачки слагается в основном мелко-

зернистым гипсом, имеющим "хлопьевидную", 

"облачную", пятнистую текстуру. При незна-

чительных фациальных вариациях мощности 

такой порядок слоистости выдерживается на 

Рис. 1. Блок-диаграмма и разрез гипсовой толщи тирасской свиты (междуречье рек Серет и Ничлава, с. Алек-

синцы, пещера Мушкарова яма). Пачки гипсов (цифры в кружках): 1 — известняки биогермные багрянковые 

песчанистые с прослоями известковистых песчаников; 2 — гипсы скрыто-мелкозернистые, светло-серые c ко-

ричневатым оттенком; 3 — переслаивание скрыто-мелкозернистых светло-серых и крупно-гиганто крис тал ли-

ческих коричневых гипсов; 4 — маркирующий прослой бентонитовых глин зеленовато-серых; 5 — гипсы круп-

но-гигантокристаллические коричневые; 6 — известняки пелитоморфные (ратинские); 7 — мергели зеленовато-

серые с прослоями глин и песчаников; 8 — трещины в гипсовой толще; 9 — слои крупно- и гиган токристаллических 

гипсов; 10 — слои скрыто-мелкозернистых гипсов; 11 — слои скрыто-мелкозернистых гипсов хлопьевидной 

"облачной" текстуры; 12 — маломощные линзы (до 5 см) бентонитовых глин оранжевого цвета

Fig. 1. Block-map and gypsum mass profile of the Tirassian series (Rivers Seret and Nichlava interfluve, village of Olexyntsi, 

Mushkarova Yama cave). Parts of gypsum profile (circled figures): 1 — bioherm arenaceous limestone with calcareous 

sandstone interbeds; 2 — cryptomerous brown-hue light grey gypsums; 3 — interbedding of cryptomerous light grey and 

coarse huge-crystalline brown gypsums; 4 — marker interbed of greenish-grey bentonitic clays; 5 — coarse huge-crystalline 

brown gypsums; 6 — pelitomorphic limestones (ratinski); 7 — greenish-grey marls with clay and sandstone interbeds; 8 — 

fractures in gypsum mass; 9 — coarse and huge-crystalline layers; 10 — cryptomerous gypsum layers; 11 — flocculent 

"cloud-like" cryptomerous gypsum layers; 12 — thin lens (to 5 cm) of orange bentonitic clays
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Рис. 2. Куполовидная слоистость средней пачки гипсовой толщи в вертикальном сечении: а — пещера 

Оптимистическая (фото И.И. Турчинова); б — пещера Мушкарова яма (фото авторов). Пунктирной линией 

показана верхняя граница средней пачки гипсов, совпадающая с бентонитовым прослоем

Fig. 2. Dome bedding of the gypsum mass middle unit: а — Optymistychna cave (photo by I.I. Turchinov); б — Mushkarova 

Yama cave (photo by the authors). The dotted line presents the upper border of the gypsum mass middle unit coinciding 

with the bentonite interbed

В.В. ПОКАЛЮК, А.Н. ДОРОШЕНКО, С.И. ТЕРЕЩЕНКО 

тельно гипс. Он выделяет две основные седи-

ментационные разновидности этого минера-

ла — придонный крупно-гигантокрис тал ли чес-

кий и приповерхностный мелкозернистый.

Строение верхней гигантокристаллической 

пачки гипсов также слоистое. Однако парамет-

ры слоистости здесь иные. Мощность отдель-

ных гипсовых слоев увеличивается и состав-

ляет 10—80 см, в среднем 20—50. Слои гиган-

токристаллического гипса отделяются друг от 

друга тонкими глинисто-карбонатными слой-

ками (до 1—2 см, чаще 1—5 мм), маркирую-

щими, вероятно, границы сезонных циклов. 

Границы эти обычно четкие, ровные, однако 

сама поверхность зубчатая из-за выступаю-

щих вершин кристаллов гипса. По этим по-

верхностям в кровле полостей пещер часто 

происходят отрывы крупных гипсовых бло-

ков. Обычно глинисто-карбонатные прослой-

ки четко разделяют выше и ниже залегающие 

соседние слои гипса, имеющие зачастую раз-

ную размерность и преобладающую ориенти-

ровку кристаллов. Но нередко отдельные 

длиннопризматические саблевидные кристал-

лы рассекают глинисто-карбонатную границу 

между слоями и продолжают свое развитие из 

нижнего слоя гипса в верхний. Это явление 

можно приемлемо объяснить с позиций пер-

вично осадочной кристаллизации — кристал-

лы продолжают свой рост из тех вершин, ко-

торые не были полностью перекрыты гли-

нисто-карбонатной границей.

В строении слоев крупно-гигантокристал-

лического гипса участвуют агрегаты: 1) мел-

козернистого гипса; 2) относительно неболь-

всей площади пещеры Мушкарова яма. Точно 

такое же строение средней пачки (вплоть до 

маломощных прослойков) гипсов удивитель-

ным образом повторяется в пещерах Озерная 

и Оптимистическая (рис. 2), расположенных 

в 8 км от пещеры Мушкарова яма. Все это од-

нозначно свидетельствует об исходном осадоч-

ном седиментационно-кристаллиза цион ном 

генезисе обоих структурных разновидностей 

гипса — скрыто-мелкозернистого и крупно-

ги гантокристаллического. Никакие вторичные 

процессы перекристаллизации (в том числе 

синседиментационные и диагенетические) не 

могут привести к столь строгой выдержанно-

сти слоев по простиранию. Это не исключает 

протекания процессов перекристаллизации в 

рассматриваемых породах, которые, безуслов-

но, локально имели место, образуя гиганто-

пластинчатый "шпатовый" гипс в узлах тре-

щин, друзовый рост вторичного крупнокрис-

таллического гипса на стенах пещер, селени-

товые прожилки внутри бентонитовых глин, 

укрупнение тонкозернистых агрегатов гипса 

вдоль трещин и т. п. [6, 20]. Однако эти про-

цессы не изменили общий характер наплас-

тования гипсов разных исходно осадочных 

кристалломорфологических типов (скрыто-

мел козернистых и крупно-гигантокрис талли-

ческих). На первичную природу слоев круп-

нокристаллического гипса указывают также 

А.А. Кульчецкая и А.В. Побережский на осно-

вании изучения включений минералообразу-

ющей среды [15, 16, 19]. По мнению А.В. По-

бережского, первичной минеральной формой 

образования сульфата кальция был исключи-
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разноориентированные кристаллы в цементи-

рующей мелкозернистой массе. Следующая 

зо на — друзовая, в ней размер призматичес-

ких кристаллов гипса увеличивается до 5— 

10 см и они начинают приобретать ориенти-

ровку, перпендикулярную к слоистости. Ко-

личество мелкозернистого цемента при этом 

уменьшается. Друзовая структура очень хоро-

шо выявляется в зонах вторичного выщелачи-

вания (рис. 3, б ). Третья — зона параллельно-

шестоватого роста. Здесь доминируют гиган-

токристаллические агрегаты. Кристаллы раз-

мером более 10 см ориентированы субперпен-

дикулярно напластованию, цементирующей 

массой для них выступают агрегаты меньших 

кристаллов. Такая направленность процесса 

понятна, если учесть, что начало кристалли-

зации обычно происходит в условиях перена-

сыщения. При этом отлагается зернистый 

ших (до 1—3 см) разноориентированных лин-

зовидных кристаллов; 3) крупных и гигант-

ских субориентированных перпендикулярно 

напластованию длиннопризматических, саб-

ле видных кристаллов и колосьевидных срост-

ков. Первые и вторые слагают маломощные 

(до 1—2 см) самостоятельные слои, а также 

занимают промежутки между гигантскими 

кристаллами в более мощных слоях. Третьи 

образуют основу или "каркас" более мощных 

слоев, представляя собой зоны друзового или 

параллельно-шестоватого роста.

Нередко внутреннее строение слоев крупно-

гигантокристаллического гипса имеет отчет-

ливую вертикальную зональность, свойствен-

ную росту кристаллов от поверхности зарож-

дения с их последующим геометрическим от-

бором (рис. 3, в). Нижняя зона — зародыше-

вая, для нее характерны небольшие (до 3 см) 

Рис. 3. Структуры и текстуры первичной кристаллизации и осаждения гипсов: а — ориентировка кристалло-

агрегатов крупнокристаллического гипса в сечении, параллельном напластованию (левый снимок), в сечении, 

перпендикулярном напластованию (правый снимок); б — друзовая структура первичного (осадочно-крис тал-

лизационного) медового гипса; в — зональное строение слоев крупно-гигантокристаллического гипса (зоны за-

чаточного, друзового, параллельно-шестоватого роста); г — фрагменты микрослоистости, отражающие минера-

логические уровни и отвесы (сечение вертикальное) (1 — слои гипса гигантокристаллической па рал лельно-

шестоватой структуры, 2 — слои мелкозернистого гипса с площадками пологой микрослоистости на 

выступающих "шипах" гигантокристаллического гипса); д — кристаллизационный характер сочленения купо-

лов, сложенных слоями гигантокристаллического гипса (сечение вертикальное)

Fig. 3. Structures and textures of initual crystallisation and sedimentation of gipsums: a — orientation of crystalline 

aggregates of coarse-crystalline gypsum in different projections: in parallel with stratification (left), at right angle to 

stratification (right); б — drusy structure of the original (sedimentary-crystalline) honey gypsum; в — zonal structure of 

coarse-crystalline gypsum layers (zones of primordial, drusy, parallel-columnar growth); г — fragments of microlamination, 

showing mineralogical levels and plumbs (vertical section) (1 — parallel-columnar huge-crystalline gypsum layers; 2 — 

fine-grained gypsum layers with gentle microlamination slopes at convex huge-crystalline gypsum "spikes"); д — 

crystallization character of domes’ joint composed of huge-crystalline gypsum layers (vertical profile)
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гипс и растут небольшие разрозненные раз-

ноориентированные призматические кристал-

лы. Уменьшение концентрации в ходе крис-

таллизации влечет за собой переход к друзо-

вой форме роста. Часто в слоях крупно-ги-

гантокристаллического гипса зародышевая и 

друзовая зоны сильно редуцированы и наблю-

дается формирование слитного параллельно-

шестоватого агрегата непосредственно от по-

верхности зарождения. Это происходит за счет 

одновременного начала роста большого коли-

чества тесно соприкасающихся кристаллов. 

Как известно, точно так происходит форми-

рование сферолитовых корок [5]. А.В. Побе-

режский [19] приводит обратную схему зо-

нальности гипсового пласта, которая выделе-

на им в самостоятельный цикл седиментации: 

вначале идет кристаллизация крупнокристал-

лического гипса, сменяющегося к кровле пла-

ста мелкокристаллическим.

Размеры длиннопризматических саблевид-

ных кристаллов в наиболее мощных слоях до-

стигают 0,7 м. Вследствие субориентировки 

кристаллов перпендикулярно напластованию 

текстура и структура слоев в вертикальном и 

горизонтальном сечениях различны (рис. 3, а) 

и сильно напоминают строение годичных сло-

ев новосадки галита в соленосных отложениях 

[4]. Это косвенно еще раз подтверждает вывод 

о седиментационно-кристаллизационной при-

ро де слоев крупно-гигантокристал личес кого 

гипса, поскольку, как справедливо замечает 

М.Г. Валяшко [4], текстуры и структуры кри-

сталлизации различных галогенных пород 

имеют между собой много общего.

Таким образом, снизу вверх по разрезу гип-

совой толщи меняется не только степень кри-

сталличности гипсов, но и параметры их сло-

истости. Для скрыто-мелкозернистых гипсов 

мощность слоев измеряется миллиметрами, 

для крупно-гигантокристаллических — санти-

метрами и первыми десятками сантиметров. 

Очевидно, что такие различия вызваны коле-

баниями физико-химических условий садки 

гипса в исходном бассейне. Исходя из общих 

физико-химических закономерностей крис-

тал лизации солей, можно заключить, что 

скры то-мелкозернистый гипс осаждался до-

вольно быстро из насыщенных и пересыщен-

ных сульфатом кальция растворов. Крупно-

гигантокристаллический гипс кристаллизо-

вался медленнее из менее насыщенных суль-

фатных растворов. В связи с этим, учитывая 

общую смену скрыто-мелкокристаллических 

гипсов крупно-гигантокристаллическими сни-

зу вверх по разрезу, можно предположить, что 

эволюция сульфатонакопления в бассейне бы-

ла вызвана постепенной сменой режима от-

носительно замкнутого бассейна с насыщен-

ными сульфатом кальция растворами на более 

открытый с менее насыщенными растворами. 

Такая трактовка согласуется с представления-

ми Д.П. Найдина [17] о трансгрессивном ха-

рактере верхнетортонского бассейна.

Необходимо заметить, что описанная выше 

слоистость сохраняет все свои кристалломор-

фологические особенности (зоны шестовато-

го роста и др.), участвуя в строении куполо-

видных структур.

Морфология и генезис куполовидных струк-
тур. Куполовидная "складчатость" имеет чет-

кую пространственную приуроченность к сред-

ней и верхней частям разреза гипсовой толщи, 

т. е. к гипсам крупно-гигантокристаллической 

структуры. Отсутствие ее в нижней скрыто-

мел козернистой пачке и в перекрывающих 

над гипсовых песчано-мергелисто-глинистых 

отложениях исключает тектонический фактор 

из дальнейшего рассмотрения возможных при-

чин ее формирования. По данным С.Г. Дро -

машко [6], в "складчатости" участвуют и вы-

шележащие породы (ратинские известняки и 

песчано-глинистые породы верхнего торто-

на), что заметно в гипсовых карьерах Кудрин-

цев, Завалье, Борщево, Дарабан. На этом ос-

но вании С.Г. Дромашко объясняет данную 

"складчатость" в основном тектоническими 

при чинами. Однако наши наблюдения в пе-

щерах Мушкарова яма и Оптимистическая 

свидетельствуют, что линзы ратинских извест-

няков лишь облекают "купола", утоняясь на 

их вершинах и утолщаясь в межкупольных 

участках. Это же касается и прослоя бентони-

товых глин внутри гипсовой толщи. Причина 

такого залегания вполне ясна: осаждаясь рав-

номерным слоем на дно бассейна, известко-

вый гель, туфовый или глинистый осадок 

перетекал с возвышенных участков куполо-

видных полусфероидов в пониженные. В вы-

шезалегающих на ратинских известняках 

песчано-мергелистых отложениях верхнего 

тор тона "складчатость" затухает уже на рассто-

янии менее 50 см от контакта. Выше залега-

ние пород горизонтально-слоистое.

Отсутствие каких-либо ориентированных 

в сублатеральном направлении макротекстур 
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внут ри гипсовой толщи исключает подводно-

оползневые явления и пластичное течение со-

ляных масс при диагенезе осадков. Приуро-

ченность куполовидных структур к первич-

ным гипсам крупно-гигантокристаллической 

структуры исключает также механизм их фор-

мирования за счет гидратации ангидрита.

Морфология куполовидных структур имеет 

свои отличительные особенности, очень ха-

рактерные для структур кристаллизационного 

роста и облекания. Прежде всего им свой-

ственно сочетание радиально-лучистой и кон-

центрически-зональной макроструктур крис-

таллоагрегатов, что является одним из харак-

терных признаков сферолитов [5]. Зарождение 

и рост куполовидных форм происходит снизу 

вверх, начиная с уровня нижней части сред-

ней пачки гипсов. Диаметр структур посте-

пенно увеличивается от первых сантиметров 

до 2,5 м в верхней части средней пачки и до 

5—8 м к кровле гипсовой толщи. Амплитуда 

между ближайшими син-анти фор мами от-

дельных слоев на уровне средней части разре-

за гипсов составляет в среднем 0,5—1,0 м, 

максимум — до 1,5. В верхней гигантокрис-

таллической пачке эта величина достигает 

2—3 м. Ближе к кровле гипсовой толщи, где 

диаметр структур наибольший (5—8 м), выпу-

клость "куполов" имеет тенденцию к умень-

шению. Оси симметрии внутри отдельных 

структур всегда направлены субвертикально 

вверх (симметрия куполовидного полусферо-

ида). Более крупные структуры, расположен-

ные вверху, вмещают более мелкие, располо-

женные ниже. В верхней гигантокристалличес-

кой части гипсовой толщи множес тво сопри-

касающихся друг с другом куполовидных 

структур в плане составляют мозаику из вы-

пуклых полигональных ячей (рис. 1). Сочле-

нение соседних "куполов" друг с другом имеет 

вид резкого углового "притыкания" с разными 

углами в зависимости от выпуклости "купо-

лов". При этом отдельные слои крупно-ги-

гантокристаллического гипса, подчеркиваю-

щие выпуклую структуру "куполов", прослежи-

ваются из одного "купола" в другой без ка ких-

либо вертикальных смещений. Морфология 

стыковки "куполов" не оставляет сом нений в 

их кристаллизационной природе. Па рал лель-

но-шестоватые кристаллы гипса сло  ев смеж-

ных "крыльев" расположены перпендикуляр-

но напластованию навстречу друг другу, сты-

куясь без каких-либо зон дробления и дефор-

маций, разъединяясь тонкой зубчатой гра ни-

цей, обогащенной глинисто-карбо нат ным ма -

те риалом (рис. 3, д). Часто эти границы об-

новлены тонкими раскрытыми трещинами. 

Такие границы и трещины на стыках "купо-

лов" активно вовлечены в спелеогенез с раз-

витием по ним полигонального (в плане) ла-

биринта. В вертикальном сечении эти тре-

щины часто наклонны в соответствии с ха-

рактером стыковки соседних куполообразных 

структур разного размера.

Особенно важную роль в формировании 

куполовидных структур играет зона "началь-

ной бугристости", создающая первичные до-

статочно крупные (до 0,5 м) неровности на 

горизонтально слоистых скрыто-мелкозер нис-

тых гипсах нижней пачки. Располагается она 

примерно посередине средней пачки гипсо-

вой толщи и сложена мелкозернистым белым 

(светло-серым) гипсом, имеющим "хлопьевид-

ную", "облачную", пятнистую текстуру (рис. 1, 

2). Образно эту зону можно назвать "мелким 

кустарником". Механизм формирования "хло-

пьевидного" мелкозернистого гипса достаточ-

но обычен с позиций кристаллизации из пе-

ресыщенных растворов. Это зона быстрого 

микросферолитового роста из множественных 

центров кристаллизации. Сверху эта зона пе-

рекрыта маломощным (2 см) слоем коричне-

вого крупнокристаллического гипса, который 

облекает поверхность "хлопьев" и заходит 

внутрь в "межхлопьевые" промежутки. Наибо-

лее вероятно, что этот крупнокристалличес-

кий гипс отложился из остаточного раствора 

после кристаллизации "хлопьев". Вышележа-

щие слои гипса (как крупно-гиганто крис тал-

лического, так и скрыто-мелкозернистого) 

облекают образованные начальные неровно-

сти. При этом каждые последующие слои 

крупно-гигантокристаллического гипса, имея 

параллельно-шестоватое строение, генерали-

зуют и укрупняют "начальную бугристость", 

приводя к формированию крупных куполо-

видных полусфероидов (мегасферолитов) диа-

метром до 5—8 м. Таким образом, данные 

структуры можно назвать структурами шесто-

ватого роста и облекания.

В подтверждение данного механизма мож-

но указать на некоторые седиментационные 

текстуры внутри "куполов", служащие своего 

рода минералогическими отвесами и уровня-

ми. Так, в краевых участках "куполов", где 

слои имеют достаточно крутой уклон (обычно 
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30—45°, иногда до 70°), тонкие прослоечки 

скрыто-мелкозернистого гипса, залегая сог-

ласно с вмещающими их наклонными слоями 

гигантокристаллического гипса, имеют мно-

гочисленные мелкие субгоризонтальные пло-

щадки (до 2—5 см) с внутренней тонкой суб-

горизонтальной слоистостью (рис. 3, г). Эти 

площадки залегают на верхних пологих по-

верхностях зубчатых выступов кристаллов ни-

жележащего гигантокристаллического слоя. 

Часто они имеют вид ступенек. Субгоризон-

тальная слоистость на пологих поверхностях 

ступенек обычно выражена четко, а на суб-

вертикальных участках она неясная, "размытая" 

или отсутствует. Это свидетельствует о том, 

что прослоечки тонкозернистого гипса отла-

гались на поверхности уже сформированных 

зубчатых кристаллов крупно-гиганто крис-

таллического гипса, образующих своеобраз-

ную шестоватую кору в виде выпуклых полу-

сфероидов на дне бассейна седиментации. 

Кроме этих седиментационных текстур сты-

ковка куполов друг с другом, описанная ра-

нее, имеет природу кристаллизационного рос-

та и "притыкания" (рис. 3, д). Все эти тексту-

ры свидетельствуют о синхронности "куполов" 

росту кристаллов из солеродных растворов.

Опираясь на изложенное, мы полностью 

согласны с В.И. Колтуном и Я.Т. Роскошем 

[11] в том, что механизм формирования опи-

сываемых структур аналогичен механизму фор-

мирования кристаллизационных сферолитов. 

Только масштаб этих структур на один–два 

порядка крупнее (до 8 м в диаметре), чем 

обычных сферолитов халцедон-квар цевого 

или карбонатного состава. Эти гигантские 

гипсовые "ежи" росли на дне мелководного 

бассейна, глубина которого была не меньшей, 

чем выпуклость самих полусферо идов, т. е. не 

менее 2 м (предположительно до 5—10 м).

Влияние куполовидных гипсовых мегасферо-
литов на спелеогенез. Размеры и степень выпу-

клости куполовидных структур непосред-

ственно влияют на форму проявления и ин-

тенсивность карстовых процессов в 

карстующихся гипсах. Куполовидные струк-

туры в плане имеют вид полигональных моза-

ичных ячей с развитой по их границам поли-

гональной сетью трещин (рис. 1). По мнению 

Б.А. Корженевского и В.Я. Рогожникова [12], 

эта полигональная сеть трещин является кон-

тракционной, образовавшейся в результате 

обезвоживания (усыхания) гипсового массива 

во время верхнетортонского перерыва в осад-

конакоплении (после седиментации ратин-

ских известняков). На наш взгляд, исходя из 

изложенного выше строения и генезиса "ку-

полов", совсем не обязательно привлекать 

кон тракционный механизм для объяснения 

полигональной трещиноватости. Достаточно 

просто ее можно объяснить тектоническими 

причинами. Границы полигональных ячей 

("куполов") — это ослабленные зоны (вслед-

ствие кристаллизационного "притыкания"), 

которые легко активизируются тектонически-

ми движениями с образованием по ним поли-

гональной сети трещин. На тектоническую 

причину указывает и то, что в структуре по-

лигонального лабиринта отчетливо "прогля-

дывает" субортогональная ориентировка, свой-

ственная тектонической трещиноватости дан-

ного региона. Таким образом, обе системы 

трещиноватости, развитые в гипсовой толще 

(субортогональная в массивных мелкозернис-

тых гипсах и полигональная в гигантокрис-

таллических гипсах с куполовидной слоистос-

тью), имеют общую тектоническую причину, 

но разные формы проявления в зависимости 

от литологического фактора. Чем интенсив-

нее выпуклость полусфероидов, тем четче 

про явлена полигональная трещиноватость на 

их стыках и, соответственно, интенсивнее 

протекают карстовые процессы и формиро-

вание пещерного лабиринта полигонального 

плана. В участках, где амплитуда куполовид-

ных структур средней пачки гипсов незначи-

тельная (до 0,5 м), а также в массивных мел-

ко-скрытозернистых гипсах нижней пачки по -

лигональная трещиноватость не проявлена. 

Вмес то нее на первый план выступает обыч-

ная для тектонической трещиноватости суб-

ортогональная система.

По амплитуде "куполов" средней пачки гип-

сов различаются участки с малой (до 0,5 м) и с 

большой амплитудой (1—1,5 м). Намечается 

определенная зависимость между амплитудой 

"куполов" гипсовой толщи и морфологией ла-

биринта пещеры Мушкарова яма. Участки с 

небольшой амплитудой "куполов", как прави-

ло, полностью заложены в средней пачке гип-

сов, ограничиваясь сверху кровлей бентони-

тового прослоя, и практически не имеют от-

крытых зияющих проработанных трещин, 

уходящих в верхнюю пачку гипсов. К таким 

относится весь привходовой район пещеры 

(центр и восток). Верхняя гигантокристалли-

В.В. ПОКАЛЮК, А.Н. ДОРОШЕНКО, С.И. ТЕРЕЩЕНКО 
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ческая пачка в этих участках слагается очень 

пологими слабоволнистыми слоями без четко 

оформленных "куполов". Поэтому и полиго-

нальная сеть трещиноватости здесь не прояв-

лена. Там же, где амплитуда "куполов" возрас-

тает до 1 м и более, лабиринт пещеры откры-

вается вверх открытыми проработанными 

трещинами, уходящими в верхнюю гиганто-

кристаллическую пачку гипсов, и становятся 

доступными для наблюдения фрагменты верх-

него этажа пещеры. Такая связь объясняется 

тем, что при большей амплитуде "куполов" 

сильнее проявляются сквозные трещины, рас-

секающие как среднюю, так и верхнюю пачки 

гипсовой толщи. Амплитуда "куполов", таким 

образом, служит важным структурным крите-

рием, обусловливающим различия в морфо-

логии пещерных лабиринтов, в проявлении 

тектонической трещиноватости и может вы-

ступать в качестве поискового признака верх-

него яруса пещер, заложенного в гигантокрис-

таллических гипсах.

Заключение. На основании изложенного вы-

ше нам представляется вполне обоснованным 

и соответствующим фактическому материалу 

седиментационно-кристаллизационный меха-

низм формирования этих весьма экзотичных 

структурных форм в гипсах путем шестовато-

го придонного роста и облекания (мегасферо-

литы). При этом роль различного рода про-

цессов перекристаллизации на этапе диагене-

за, на наш взгляд, не является определяющей. 

Особенности и закономерности внутреннего 

строения мегасферолитовых структур позво-

ляют сделать также некоторые выводы отно-

сительно процессов седиментации и кристал-

лизации в солеродном бассейне. Так, сквоз-

ное, непрерывное развитие "куполов" в пре-

делах средней и верхней частей разреза гип-

совой толщи свидетельствует о непрерывнос-

ти седиментации в этот период и отсутствии 

перерывов, связанных с осушением бассей-

на. В противном случае куполовидная слоис-

тость была бы срезана вышележащими гип-

совыми слоями. Строгая выдержанность ме-

зо слоис тости гипсов на значительной площа-

ди (~100 км2) и параметры выпуклости мега-

сферолитовых структур свидетельствуют так-

же о мелководности бассейна седиментации, 

глубина которого была не меньшей, чем вы-

пуклость самих полусфероидов, т. е. не менее 

2 м. Мегасферолитовые структуры предопре-

делили специфический (полигональный) план 

проявления в гипсах тектонической трещино-

ватости, что, в свою очередь, повлияло на 

особенности развития карстовых процессов.
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В.В. Покалюк, А.М. Дорошенко, С.І. Терещенко

МЕГАСФЕРОЛІТИ У ГІПСАХ ПРИДНІСТРОВ’Я 

(ПОХОДЖЕННЯ ТА ВПЛИВ НА СПЕЛЕОГЕНЕЗ)

Досліджено морфологію, структуру, особливості ло-

ка лізації та розповсюдження так званих куполовид-

них структур у гіпсовій товщі верхнього тортону При-

дністерського Поділля. Обґрунтовано осадово-крис-

та лізаційний генезис гіпсових "куполів" із солеродних 

розчинів шляхом шестуватого придонного росту і об-

лямування (мегасфероліти). Показано вплив цих 

структур на прояви карстових процесів та їх ін-

тенсивність у процесі утворення печер.

V.V. Pokalуuk, A.N. Doroshenko, C.I. Tereschenko

MEGASPHERULITES IN GYPSUMS OF THE 

DNISTER PODILLIA REGION (ORIGIN 

AND INFLUENCE ON SPELEOGENESIS)

Morphology, structure, localization and distribution featu-

res of the so-called dome structures within the gypsum 

mass of Upper Tortonian of the Dnister Podillia region 

have been studied. The initial sedimentary crystallization 

genesis of the "domes" from salt-generating brine by 

co lumnar growth of gypsum crystals (megaspherolites) was 

substantiated. Connection of the "domes" morphology 

with intensity and manifestation of karstic processes during 

formation of caves has been analyzed. The dome forms 

grow upwards with the structures’ diameter increasing 

from several centimeters to 5—8 m towards the top of the 

gypsum mass. Symmetry axes within separate struc tures 

are always subvertical (symmetry of a dome hemis pheroid). 

Larger structures located upwards enclose sma ller ones 

located below. The ensemble of the adjoining dome struc-

tures composes a mosaic of convex polygonal cells. The 

formation mechanism of the above-described structures 

is similar to that of ordinary crystallization sphe rolites 

while the size of the first ones is 10—100 times larger (up 

to 10 m in diameter). These huge structures grew at the 

bottom of a shallow basin with the depth exce eding the 

convexity of the hemisheroids, i. e. over 2 m (presumably 

to 5—10 m).
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СИЛЬВІН У ПЕРЖАНСЬКИХ ГРАНІТАХ КОРОСТЕНСЬКОГО ПЛУТОНУ 

Сильвін уперше виявлено у пізніх кварц-флюорит-алюмофторидних виокремленнях і прожилках, що крис та-

лізуються на завершальних стадіях формування рудних метасоматитів у пержанських гранітах (північна частина 

Коростенського плутону). За даними електронно-мікроскопічних досліджень виділено три морфологічні типи 

утворень сильвіну у метасоматитах: 1) тонка (1—5 мкм) вкрапленість сильвіну в альбіті, іноді в асоціації з 

галітом; 2) поодинокі відносно великі (до 0,015 мм) кубічні кристали сильвіну у кварці; 3) дендритоподібні 

зростки кристалів сильвіну у багатофазових включеннях у кварці. В одному з таких включень діагностовано до-

датково сульфат калію, імовірно, арканіт. За результатами мікрозондового аналізу сильвін, вкраплений у кварці, 

складений чистим KCl, а у сильвіні з багатофазових включень зафіксовано натрій. Питання про форму знаход-

ження останнього у досліджених сильвінах залишається відкритим, оскільки не виключено імовірність захоп-

лення натрію під час зондування із газово-рідинної речовини включень, що містить його надлишок. У роботі 

наведено дані з розподілу хлору в мінералах флюорит-алюмофторидних агрегатів. Встановлено збагачення хло-

ром (до 2,77 %) ральстонітів з коломорфних ділянок останніх.

Вступ. Хлор — один з типоморфних летких 

компонентів базитів і гранітів Коростенського 

плутону [5, 10]. Проте його власні мінерали 

діагностовано тільки у складі багатофазових 

включень у топазах і кварцах з камерних пег-

матитів Волинського родовища [2—4, 6]. На 

сьогодні з тим чи іншим ступенем достовірності 

серед мінералів-в’язнів визначено такі хлори-

ди: галіт NaCl, сильвін KCl, хлораргірит AgCl, 

скакіт MnCl
2
, рокюніт FeCl

2
·2H

2
O, караколіт 

Na
3
Pb

2
[SO

4
]

3
Cl, типлеїт Na

2
B(OH)

4
Cl, гідро-

фі літ (?) CaCl
2
, лавренсит (?) FeCl

2
, а також 

неідентифіковані хлориди Al і Zn, Na і Al та 

інших металів [2, 3]. Найпоширеніші серед 

них — галіт і сильвін — у порожнинах вклю-

чень часто асоціюють з алюмофторидами 

(кріолітом, ельпасолітом та ін.) і флюоритом. 

При цьому сильвін частіше трапляється у 

більш високотемпературному топазі, а галіт — 

у кварці, що кристалізується пізніше. Відомо 

також, що хлор постійно входить до складу  

фторапатиту (апатит-(CaF)) з основних порід 

і ро гової обманки з гранітів рапаківі [5, 10]. 

Крім того, хлор визначено у апофілітах-(KF) з 

міаролітових виокремлень у рапаківіподібних 

гранітах (кар’єр біля с. Кам’яна Гірка) в кіль-

кості від 0,32 до 1,30 %.

У метасоматичних утвореннях Сущано-Пер-

жанської тектонічної зони (СПЗ) вміст хло ру 

у три–десять разів вищий, ніж у незмінених 

гранітах рапаківі [11], але відомості про його 

власні мінерали або мінерали-носії обмежу-

ються лише згадкою [9] про присутність у по-

родах СПЗ галіту.

Результати геохімічного моделювання 

магматогенної системи Коростенського плу-

тону, здійсненого за останні роки С.Є. Шню-

ковим з колегами [11, 13 та ін.], свідчать, що у 

процесі магматичної еволюції гранітоїдів плу-

тону повинні генеруватися великі маси водно-

го флюїду, насиченого рудними елементами, 
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фтором та хлором, при цьому останній, згідно 

з модельними розрахунками, у гідротермалітах 

заключних стадій набуває сумірного з фтором 

значення. Мінералогія фтору в породах СПЗ 

надзвичайно розмаїта [1, 7, 12], що дає під с та-

ви для прогнозування в метасоматитах ре гіону 

адекватних проявів і хлорвмісних мі не ралів.

Об’єкти і методи дослідження. У ході ком-

плексного дослідження мінерального складу 

кварц-флюорит-алюмофторидних прожилків 

та виокремлень з пержанських гранітів і бе-

рилієносних метасоматитів одним із авторів 

роботи було звернено увагу на присутність у 

декількох препаратах незвичних за морфо ло-

гією виділень сильвіну — мінералу, який у по-

родах СПЗ раніше не відмічався. Як відомо [7, 

12], кварц-флюорит-алюмофторидні парагене-

зиси району кристалізувалися на завершаль-

них стадіях формування рудних метасоматитів 

із достатньо високотемпературних гідротер-

мальних розчинів у інтервалі 438—372 ºC (тем-

пература гомогенізації газово-рідинних вклю-

чень у кріоліті, за [12]), через що хімічний 

склад гідротермального сильвіну викликав пев-

ний інтерес у авторів роботи.

Хімічні дослідження сильвіну і супутніх мі-

нералів виконано на модернізованому елек-

тронному мікроскопі-мікроаналізаторі РЕММА- 

202М з енергодисперсійним рентгенівським 

спектрометром фірми Link System з викорис-

танням програмного забезпечення електрон-

ного мікроскопа РЕМ-10 фірми Selmi (м. Су-

ми). Режим вимірювання: прискорювальна 

напруга 20 кВ, кут виходу рентгенівського ви-

промінювання 30º. З метою збереження силь-

віну та інших водорозчинних мінералів від 

руйнування під час підготовки полірованих 

препаратів воду не використовували. Етало-

ном для визначення K і Cl слугувало вклю-

чення найбільшого кубічного кристала силь-

віну у кварці одного зі зразків, у якому не було 

зафіксовано інших хімічних елементів, крім 

фонового силіцію. Хімічний склад цього кри-

стала (середнє з трьох вимірювань, мас. %): 

K — 52,63; Cl — 47,37. У перерахунку на атомні 

коефіцієнти кристалохімічна формула міне ра-

лу близька до стехіометричного складу чистого 

сильвіну: K
1,007

Cl
0,993

. Оцінку вмісту решти еле-

ментів виконано із застосуванням набору ате-

стованих стандартів мінералів та чистих сполук.

Результати досліджень та їх обговорення. У 

препаратах, досліджених під електронним мік-

роскопом, за морфологічними ознаками і 

умо вами знаходження попередньо можна ви-

ді лити три основні типи виокремлень силь-

віну: тип 1 — тонка вкрапленість ізометричних 

зерен сильвіну в альбіті; тип 2 — поодинокі від-

носно великі кубічні кристали сильвіну у квар-

ці; тип 3 — дендритоподібні зростки крис талів 

сильвіну у поліфазових включеннях у кварці.

Рис. 1. Виділення сильвіну пер-

шого (а, б) і другого (в) мор фо-

логічних типів. Ab — альбіт, Mi — 

мікроклін, Q — кварц, KCl — 

силь він, NaCl — галіт, останній у 

точці 49 має склад Na
1,003

Cl
0,997

, у 

точці 50 — Na
0,989

Cl
1,011

 (розрахо-

вано за різницею вмісту Na
2
O і 

Cl у точках 49, 50 і чистому аль-

біті (точка 52, Cl — 0,0 %)); в 

точці 51 альбіт містить 0,52 % Cl

Fig. 1. Sylvine segregations of the 

first (а, б) and second (в) mor pho-

logical types. Ab — albite, Mi — 

microcline, Q — quartz, KCl — syl-

vine; NaCl — galite; last in point 49 

has composition Na
1.003

Cl
0.997

, in 

po int 50 — Na
0.989

Cl
1.011

 (it was 

cal culated by difference of Na
2
O 

and Cl contents in points 49, 50 and 

pure albite (point 52, Cl — 0.0 %)); 

in point 51 albite contains 0.52 % Cl
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Найбільшу кількість сильвіну, причому усіх 

трьох морфологічних типів, зустрінуто у зраз-

ку інтенсивно альбітизованого пержанського 

граніту, відібраного з керну св. 824 (гл. 58,1 м), 

що розташована у центральній частині Пер-

жанського родовища. Сильвін тут лока лізу-

єть ся у кварцових прожилках потужністю 

2,5 см, які містять скупчення алюмофторидів 

(ральстоніт, прозопіт, томсеноліт), флюориту 

та інших мінералів, а також у альбіті, що за-

міщує пертитовий мікроклін в екзоконтакті 

кварцового прожилка.

Сильвін першого морфологічного типу роз-

міщується як у агрегатах вільного (прожилко-

вого) альбіту, так і в альбіті крупноплямистих 

пертитів мікрокліну. Квазіізометричні індивіди 

сильвіну мають розмір від 1 до 5—6 мкм. Вони 

нерівномірно "розкидані" в матриці альбіту і 

утворюють подеколи густі скупчення штрих-

пунктирної або овальної форми (рис. 1, а). На 

таких ділянках кількість індивідів сягає 25 на 

площу 400 мкм2. Зрідка в альбіті спос те рі-

гаються зростки дещо видовжених індивідів 

сильвіну, дійсну морфологію яких через дуже 

малий розмір важко достеменно ідентифі ку ва-

ти. Поблизу одного з таких зростків (рис. 1, б ) 

зустрінуті надзвичайно дрібні з нечіткими кон-

турами поодинокі виділення галіту.

Кубічні кристали сильвіну другого мор фо-

логічного типу зафіксовано у прожилковому 

кварці, що містить алюмофториди, флю орит, 

непертитизований мікроклін пізньої ге нерації, 

слюди та інші мінерали (рис. 1, в).

Найбільший кристал сильвіну (рис. 1, в) має 

розмір ~15 мкм по ребру куба, нахиленого під 

деяким кутом до поверхні препарату. Гра ниці 

кристала сильвіну з кварцом чіткі без будь-

яких натяків на присутність рідкої чи га зової 

фази у зоні їх контакту.

Найрізноманітнішим за морфологією вия-

вився сильвін третього морфологічного типу з 

поліфазових включень у кварці (рис. 2). Умов-

но ми застосували до його агрегатів термін 

"дендритоподібні зростки", оскільки у мікро-

зондових препаратах неможливо достеменно 

визначити, що це — монокристали як у ске-

летних індивідах, чи зростки окремих різно-

орієнтованих індивідів різної форми. Денд-

ритоподібні виділення сильвіну включені у 

квазіізометричні полігональної форми порож-

нини, місцями з характерною "вигнутою досе-

редини" (рис. 2, а, в) поверхнею стінок. Під 

Рис. 2. Морфологія агрегатів силь-

віну у багатофазових включен-

нях в кварці: а—в — денд ри то-

подібні зростки сильвіну; г — 

сильвін (точки 36, 37) в асоціації 

з арканітом (т. 38); у порожнинах 

(а, в) помітні включення газових 

пухирців; KCl (г) — дрібні з роз-

митими контурами виділення 

сильвіну у зовнішній оболонці 

(гало) багатофазового включення

Fig. 2. Morphology of sylvine ag-

gre gates in multiphase inclusions in 

quartz: а—в — dendrite-like inter-

growths of sylvine; г — sylvine 

(points 36, 37) in association with 

arcanite (p. 38); inclusions of gas 

bubble are observed in the cavities 

(а, в); KCl (г) — small sylvine seg-

regations with indistinct contours 

in outer shell (halo) of multiphase 

inclusion
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електронним мікроскопом навколо порож нин 

більш-менш чітко простежується достатньо 

ши роке гало, яке у відбитих електронах має 

дещо світліший колір, ніж звичайно сірий ма-

тричний кварц. У деяких порожнинах помітні 

пухирці газової фази, які займають в цілому 

незначний їх об’єм. Решту заповнює, очевид-

но, водний розчин, що частково містить твер-

ді фази.

Зростки сильвіну у включеннях можуть бу-

ти багатовекторними (рис. 2, а), шести-, три- 

і однопроменевими (рис. 2, б, в), більш-менш 

ідеальними або спотвореними (рис. 2, б), за-

лежно від умов росту в об’ємі порожнини з 

обмеженим простором. Зародкові центри кри-

с  талізації сильвіну у порожнинах най імо вір ні-

ше мали у більшості випадків форму октаедрів, 

які у процесі подальшого росту розвивалися у 

одно-, три- або шестипроменеві зростки за-

лежно від того, до яких вершин октаедра мі-

нералоутворювальний розчин мав найспри ят-

ливіший доступ. На багатьох рисунках по міт-

но, що вершинний ріст зростків починався 

часто з видовжених зародків сильвіну, які пе-

реходили на тій чи іншій відстані у ланцюг 

октаедрів, з’єднаних вершинами. На рис. 2, в 

у включенні поруч з трипроменевим зростком 

присутній зросток видовженого обрису, особ-

ливістю морфології якого є те, що одна його 

грань (?) на електронному знімку — рівна пла-

 ска поверхня, а протилежна — ребриста. Мож-

ливо ця форма виникла за механізмом авто-

епітаксичного наростання з утворенням на 

кінцевих стадіях характерних скіпет ро по дібних 

форм. Нагадаємо, що видовжені й ок таедричні 

кристали сильвіну як рідкісні га бітусні форми 

раніше відмічалися на Калуському родовищі 

калійних солей у Прикарпатті, а у багатофазо-

вих включеннях з топазів Волинського пегма-

титового родовища сильвін найчастіше утво-

рює шестикутні пластинки [3], габітус яких, 

очевидно, обумовлений сплощеною формою 

порожнин у міне ралі-господарі. Власне кубіч-

ні кристали силь віну у включеннях топазу зус-

т річаються рідше. У досліджених нами зраз ках 

з метасоматитів зростки кубічних кри с талів 

сильвіну зафік со вано у багатофазовому вклю-

ченні (рис. 2, г), в якому ідентифіковано, крім 

сильвіну, ще одну тверду фазу — сульфат 

калію, найімовірніше, арканіт. Останній утво-

рює агрегат видовжених, очевидно, таблитчас-

тих або пластинчастих кристалів, відокрем-

лених від двох зрос тків кристалів сильвіну.

На відміну від багатофазових включень у 

топазах і кварцах пегматитів, у жодному із 

дос ліджених нами включень з сильвіном не 

зафіксовано кристалів галіту. 

Результати хімічних досліджень (табл. 1, 2) 

демонструють, що у складі сильвіну з багато-

фазових включень постійно присутній натрій. 

Найбільшу його кількість визначено у денд-

ри топодібних сильвінах (ан. 30, 31), наймен-

шу — у зростках кубічних кристалів (ан. 36, 

37). Відсутній натрій, як зазначено, у кристалі-

включенні сильвіну у кварці (ан. 2, табл. 2). 

Наразі неможливо однозначно вирішити пи-

тання про форму входження натрію у структу-

ру сильвіну з метасоматитів СПЗ. Як відомо, 

Таблиця 1. Хімічний склад мінералів та речовини їхнього оточення, мас. %
Table 1. Chemical composition of the minerals and surround substances, mass. %

Компонент 30 31 32 36 37 39 41 42 40 38

SiO
2

46,61 43,39 83,65 17,70 23,34 86,60 63,36 59,03 93,25 33,63

Al
2
O

3
— — 0,66 0,38 0,34 0,68 1,08 0,12 — 0,44

MgO — — — — — — 0,47 0,20 — —

CaO — — — 0,75 1,33 0,01 1,42 1,77 — 1,38

Na
2
O 4,88 5,68 3,94 0,74 0,75 0,77 2,12 1,86 — 6,71

K
2
O 18,90 28,46 1,12 43,83 37,16 3,65 3,02 1,87 0,53 23,69

P
2
O

5
— — — 0,15 0,54 0,76 4,79 5,54 — 3,87

SO
3

— — — 0,51 1,59 0,25 3,40 1,96 — 28,67

Cl 18,70 25,66 0,77 34,17 28,33 3,74 2,50 1,58 0,31 1,06

Сума 89,09 103,19 90,14 98,23 93,38 96,45 82,16 73,93 94,09 99,47

–Cl
2
=O 4,23 5,80 0,17 7,72 6,40 0,85 0,57 0,36 0,07 0,28

Сума 84,86 97,39 89,97 90,51 89,98 95,60 81,59 73,57 94,02 99,19

П р и м і т к а. Номери аналізів відповідають точкам зондування на рис. 1, 2; 30, 31, 36, 37 — сильвін; 38 — арканіт 

натріїстий; 32, 39, 40 і 42 — речовина, що оточує твердофазові включення. 
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ізоморфізм між KCl та NaCl за звичайних зна-

чень температури не відбувається, а для висо-

ких у природних процесах є проблематичним 

[8]. Порівнюючи результати аналізу дендри то-

подібного сильвіну (ан. 31) і речовини, що йо-

го оточує (ан. 32), неважко показати, що ос-

тання містить явно надлишковий натрій, тоді 

як калій і хлор у ній пов’язані близьким до 

стехіометрії сильвіну співвідношенням. Вва-

жаємо, що завищені значення коефіцієнтів 

ка тіонів у кристалохімічних формулах дендри-

то подібних сильвінів (табл. 2, ан. 30, 31) обу-

мовлені частковим захопленням у процесі 

зон дування мінералу речовини, що заповнює 

порожнину включення. І хоча кристалохімічні 

формули двох інших зерен сильвіну (ан. 36, 

37) достатньо близькі за складом до сте хіо мет-

ричного (весь Cl пов’язаний з усіма атомами 

K i Na), остаточної впевненості у достовірнос-

ті їх написання ми наразі не маємо, оскільки 

речовина, що оточує кристали сильвіну, надто 

складна за конституцією (ан. 41, 42). Зокрема, 

крім хлору, у ній визначено такі аніоногенні 

елементи, як фосфор та сірка, а до сильних 

катіонів K+ і Na+ додаються лужноземельні 

Mg2+, Ca2+ і амфотерний Al3+. У такій ситуації 

одразу збільшується кількість варіантів поєд-

нання компонентів, у тому числі K і Na, у 

гіпотетичні молекули і питання щодо мож ли-

вості входження натрію у структуру гідро тер-

мального сильвіну набуває ще більшої не виз-

наченості.

Структура ромбічного арканіту менш жор-

стка відносно можливостей ізовалентного 

ізоморфізму, ніж структура кубічного сильвіну, 

і тому отримана нами кристалохімічна форму-

ла цього мінералу (Na
0,601

K
1,400

)
2,001

[SO
4
]

0,999
 

є, очевидно, досить близькою до реальної. У 

ній усі атомні кількості K і Na (ан. 38) поєднані 

з усіма атомними кількостями сульфат-іона, 

згідно з законом діючих мас: надлишкові 

компоненти із загального розчину випадають 

першими.

На завершення звернемо увагу на деякі 

особливості хімічного складу кварцу зі згада-

ного вище гало — своєрідної зовнішньої обо-

лонки поліфазових включень (ан. 39, 40). Внут-

рішня зона гало (по суті, стінка порожнини 

включення) суттєво збагачена калієм і хлором 

(ан. 39; рис. 2, г), а вміст решти компонентів 

(Na, Mg, Ca, P, S) у ній різко зменшується у 

порівнянні з їхнім вмістом у рідинній (?) скла-

довій порожнини (ан. 41, 42, табл. 1). У межах 

гало у кварці "сплески" вмісту тільки калію і 

хлору спостерігаються у світлих плямках з 

роз митими контурами (на рис. 2, г позначені 

як KCl). Навіть на значній відстані від вклю-

чення (ан. 40) кварц містить відчутні кількості 

K і Cl, а також, імовірно, воду, судячи з низь-

кого значення суми (94,02 %) оксидів. Остан-

ня сягає 100 % SiO
2
 аж на відстані 55—60 мкм 

від стінок порожнини (ліворуч від т. 40 вже за 

межами рис. 2, г). Подібна картина спос те-

рігається у кварці та навколо решти дос лід-

жених включень з сильвіном, а також у альбіті 

(див. примітку до рис. 1, б ). Іншими словами, 

у розсіяному стані у мінералах може перебува-

ти значна частка атомів хлору і споріднених з 

ним елементів, якщо їхня структура (наприк-

лад, каркасних кварцу й альбіту) дозволяє 

розміститися атомам у міжвузловому прос торі.

Крім власних мінералів — сильвіну та га-

літу — хлор у метасоматитах СПЗ у помітній 

кількості входить до складу низки інших мі-

не ралів, передусім мінералів фтору. Між обо-

ма гомологами по групі — фтором і хлором — 

існують, очевидно, достатньо широкі межі 

ізовалентного ізоморфізму. У кількості 0,08—

0,15 % (в одному зі зразків до 0,86 %) хлор 

визначено у половині проаналізованих плас-

тинок сидерофіліту, однак у літієвих слюдах, 

що асоціюють з ним, хлор відсутній. Най час-

тіше хлор трапляється у ральстонітах. Макси-

мальну концентрацію елементу (1,23—2,77 %) 

визначено у ральстонітах з високим вмістом 

алюмінію (28—31,4 %), які утворюють певні 

зони та ділянки серед ральстоніт-флюоритових 

агрегатів смугастої та коломорфної текстури. 

Зазвичай у ральстонітах із таких агрегатів 

вміст хлору становить 0,2—0,4 % і різко змен-

шується (аж до повного його зникнення) у 

Таблиця 2. Хімічний склад сильвіну та його 
кристалохімічні формули (у перерахунку на 100 %)
Table 2. . Chemical composition (normalized to 100 %) 
and crystal-chemical formula of sylvine

Номер

аналізу

Вміст елементів, мас. %
Кристалохімічна формула

K Na Cl

  2 52,63 — 47,37 K
1,007

Cl
0,993

30 41,30 9,50 49,19 (Na
0,290

K
0,739

)
1,029

Cl
0,971

31 44,47 7,81 47,72 (Na
0,241

K
0,805

)
1,046

Cl
0,954

36 51,08 0,96 47,96 (Na
0,031

K
0,967

)
0,998

Cl
1,002

37 51,90 0,44 47,66 (Na
0,014

K
0,987

)
1,001

Cl
0,999

П р и м і т к а . Номери аналізів див. у табл. 1 і на рис. 1, 2. 
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ральстонітах, розміщених у масі інших алю-

мо фторидів. У кріоліті, вебериті, томсеноліті, 

пахноліті, прозопіті хлор відсутній або визна-

чається спорадично (у пахноліті до 0,62 %), 

причому часто сумісно з калієм, сіркою та 

фос фором. Зважаючи на те, що атомні спів-

відношення K i Cl у цих випадках подекуди 

близькі до 1 : 1, можна очікувати знаходження 

сильвіну (крім включень у кварці й альбіті, де 

він відносно легко розпізнається за конт раст-

ністю забарвлення у відбитих електронах) і 

се ред алюмофторидів та інших мінералів. 

Отже, розподіл хлору (як і його мінералів) у 

метасоматитах СПЗ, судячи з наявного мате-

ріалу, вкрай нерівномірний. Ілюстрацією до 

такого твердження слугують результати аналізу 

речовини однієї з ділянок ральстоніт-флю-

оритового агрегату з характерними виділен-

нями "голчастого" флюориту (рис. 3).

Вміст хлору у ральстонітах становить, мас. %: 

ан. 6 — 0,96; ан. 7 — 0,76; ан. 8 — 0,21; ан. 9 — 

0,03; ан. 10 — 0,40; ан. 11 — 0,10. Флюорит у 

точках 2, 3 та 5 теж містить хлор (відповідно, 

0,09, 0,03 та 0,06 %). На ділянці, що ви різ-

няється сітчасто-комірчастою будовою (пра-

вий нижній кут рис. 3), пройдено профіль (бі-

ла горизонтальна риска) довжиною у 40 мкм з 

15 точками вимірювання. Результати аналізу 

графічно зображено на рис. 4.

Точки 5—8 на профілі характеризують від-

носно широку (6—8 мкм) світлу у відбитих 

електронах перегородку між двома сусідніми 

ділянками (точки 1—4 і 9—15), складеними 

темно-сірою до чорної субстанцією. Якщо кон-

центрація видоутворювальних Ca, Mg, Al, Na 

та супутнього Y поступово змінюється під час 

переходу від однієї ділянки до іншої (рис. 4, а), 

то вміст домішкових Cl, S i Fe суттєво ко ли-

Рис. 4. Варіації вмісту видоутворювальних (а) і домішкових (б) елементів по профілю на рис. 3

Fig. 4. Concentration variations of main (а) and trace (б) elements on the profile on Fig. 3

Рис. 3. Характер зростань флюориту (бі-

ле) і ральстоніту (сіро-чорне) з коло-

морфних агрегатів у кварц-алюмо фто-

ридному прожилку з пержанських гра-

ні тів. Цифри біля кружечків на знімку 

відповідають точкам зондування: 1 — 

лепідоліт; 2—5 — флюорит; 6—11 — 

ральстоніт; Пр — профіль з 15 точками 

вимірювання

Fig. 3. Intergrowth character of fluorite 

(white) and ralstonite (gray-black) from co-

loform aggregates in quartz-alumoftoride 

vein of Perga granite. Digits near circles at 

photo correspond to probing points: 1 — 

lepidolite; 2—5 — fluorite; 6—11 — ralsto-

nite; Пр — profile with 15 probing points
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вається від точки до точки (рис. 4, б). Проте 

достатньо чітко видно, що речовина лівої 

комірки на загал збіднена на хлор та сірку і, 

навпаки, дещо збагачена залізом у порівнянні 

з речовиною правої комірки. В області пере-

ходу (точки 5—8) сумарний вміст Cl, S i Fe 

найменший. Крива "вільної" води (рис. 4, б), 

вміст якої розраховано за методом зарядів, 

візуально погано корелює з відповідними кри-

вими для головних і домішкових елементів. 

До того ж вміст Са у речовині перегородки не 

перевищує 37,1 %, у той час як на сусідніх 

ділянках флюорити (т. 2—5 на рис. 3) містять 

його завжди понад 50 %. Нарешті, спос те рі-

гаються відмінності у загальному хімічному 

складі центральних частин обох ділянок. От-

ри мані результати дозволяють зробити припу-

щення, що речовина сітчасто-комірчастої ді-

лянки, по якій пройдено профіль, являє со-

бою твердий флюорит-ральстонітовий гель не -

по стійного хімічного складу. Підтвердження 

або спростування цього припущення потребує 

додаткових досліджень з використанням більш 

потужних інструментальних засобів, ніж ті, які 

мали автори у своєму розпорядженні.

Так чи інакше, хлор і його сполуки, як 

випливає з наведеного фактичного матеріалу, 

є характерними складовими мінеральних ком-

плексів, що утворилися на завершальних ста-

діях формування метасоматитів СПЗ. Хлор тут 

часто асоціює з фосфором і сіркою, не кажучи 

вже про фтор і діоксид вуглецю, тобто з тими 

леткими компонентами, які визначають як за-

гальні риси мінерагенії району в цілому, так і 

мінеральних асоціацій, що вивчено безпосе-

редньо. Тут доречно навести перелік мі не ралів 

і фаз (додатково до згаданих у тексті), які по-

бічно були виявлені у препаратах з силь віном 

і галітом (загальна площа препаратів не пере ви-

щує 2 см2): циркон, колумбіт-(Fe), каситерит, 

ТіО
2
, перовськіт, титаніт, ільменіт, іль ме но ру-

тил(?), оксиди і гідроксиди заліза, бри то літ-

(Се), апатит(?), бастнезит, сидерит ман ганис-

тий, флюорит ітріїстий, флюорит рід кісно зе-

мельний, халькопірит(?), Cu
2
Zn (тонгксиніт), 

іноді Ni, Sn і Fe-вмісний, само родні Ag, Bi та 

Pb(?), природний сплав, склад якого коли ва-

ється від Cu
2,2

Sn до Cu
9,2

Sn, дикіт тощо. Симпто-

матично, що Cu-Sn сплави пос тійно суп ро вод-

жує невелика кількість (десяті частки %) сірки 

та хлору у співвідношенні від 1 : 1 до 2 : 1.

Більшість вказаних мінералів локалі зу ють-

ся у кварці та польових шпатах, тяжіють до 

їхніх контактів зі слюдами та флюоритом, 

зрідка розміщуються у масі останнього (карбо-

нати, дикіт, халькопірит, оксиди заліза). Отже, 

у формуванні пізніх кварц-флюорит-алюмо-

фторидних мінеральних парагенезисів беруть 

участь одночасно фторофільні (Nb, Ta, Y, TR, 

P, Al, Li, Na, Ca тощо) і хлорофільні (Cu, Pb, 

Zn, Mg, K, Ni, Fe, Sn тощо) елементи, утво-

рюючи неповторні асоціації мінералів Пер-

жанського родовища.

Висновки. 1. Хлор — характерний елемент 

мінеральних парагенезисів, які кристалі ують-

ся із багатокомпонентних гідротермальних роз-

чинів на завершальних стадіях формування 

рудних метасоматитів у пержанських гранітах. 

Хлор утворює тут власні мінерали (сильвін, 

галіт), а також входить до складу низки мі не-

ралів фтору, серед яких ним особливо збагачені 

ральстоніти зі специфічних коломорфних 

флю о рит-алюмофторидних агрегатів. Значна 

частка атомів хлору у вивчених мінералах зна-

ходиться у розсіяному стані.

2. Сильвін утворює тонку нанометричних 

розмірів вкрапленість у альбіті, відносно ве-

ликі (до 0,015 мм) ізольовані кристали-вклю-

чення у кварці, дрібні кубічні й октаедричні 

кристали та їх дендритоподібні зростки у ба-

гатофазових газово-рідинних включеннях. У 

парагенезисі з сильвіном у одному з таких 

включень виявлено сульфат калію, імовірно, 

арканіт.

3. Хімічний склад вкраплеників сильвіну у 

кварці відповідає теоретичному, а у сильвіні з 

багатофазових включень присутній у пере мін-

них кількостях натрій. Питання про форму 

знаходження останнього в сильвіні залиши-

лося відкритим.
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О.В. Зинченко, А.В. Андреев, 

Д.К. Возняк, Е.В. Грущинская

СИЛЬВИН В ПЕРЖАНСКИХ ГРАНИТАХ 

КОРОСТЕНСКОГО ПЛУТОНА

Сильвин впервые установлен в поздних кварц-флю-

орит-алюмофторидных обособлениях и прожилках, 

кристаллизующихся на заключительных стадиях фор-

мирования рудных метасоматитов в пержанских гра-

нитах (северная часть Коростенского плутона). По 

данным электронно-микроскопических исследований 

выделены три морфологических типа образований 

сильвина в метасоматитах: 1) тонкая (1—5 мкм) вкрап-

ленность сильвина в альбите, иногда в ассоциации с 

галитом; 2) одиночные относительно крупные (до 

0,015 мм) кубические кристаллы сильвина в кварце; 

3) дендритоподобные сростки кристаллов сильвина в 

многофазовых включениях в кварце. В одном из та-

ких включений диагностирован дополнительно суль-

фат калия, по всей вероятности, арканит. По резуль-

татам микрозондового анализа сильвин, вкрапленный 

в кварце, представлен чистым KCl, а в сильвине из 

многофазовых включений зафиксирован натрий. Воп-

рос о форме нахождения последнего в изученных 

сильвинах остается открытым, поскольку не исклю-

чена вероятность захвата натрия во время зондирова-

ния из окружающего газово-жидкого вещества вклю-

чений, избыточно им обогащенного. В работе приве-

дены данные о распределении хлора в минералах 

флю орит-алюмофторидных агрегатов. Установлено 

обогащение хлором (до 2,77 %) ральстонитов из коло-

морфных участков последних.

O.V. Zinchenko, A.V. Andreev, 

D.K. Voznyak, E.V. Gruschynska

SYLVINE IN PERGA GRANITES 

OF KOROSTEN PLUTON

Late quartz-fluorite-alumofluoride segregations from Per-

ga granites (northern part of Korosten pluton) were studied 

by electron microprobe REММА-202М with energy dis-

persive X-ray spectrometer. It is the first time when sylvine 

has been discovered. Three morphological types of sylvine 

segregations were found by electron-microscopic analysis: 

1) thin (1—5 μm) sylvine impregnation of isometric or po-

ly gonal shape, irregularly distributed in albite; 2) sepa rate 

cubic sylvine-phenocrysts (up to 0.015 mm) in quartz, 3) 

den drite-like, six- and three-radial intergrowths of pris-

ma tic and octahedral crystals, more rarely, aggregates of 

cubic crystals of sylvine in the multi-phase inclusions in 

quartz.

Galite was found in association with the first type of 

sylvine in albite. Potassium sulphate (probably arcanite) 

was identified in association with sylvine in one of multi-

phase inclusions in quartz. In contrast to the pegmatites of 

Korosten pluton, halite in association with sylvine is absent 

in multiphase metasomatite inclusions of the region. 

Chemical composition of isolated cubic sylvine-pheno-

crysts in quartz is close to the theoretical: K
1.007

Cl
0.993

. 

Sylvines of multiphase inclusions contain sodium. Their 

chemical composition vary from (Na
0.241

K
0.805

)
1.046

Cl
0.954

 

(dendrite-like splice) to (Na
0.014

K
0.987

)
1.001

Cl
0.999

 (inter-

growth of cubic crystals). It is assumed that overcharge 

coefficient for cations in the formula of dendrite-like syl-

vine is related with fixation of sodium characteristic irra-

diation from the substance that fills the cavity of a multi-

phase inclusion.

Chlorine is irregularly distributed in minerals of quartz-

fluorite-alumofluoride segregations. The highest concen-

tra tions of chlorine (1.23—2.77 wt. %) are established in 

ralstonites with high aluminum content (28—31.4 wt. %). 

The chlorine content in normal ralstonites is usually of 

0.2—0.4 wt. %. Chlorine is associated with sulfur, iron, 

sometimes in phosphorus fluorite-ralstonites aggregates of 

colloform structure. Siderofillites contain 0.08—0.15 wt. 

% of chlorine, but chlorine is not defined in associated 

lithium micas. Chlorine is absent in the cryolite, weberite, 

prozopite, tomsenolite, paсhnolite.
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ВЛИЯНИЕ ПРИРОДЫ ОРГАНИЧЕСКИХ РЕАГЕНТОВ 
НА СИНТЕЗ МАГНЕТИТА 

Разработан новый метод синтеза магнетита в процессе органотермальной обработки гематита в присутствии 

органических реагентов разной природы (бензол, толуол, гексан, этиловый спирт, ацетон, уксусная кислота, 

амид муравьиной кислоты). Показано, что оптимальная для фазового превращения гематита в магнетит в при-

сутствии бензола температура — 450—500, для ледяной уксусной кислоты — 300—340 ºC, в водосодержащих 

растворах этилового спирта она составляет 300—340, в растворах ацетона — 340—400 ºC. Установлено, что на-

личие воды в реакционной среде не влияет на температуру фазового перехода гематит — магнетит. Обнаружено, 

что магнетит успешно образуется также при органотермальной обработке вюстита в бензоле. 

МІНЕРАЛОГІЧНИЙ ЖУРНАЛ 
MINERALOGICAL JOURNAL 
(UKRAINE)

Введение. Магнетит в последнее время широ-

ко применяется в науке и технике как компо-

нент феррожидкостей, катализаторов, биоме-

дицинских препаратов, в печати, в устройс т-

вах для магнитной записи [2, 3, 9]. В связи с 

этим разработаны различные методы синтеза 

магнетита. Следует выделить два направле-

ния: восстановление исходного гематита в 

раз ных РТ условиях в присутствии водорода, 

оксидов углерода, металлического железа [1, 

4, 6, 8, 10] и химический синтез магнетита пу-

тем соосаждения солей разновалентного же-

леза в ще лоч ных водных растворах органо-

про изводных ам мония [9, 13] или путем тер-

мического раз ложения органометаллических 

соединений же леза [11, 12].

Цель этой работы — разработка нового ме-

тода синтеза магнетита путем органотермаль-

ной обработки гематита в присутствии органи-

ческих соединений разного типа. Этот метод 

позволит в перспективе получать моно фазные 

нано- и микрокристаллы магнетита заданных 

размеров относительно простым и надежным 

способом. При этом размеры кристаллов маг-

нетита будут определяться размерами исход-

ных кристаллов гематита (или других оксидов 

железа), поскольку процесс реконструктивных 

фазовых превращений происходит в твердой 

фазе без переноса вещества через раствор. 

Син тезированные таким способом кристаллы 

магнетита могут найти широкое применение 

в технике и при разработке медицинских пре-

паратов.

Экспериментальная часть. Опыты проведены 

при температуре 300—500 ºC и давлении на-

сы щенных паров органических реагентов и 

во ды (в отдельных опытах) в автоклавах, из-

готовленных их жаропрочной стали ЭИ-437Б, 

с внутренним рабочим объемом около 12 см3. 

В качестве органических реагентов были ис-

пользованы бензол, толуол, гексан, этиловый 

спирт, ацетон, уксусная кислота и амид мура-

вьиной кислоты. Гематит был синтезирован 

методом осаждения гидроксида железа из ис-

тинных водных растворов азотнокислого же-

леза Fe(NO
3
)

3
 при обработке его раствором 

гид роксида аммония NH
4
OH [5]. Получен-

ный золь-гель при старении в нейтральной 

среде с последующим нагреванием в течение 

12 ч при температуре около 70 ºC превращал-

ся в крис таллы гематита размером 1—5 мкм. 

Синте зированные образцы проанализированы 

на рентгеновском дифрактометре ДРОН-4 

(из лучение CuKα , напряжение на трубке 30 кВ 

при токе на трубке 20 мА, скорость снятия 

2о/мин).
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Результаты экспериментальных исследований 
и их обсуждение. Полученные результаты ис-

следований приведены в табл. 1—4. Как сле-

дует из табл. 1, в которой представлены ре-

зультаты синтеза магнетита при органотер-

мальной обработке гематита в присутствии 

бензола в реакционной камере, исходная фаза 

гематита оставалась неизменной в области 

тем пературы 340—400 ºC при объеме бензола 

от 0,5 до 1,5 мл. Однако увеличение объема 

бензола до 2,0 мл и продолжительности экспе-

ри мента от 14 до 24 ч при температуре 400 ºC 

при вело к частичному фазовому превраще-

нию гематита в магнетит (опыт 7, табл. 1), а 

повышение температуры до 450 ºC даже при 

меньшем количестве бензола и меньшей про-

должительности опыта ускорило превращение 

гематита в магнетит (опыт 8, табл. 1). Полное 

фазовое превращение в магнетит происходит 

при температуре около 500 ºC даже в опытах с 

меньшими продолжительностью и содержа-

нием бензола.

Необходимо отметить, что при загрузке в 

реакционную камеру в отдельных контейне-

рах гематита и вюстита в присутствии 2,0 мл 

бензола при температуре 500 ºC и продолжи-

тельности опыта 44 ч в обоих контейнерах об-

разовался магнетит. Это свидетельствует о 

том, что одновременно происходили два про-

цесса: частичное восстановление ионов трех-
валентного железа в гематите и частичное 

окисление ионов двухвалентного железа в 

вюс тите с образованием в обоих случаях маг-

нетита. При этом источником кислорода, не-

обходимого для формирования магнетитовой 

структуры в закисном оксиде вюстита, мог 

слу жить кислород гематита. В опыте, в кото-

ром исходным материалом был вюстит без 

при месей гематита, практически в тех же ус-

ловиях (температура 500 ºC, продолжитель-

ность опыта 22 ч в присутствии 1,5 мл бензо-

ла) конечной фазой был магнетит. Дефицит 

кислорода, который при этом возникает, ком-

пенсируется восстановлением части ионов 

железа до атомарного состояния. Полученные 

данные свидетельст ву ют о том, что в заданных 

органотермальных условиях в присутствии бен-

зола устанавливается определенное окисли-

тельно-восстано ви тельное равновесие, что спо-

собствует образованию магнетита, в структуре 

которого присутствуют ионы двух- и трехва-

лентного же леза. Атомно-молекулярный ме-

ханизм этих процессов в каждом частном слу-

чае будет определяться природой органичес-

кого реагента.

Магнетит из исходного гематита был полу-

чен также и в присутствии 2,0 мл толуола (го-

молога бензола) в опыте продолжительностью 

46 ч, проведенном при температуре 500 ºC. 

Аналогично магнетит был синтезирован и в 

присутствии 1,5 мл насыщенного углеводоро-
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Таблица 1. Влияние бензола на синтез магнетита 
в процессе термальной обработки гематита (по данным 
рентгенофазового анализа продуктов реакции)

Table 1. Influence of benzene on magnetite synthesis 
in the process of thermal treatment of hematite 
(from data of X-ray phase analysis of products of reaction)

Номер 

опыта

Условия проведения опыта

Объем 

реагента, мл
Температура, ºC Продолжи-

тельность, ч

Гематит

  1 1,0 340 18

  2 1,5 340 18

  3 0,5 400   7

  4 0,5 400 14

  5 1,5 400   7

  6 1,5 400 14

Гематит + магнетит

  7 2,0 400 24

Магнетит + гематит

  8 1,4 450 19

Магнетит

  9 0,5 500 21

10 1,5 500   6

Таблица 2. Влияние этилового спирта на синтез 
магнетита в процессе термальной обработки 
гематита (по данным рентгенофазового анализа 
продуктов реакции)

Table 2. Influence of ethanol on magnetite synthesis 
in the process of thermal treatment of hematite (from 
data of X-ray phase analysis of products of reaction)

Номер 

опыта

Условия проведения опыта

Объем 

реагента, мл

Темпера-

тура, оС

Продолжи-

тельность, ч

Гематит + магнетит

1 1,5 300 44

Магнетит

2 1,5 340 18

3 1,5 340 20

4 1,5 400   7

5 1,5 400   1

6 1,0 400   2
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да гексана C
6
H

12
 в опытах продолжительнос-

тью 13 ч при температуре 450 ºC и продолжи-

тельностью 22 ч при температуре 500 ºC.

Следовательно, оптимальная для фазового 

превращения гематита (и вюстита) в магнетит 

в присутствии бензола, толуола, гексана тем-

пература — около 500 ºC. Процесс трансфор-

мации кристаллов оксидов железа в магнетит 

носит исключительно органотермальный ха-

рактер и происходит в углеводородной среде 

при полном отсутствии воды в реакционной 

смеси.

В то же время в присутствии этилового 

спирта фазовый переход гематита в магнетит 

происходит при более низкой температуре 

(табл. 2). Уже при температуре 300 ºC наблю-

дается превращение части гематита в магне-

тит в присутствии 1,5 мл спирта в опыте про-

должительностью 44 ч. При повышении 

температуры всего на 40 ºC происходит пол-

ная трансформация гематита в магнетит уже 

через 18 ч. При температуре 400 ºC процесс 

завершается всего за 1—2 ч, несмотря на сни-

жение количества спирта в реакторе. Необхо-

димо отметить, что процесс фазовых превраще-

ний в этом случае имеет как органо тер маль-

ный, так и частично гидротермальный ха рак-

тер, поскольку спирт-ректификат содержит 

обычно не менее 4 % воды. Поэтому следует 

считать, что имеет место органо-гидро тер маль-

ное фазовое превращение оксидов же леза.

В присутствии чистого ацетона в реакцион-

ной смеси магнетит синтезируется при темпе-

ратуре 340 ºC (табл. 3), а полный фазовый пе-

реход гематита в магнетит происходит при 

температуре 400 ºC в опыте продолжительнос-

тью около 1 ч. При этой температуре реакция 

успешно завершается при содержании ацето-

на в реакционной камере 0,5—1,5 мл.

Для выяснения влияния воды на скорость 

фазовых превращений гематит — магнетит на-

ми были использованы в качестве реакцион-

ной среды смеси ацетона с водой в объемных 

соотношениях 2 : 1 и содержанием воды око-

ло 30 % (опыт 7, табл. 3) и 1 : 1 при содер-

жании воды около 50 % (опыт 8, табл. 3), а 

также смесь ацетона с этиловым спиртом в 

соотношении 1 : 2 (опыт 6, табл. 3). Опыты 

проводились в одинаковых условиях: темпе-

ратура 400 ºC, объем органического реагента 

1,5 мл и продолжительность 20 ч.

Оказалось, что независимо от содержания 

воды реакция во всех трех случаях заверша-

лась полным фазовым переходом гематита в 

магнетит. Показано, что присутствие воды в 

смеси даже в количестве 50 % (опыт 8, табл. 3) 

не тормозит реакцию превращения гематит — 

магнетит, хотя в чистой воде гематит при этих 

условиях остается стабильным и не трансфор-

мируется в магнетит даже при температуре 

1050 ºC [7]. Следовательно, основной фактор 

успешного синтеза магнетита при термальной 
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Таблица 3. Влияние ацетона и его смесей с этиловым 
спиртом и водой на синтез магнетита в процессе 
термальной обработки гематита (по данным 
рентгенофазового анализа продуктов реакции)
Table 3. Influence of acetone and its mixtures with 
ethanol and water on magnetite synthesis in the process 
of thermal treatment of hematite (from data of X-ray 
phase analysis of products of reaction)

Номер 

опыта

Условия проведения опыта

Реагент

Объем 

реагента, 

мл

Темпера-

тура, °С

Продол-

житель-

ность, ч

Гематит

1 Ацетон 1,5 300 44

Гематит + магнетит

2       " 1,5 340 20

Магнетит

3       " 1,5 400   1

4       " 1,0 400 20

5       " 0,5 400 23

6 Ацетон/этиловый 
спирт (1 : 2)

1,5 400 20

7 Ацетон/вода (2 : 1) 1,5 400 20

8       "          "    (1 : 1) 1,5 400 20

Таблица 4. Влияние уксусной кислоты на синтез 
магнетита в процессе термальной обработки 
гематита (по данным рентгенофазового анализа 
продуктов реакции)
Table 4. Influence of acetic acid on magnetite synthesis 
in the process of thermal treatment of hematite (from 
data of X-ray phase analysis of products of reaction)

Номер 

опыта

Условия проведения опыта

Объем 

реагента, мл
Температура, оС

Продолжи-

тельность, ч

Гематит + магнетит

1 1,5 300 44

3 1,0 400   1

Магнетит

2 1,5 340 20

4 1,3 400 23

5 1,0 400 20



ISSN 0204-3548. Mineral. Journ. (Ukraine). 2011. 33, No 2

Б.М. МИЦЮК, Н.В. ГУЗЬ, В.А. КУЦ 

обработке гематита — присутствие в реакци-

онной среде органических реагентов, благо-

приятствующих восстановлению части трех-

валентного железа гематита до двухвалентного 

состояния в процессе формирования магне-

титовой структуры.

Кроме того, было изучено также влияние 

безводной уксусной кислоты на синтез магне-

тита в процессе термальной обработки гема-

тита в зависимости от температуры и продол-

жительности экспериментов (табл. 4). Опыты 

проводились в отсутствие воды, как и в случае 

с бензолом, однако температура фазовых пре-

вращений в уксусной кислоте была намного 

ниже, чем в бензоле. Так, присутствие уксус-

ной кислоты в реакции способствовало обра-

зованию магнетита в продолжительных опы-

тах уже при температуре 300 ºC (опыт 1, 

табл. 4). Полное превращение гематита в маг-

нетит наблюдается при температуре 340 ºC в 

опыте продолжительностью 20 ч, хотя оно не 

заканчивается и при температуре 400 ºC в 

кратковременном опыте продолжительностью 

1 ч даже если содержание уксусной кислоты 

составляет 1,0 мл (опыт 3, табл. 4). Однако 

увеличение продолжительности опытов до 20 

и 23 ч приводит к полному завершению реак-

ции независимо от количества реагента.

Необходимо отметить, что магнетит был ус-

пешно синтезирован также в присутствии в 

реакционной среде 1,4 мл амида муравьиной 

кислоты HCONH
2
 при температуре 400 ºC и 

продолжительности опыта 21 ч.

Таким образом, оптимальная для фазового 

превращения гематита в магнетит в безводных 

чисто органотермальных условиях в присут-

ствии углеводородов бензола и гексана темпе-

ратура — 450—500, а для безводной уксусной 

кислоты — 300—340 ºC. В опытах, проведенных 

в органотермальных условиях в присутствии 

небольшого и умеренного количества воды в 

реакционной смеси в этиловом спирте, она 

составляла 300—340, а в ацетоне и в водно-

спиртовых его растворах — 340—400 ºC. На-

личие большого количества воды в смесях с 

ацетоном в реакционной среде не влияет на 

температуру фазового перехода гематит — 

магнетит, хотя в чистой воде в указанном ин-

тервале температуры гематит вполне устой-

чив. Следовательно, необходимое условие ус-

пешного синтеза магнетита из исходного ге -

матита — присутствие органических реагентов, 

которые при нагревании в зак рытом автокла-

ве распадаются за счет пиролиза и восстанав-

ливают часть ионов трехвалентного железа в 

гематите, способствуя тем самым его транс-

формации в магнетит.

Выводы. 1. Разработан новый метод синте-

за микрокристаллов магнетита на базе крис-

таллов гематита в присутствии органических 

реагентов разной природы (бензол, толуол, 

гексан, этиловый спирт, ацетон, уксусная кис-

лота, амид муравьиной кислоты) в органо-

термальных условиях в автоклавной технике. 

Установлены оптимальные режимы синтеза 

фа зово-чистых микрокристаллов магнетита в 

зависимости от природы реагента.

2. Установлено, что оптимальная для фа-

зового превращения гематита в магнетит в 

чисто органотермальных условиях в присут-

ствии углеводородов бензола и гексана в ре-

акционной камере автоклава температура — 

450—500, для ледяной уксусной кислоты — 

300—340 ºC.

3. Показано, что для синтеза магнетита в 

водных растворах этилового спирта оптималь-

ная температура 300—340, а в растворах аце-

тона — 340—400 ºC. Наличие воды в достаточ-

но большом количестве (около 30 и 50 об. % в 

растворах ацетона) в реакционной среде не 

влияет на температуру фазового перехода ге-

ма тит — магнетит. Основной фактор успеш-

ного синтеза магнетита — присутствие орга-

нических реагентов, которые в температур-

ных условиях опытов служат восстановителя-

 ми ио нов трехвалентного железа в структуре 

гематита.

4. Установлено, что магнетит успешно об-

разуется также при органотермальной обра-

ботке в бензоле вюстита, в котором ионы 

железа двухвалентны. При этом в условиях 

проведенных опытов устанавливается окис ли-

тельно-восстановительное равновесие, спо соб  -

ству ющее окислению двухвалентных ионов 

железа с формированием магнетитовой струк-

туры и образованием атомарного железа.

Эта работа стала возможной благодаря по-

становке задачи и непосредственному участию 

в решении ряда проблемных вопросов экспе ри-

мента известного ученого в области экспе ри-

ментальной минералогии доктора геол.-минерал. 

наук, профессора Георгия Тихоновича Остапен-

ко. Светлой его памяти авторы посвящают эту 

статью.
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ВПЛИВ ПРИРОДИ ОРГАНІЧНИХ 

РЕАГЕНТІВ НА СИНТЕЗ МАГНЕТИТУ

Розроблено новий метод синтезу магнетиту в процесі 

органотермальної обробки гематиту в присутності ор-

ганічних реагентів різної природи (бензол, толуол, гек-

сан, етиловий спирт, ацетон, оцтова кислота, амід му-

рашиної кислоти). Показано, що оптимальною для 

фазового перетворення гематиту в магнетит у присут-

ності бензолу є температура 450—500, для льодяної 

оцтової кислоти — 300—340 ºC, у водовмісних розчи-

нах етилового спирту — 300—340, в розчинах ацето-

ну — 340—400 ºC. Встановлено, що присутність води 

в реакційному середовищі не впливає на температуру 

фазового переходу гематит — магнетит. Виявлено, що 

магнетит успішно утворюється також внаслідок орга-

нотермальної обробки вюститу в бензолі.

B.M. Mitsyuk, N.V. Guz, V.A. Kuts 

EFFECT OF THE NATURE OF ORGANIC 

REAGENTS ON MAGNETITE SYNTHESIS

The authors have developed a new method of magnetite 

synthesis in the process of organo-thermal treatment of 

hematite in the presence of various organic reagents such 

as benzene, toluene, hexane, ethanol, acetone, acetic acid 

and amido-formic acid, and determined the optimum 

physico-chemical conditions of magnetite phase-pure mi-

crocrystals synthesis with the dimensions similar to those 

of the initial hematite crystals (1—5 μm).

The optimal temperature for hematite — magnetite 

phase transformation under water-free organo-thermal 

conditions in the presence of benzene is 450—500 ºC and 

of glacial acetic acid is 300—340 ºC. In water-containing 

ethanol solutions, the optimal temperature is 300—340 ºC 

and in acetone solutions — 340—400 ºC. Presence of 

sufficiently large amounts of water (about 30 and 50 % mi-

xed with acetone) in the reaction medium does not in flu-

ence the temperature of hematite — magnetite phase trans-

formation. Consequently, the main condition of successful 

synthesis of magnetite is the presence of organic reagents — 

reducers of ferric iron ions in the hematite structure.

It was also determined that magnetite is successfully 

formed in the process of organo-thermal treatment of 

wustite benzene containing ferrous ions. It indicates that 

under the experimental conditions, the oxid-redox 

equilibrium is established promoting partial oxidation of 

ferrous ions and formation of the magnetite structure.
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МАГНІТНІ ВЛАСТИВОСТІ НАНОМАГНЕТИТУ, СИНТЕЗОВАНОГО 
В ТЕМПЕРАТУРНОМУ ДІАПАЗОНІ 40—90 °C 

Зразки синтетичних аналогів біогенного магнетиту отримано за двома технологіями співосадження солей дво- 

та тривалентного заліза гідроксидом калію в діапазоні значень температури (40—90 °C). Перша технологія по-

лягала у співосадженні суміші сульфату заліза (II) та хлориду заліза (III), друга — хлориду заліза (II) та хлориду 

заліза (III). Визначено намагніченість насичення усіх синтезованих зразків. Показано, що намагніченість на-

сичення наномагнетиту прямо залежить від температури синтезу. Отримані результати можуть бути використані 

для подальшого розвитку технологій створення синтетичних аналогів біогенного магнетиту. 

МІНЕРАЛОГІЧНИЙ ЖУРНАЛ 
MINERALOGICAL JOURNAL 
(UKRAINE)

Вступ. Магнетит є найбільш типовим пред-

ставником магнітних мінералів та має криста-

лічну структуру типу оберненої шпінелі. Він 

виявляє феримагнітні властивості завдяки упо-

рядкуванню спінових моментів катіонів заліза 

за рахунок обмінної взаємодії між електрона-

ми 3d-оболонки сусідніх катіонів. Від по відно 

до структури, магнітні спінові моменти іонів 

заліза (ІІІ), розташованих в окта- та тетраед-

ричних позиціях, є взаємоскомпенсованими, 

а паралельне упорядкування магнітних спіно-

вих моментів іонів заліза (ІІ), що розташовані 

в октаедричних позиціях, формує магнітний 

момент мінералу. 

Окрім звичайного абіогенного магнетиту, у 

природі існує біогенний магнетит. Цей біомі-

нерал має феримагнітні властивос ті, є най-

більш щільним внутрішньоклітинним преци-

пітатом [3], а також одним з найбільш твердих 

відомих біоорганічних мінералів. 

Завдяки дослідженням біогенного магнети-

ту виявлено його унікальні властивості [2]. 

Наприклад, він демонструє квантові осциля-

ції за кімнатної температури. Ці унікальні 

властивості біогенного наномагнетиту відкри-

вають нові можливості для створення кван-

тових комп’ютерів, базованих на принципах 

функ ціонування мозку.

Для реалізації таких можливостей необхід-

но вирішити проблеми, пов’язані зі створен-

ням синтетичних аналогів біогенного нано-

магнетиту. За останні два десятки років розро-

блено багато різноманітних методів і способів 

синтезу магнітних наночастинок [1]. Серед 

них синтез у мікроемульсіях, золь-гель син-

тез, хімічні реакції з використанням ультра-

звуку, гідротермічні реакції, гідроліз та тер-

моліз прекурсорів, проточно-ін’єкційний та 

елект рохімічний синтез. Найбільш розповсюд-

женим методом отримання магнітних нано-

частинок був і залишається метод хімічного 

співосадження солей заліза, з яким, водночас, 

пов’язано багато невирішених питань: різно-

манітні чинники впливають на фазовий склад, 

розмір, форму, магнітні характеристики син-

тезованих магнітних наночастинок тощо. На-

приклад, форму та розмір наночастинок мож-

на регулювати за допомогою зміни рН, іонної 

сили, температури, типу солей заліза (перхло-

рати, хлориди, сульфати та нітрати), співвід-

ношення концентрацій дво- та тривалентно-

го заліза та ін. Для вирішення задачі створен-

ня синтетичного наномагнетиту — аналога 

біогенного магнетиту, важливо вивчити вплив 
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цих чинників на характеристики синтезова-

них зразків наномагнетиту. 

З викладеного випливає мета роботи — до-

слідження магнітних властивостей зразків син-

тетичного наномагнетиту в залежності від тем-

ператури їх синтезу та від природи аніона.

Матеріали та методи. Для синтезу наночас-

тинок використано: воду бідистильовану, со-

ляну кислоту (HCl) концентровану, гідроксид 

калію КОН (усі — "Хімлаборреактив"), суль-

фат заліза (ІІ) семиводний FeSO
4
 ·  7H

2
O, хло-

рид заліза (ІІ) чотириводний FeCl
2
 ·  4H

2
O,

 

хло  рид заліза (ІІІ) шестиводний FeCl
3
 ·  6H

2
O, 

γ-амінопропілтриетоксисилан (усі — Sigma-

Aldrich). Всі розчини приготовано на бідисти-

льованій воді.

Магнетит синтезували за двома технологія-

ми співосадження солей дво- та тривалентно-

го заліза. Відповідно до першої технології, 

ком поненти реакції співосадження (розчини 

FeSO
4
 ·  7H

2
O та FeCl

3
 ·  6H

2
O у 1 M HCl) змі-

шували у реакційній посудині та додавали до 

них 50 мл 2 M КОН. Посудину закривали 

кришкою. Перемішували розчин електрич-

ною мішалкою. Розчин уміщували в реактор 

та інкубували постійно перемішуючи за ви-

значеної температури синтезу (40, 50, 60, 70, 

80 та 90 °С) протягом 1 год. Одержану суспен-

зію промивали 10 разів бідистильованою во-

дою та тричі — спиртом. Опісля відділяли на-

ночастинки магнетиту за допомогою методу 

магнітної сепарації, додавали до них 25 мл 

0,05 M КОН та 25 мл 10 %-го розчину γ-амі-

нопропілтриетоксисилану в 0,05 M КОН. 

Цей розчин інкубували в реакторі за темпе ра-

тури 90 °C протягом 2,5 год. Після чого сус-

пензію промивали невеликою кількістю 0,05 M 

КОН (тричі) і спиртом (двічі). Одер жаний 

зразок на номагнетиту висушували у ліофіль-

ній сушці.

Згідно з другою технологією, компоненти 

реакції співосадження (розчини FeCl
2
 ·  4H

2
O

 

та FeCl
3
 ·  6H

2
O у 1 M HCl) змішували у реак-

ційній посудині та додавали до них 50 мл 2 M 

КОН. Посудину закривали кришкою. Пере мі-

шували розчин електричною мішалкою. Роз-

чин уміщували в реактор та інкубували по-

стійно перемішуючи за визначеної темпера-

тури синтезу (40, 50, 60, 70, 80 та 90 °С) про-

тягом 1 год. Отриману суспензію промивали 

10 ра зів бідистильованою водою та тричі спир-

Рис. 1. Характерна залежність питомої намагніченос-

ті (М ) від напруженості зовнішнього магнітного поля 

(H ) для зразка, що був синтезований за першою тех-

нологією за температури 80 °С

Fig. 1. Characteristic dependence of relative magnetiza-

tion (M ) from intensity of external magnetic field (H ) for 

the sample, synthesized by first technology by the tem-

perature 80 °С

Рис. 2. Залежність намагніченості насичення від тем-

ператури реакції співосадження. Криві (а) та (b) 

відносяться до зразків, отриманих за першою та 

другою технологіями

Fig. 2. Dependence of saturation magnetization from tem-

perature of co-precipitation reaction. Curves (a) and (b) 

are related to the samples, synthesized by the first and se-

cond technologies

39
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ка. Зазвичай як еталонний використовують 

зразок чистого нікелю, намагніченість наси-

чення якого визначена з високою точністю 

і дорівнює 54,44 А·м2/кг за кімнатної тем-

ператури.

Експериментальні результаті та їх обгово-
рення. Оскільки параметри кривих намагні-

чення не є сталими, а залежать від розміру 

частинок та їх доменного стану, вони можуть 

бути використані для визначення розміру та 

доменного стану частинок синтезованих зраз-

ків. Так, наприклад, криві намагнічення од-

нодоменних частинок зазвичай ширші від 

кривих намагнічення мультидоменних части-

нок через більшу коерцитивність та залишко-

ву намагніченість у однодоменних матеріалах. 

Суперпарамагнітні частинки не виявляють 

залишко вої намагніченості або коерцитивнос-

ті. Тому форма кривих намагнічення для та-

ких частинок тонка. Суперпарамагнітні час-

тинки проявляють дуже стрімке початкове 

зростання на магніченості зі зростанням по-

ля, а потім поступове підвищення до наси-

чення. Криві намагнічення усіх синтезованих 

зразків нано магнетиту мають однаковий ви-

гляд (рис. 1).

Можна помітити, що форма кривих намаг-

нічення для синтезованих зразків наномагне-

титу надзвичайно тонка, залишкової намагні-

ченості або коерцитивності вони не проявля-

ють, тобто вони є суперпарамагнітними.

Намагніченість насичення зразків (M
s 
), син-

тезованих за першою і другою технологіями, 

зростає зі збільшенням температури синтезу 

(рис. 2).

Різке зростання намагніченості насичення 

від бувається для зразків наномагнетиту, син-

те зо ваних за температури від 40 до 60 °С. По-

дальше підвищення температури синтезу зраз-

ків на но магнетиту призводить до повільного 

не знач ного збільшення намагніченості на-

сичення.

Зростання намагніченості насичення син-

тетичних зразків наномагнетиту з підвищен-

ням температури реакції співосадження по-

в’я зано, ймовірно, зі зменшенням кількості 

дефектів та дислокацій у кристалічній ґратці 

зразків, синтезованих за вищих значень тем-

пе ратури. Водночас намагніченість насичення 

син тезованих зразків наномагнетиту набагато 

мен ша, ніж у природного магнетиту (92 А · м2/

кг). Це можна пояснити невисоким ступенем 

кристалічності синтезованих зразків наномаг-

том. Після цього відділяли наночастинки маг-

нетиту за допомогою методу магнітної сепа-

рації, додавали 25 мл 0,05 M КОН та 25 мл 

10 %-го розчину γ-амінопропілтриеток сиси-

лану в 0,05 M КОН. Цей розчин інкубували 

в реакторі за температури 90 °C протягом 

2,5 год. Опісля суспензію промивали невели-

кою кількістю 0,05 M КОН (тричі) та спиртом 

(двічі). Одержаний зразок наномагнетиту ви-

сушували у ліофільній сушці. У даному випад-

ку γ-аміно про пілтриетоксисилан використо-

вували для створення захисного покриття, що 

захищає поверхню наночастинок від окиснен-

ня та фазового переходу магнетит — маггеміт.

Магнітні властивості отриманих наночас-

тинок магнетиту досліджено за допомогою 

методу магнітометрії. Було використано маг-

нітометр з датчиком Хола, призначений для 

вимірювань параметрів кривих намагнічен-

ня порошкових матеріалів за граничними та 

частковими гістерезисними циклами. Виміри 

параметрів кривих намагнічення відбуваються 

у розімкненому магнітному ланцюгу. Дослід-

жуваний зразок у формі циліндра вводять у 

міжполюсний простір електромагніта. У без-

посередній близькості від зразка розташована 

диференційна пара дат чиків Хола, магнітні 

вісі яких зорієнтовані паралельно вектору зо-

внішнього магнітного поля електромагніта. 

Завдяки такій орієнтації вимірювальні пере-

творювачі не реагують на зовнішнє поле, тоб-

то виникнення вимірювального сигналу по-

в’я зано лише з нормальною до зовнішнього 

поля компонентою поля розсіяння зразка, 

прямо пропорційною величині його магніт-

ного моменту. Вимірювання величини зов-

нішнього поля відбувається за допомогою 

окремого датчика Хола. Сигнали датчиків 

поля зразка та зов нішнього магнітного поля 

подаються на входи масштабувальних підси-

лювачів, що передають інформацію до пер-

сонального ком п’ю тера (ПК). Оскільки дат-

чики Хола є знакочутливими вимірювачами 

величини по ля, схема забезпечує реєстрацію 

залежності ве личини маг нітного моменту 

зразка від зов нішнього магнітного поля в усіх 

чотирьох квадрантах кривої намагнічення. 

Для визначення абсолютної величини магніт-

ного моменту (намагніченості) досліджуваних 

зразків виконано калібровку за еталонним 

зразком з відомою намагніченістю насичен-

ня, форма, розмір та маса якого дорівню-

ють таким параметрам досліджуваного зраз-

Н.О. ДУДЧЕНКО 
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нетиту, а також імовірною присутністю у зраз-

ках слабомагнітних фаз оксидів заліза. 

Слід відзначити також, що внаслідок реакції 

за участі сульфат-аніонів було отримано зраз-

ки наномагнетиту, що характеризуються вищою 

намагніченістю насичення, ніж отрима ні в ре-

зультаті реакції лише з хлорид-аніонами.

Висновки. Для отримання зразків синтетич-

ного наномагнетиту, що мають досить високу 

намагніченість насичення (40—45 А · м2/кг), 

необхідно використовувати реакцію співосад-

ження за участі сульфат-аніонів за температу-

ри понад 60 °C. Отримані результати є дуже 

важливими та будуть використані надалі у ході 

розробки технологій створення аналогів біо-

генного магнетиту. Створення синтетичних 

аналогів біогенного магнетиту відкриває нові 

можливості для розробки пристроїв обробки 

та зберігання інформації.

Роботу виконано в рамках наукового проекту 

7/11-Н цільової комплексної програми фундамен-

тальних досліджень НАН України "Фундаменталь-

ні проблеми наноструктурних систем, наномате-

ріалів, нанотехнологій".

Автор висловлює подяку професору О.Б. Брику 

за постановку задачі і критичні зауваження під 

час виконання дослідження.
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Н.А. Дудченко

МАГНИТНЫЕ СВОЙСТВА НАНОМАГНЕТИТА, 

СИНТЕЗИРОВАННОГО В ТЕМПЕРАТУРНОМ 

ДИАПАЗОНЕ 40—90 ºC

Образцы синтетических аналогов биогенного магне-

тита были синтезированы согласно двум технологиям 

соосаждения солей двух- и трехвалентного железа 

гидроксидом калия в температурном диапазоне 40—

90 °C. Первая технология состояла в соосаждении 

смеси сульфата железа (II) и хлорида железа (III), 

вторая — хлорида железа (II) и хлорида железа (III). 

Показано, что намагниченность насыщения наномаг-

нетита прямо зависит от температуры синтеза. Полу-

ченные результаты могут быть использованы для 

дальнейшего развития технологий создания синтети-

ческих аналогов биогенного магнетита.

N.O. Dudchenko

MAGNETIC PROPERTIES OF NANOMAGNETITE, 

SYNTHESIZED IN THE TEMPERATURE 

RANGE OF 40—90 °С

As is generally known, the organism of human beings and 

the organisms of other animals contain magnetite (Fe
3
O

4
). 

Biogenic magnetite — is the object of nano mine ralogy that 

has unique magnetic properties. It is known, that biogenic 

magnetite is the biomineral that ensures the navigation 

properties of animals (birds, fish, insects, etc.) and takes 

part in processing and saving of information in the brain 

tissues. But it is yet not known about the rea lization of 

magnetoreception in the organisms. The inves tigation of 

magnetic biominerals opens wide perspec tives for creation 

of synthetic analogues of the physiological particles as 

hybrid of mineral and organic matter. 

There are many technologies used for the magnetite 

nanoparticles creation. We have synthesized magnetite 

nanoparticles by two technologies of iron salts co-pre ci-

pitation by potassium hydroxide at different temperatures 

(40—90 °C). First technology includes precipitation of 

iron (II) sulfate and iron (III) chloride mixture. Second 

technology includes precipitation of iron (II) chloride and 

iron (III) chloride mixture. It was shown, that the higher 

temperature of the reaction, the higher the magnetization 

of obtained nanomagnetite. The obtained results could be 

used when developing the technologies of biomimethic 

synthesis of biogenic magnetite analogues.
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ВЛИЯНИЕ ФОРМЫ И РАЗМЕРОВ НАНОЧАСТИЦ МАГНЕТИТА 
НА ВРЕМЯ РЕЛАКСАЦИИ МАГНИТНОГО МОМЕНТА 

Проведен теоретический анализ магнитных свойств наночастиц магнетита в зависимости от их размера и фор-

мы. Установлено выполнение условия однодоменности и рассчитано время релаксации в температурном диа-

пазоне T = 0 – T
C

 (T
C 

— температура Кюри магнетита) для синтезированных наночастиц магнетита, различаю-

щихся формой, размерами (d), полимерным покрытием и намагниченностью насыщения (M
s 
) при Т = 300 K. 

Для рассмотренных наночастиц магнетита определены температура блокировки T
b
 и диапазоны ферромагнит-

ного (ФМ) и суперпарамагнитного (СПМ) поведения при исследованиях методом мессбауэровской спектро-

скопии (МС). Показано, что диапазоны характерного магнитного поведения кубических наночастиц магнетита 

при МС-исследованиях определяются в основном их размером: наночастицы с d
 
= 30 нм должны проявлять 

ФМ поведение при T < 420 K, с d
  

= 25 нм — при T < 325 K, исключая узкий диапазон при T ≈ 130 K, при 

остальных значениях Т — переходная область. Температура блокировки для кубических частиц составляет T
b
 ≈ 

≈ 130 K и, кроме того, для частиц с d = 25 нм, отличающихся от других полимерным покрытием и незначитель-

но — зна чениями M
s
 — T

b
 = 625—635 К. В узком диапазоне T ≈ 130 K (вблизи перехода Вервея) возможно СПМ 

поведение. Наночастицы магнетита иглообразной формы (d
  
= 100 нм) в МС-исследованиях должны проявлять 

ФМ поведение при T < 650 K, переходная область — 650 K < Т < 800 K. При T > 800 K, вероятнее всего, сущест-

венными становятся процессы некогерентного перемагничивания. Температура блокировки составляет T
b
 ≈ 750 K.

МІНЕРАЛОГІЧНИЙ ЖУРНАЛ 
MINERALOGICAL JOURNAL 
(UKRAINE)

Введение. В связи с развитием био- и нано-

минералогии значительно возрастает объем 

исследований свойств минеральных наночас-

тиц, имеющих размеры в нанометровом диа-

пазоне. Особый интерес к изучению маг ни т-

ноупорядоченных наночастиц обусловлен сле-

дующими факторами. Магнитные наночас-

тицы являются одним из наиболее важных 

объектов биоминералогии, поскольку они иг-

рают существенную роль в механизмах хране-

ния и обработки информации в биологичес-

ких объектах. Кроме того, магнитные наноча-

стицы присутствуют в качестве включений во 

многих минералах (например в железистых 

кварцитах). Изучение свойств и характерис-

тик таких наночастиц открывает новые воз-

можности для решения минералогических 

задач. Исследованию систем магнитных на-

ночастиц уделяется значительное внимание и 

в связи с разработкой технологий создания 

магнитных носителей информации высокой 

плот ности, магнитных сенсоров, изучением 

влияния магнитных полей на биологические 

организмы [1—3, 6, 7, 9, 11].

Магнитные свойства наночастиц заметно от-

личаются от свойств объемной фазы: для на-

ночастиц характерно повышение константы 

анизотропии, изменение намагниченности 

насыщения и температуры Кюри Т
С
 и др. 

[1, 6, 7]. Это обусловлено поверхностными и 

кван тово-размерными эффектами, взаимо дей-

ст ви ем между частицами. Существенные из-

менения физических характеристик материа-

ла возникают, если размер наночастиц много 

меньше максимального радиуса однодомен-

ности r
0
 << R

с
 [1].

При уменьшении размеров частиц влияние 

тепловых флуктуаций на их магнитные свой-

ства усиливается, в частности магнитный мо-

мент частицы может переориентироваться че-

рез барьеры вследствие термофлуктуационной 

активации [1—3, 6, 7]. Магнитное поведение 

наночастиц определяется временем релакса-

ции τrelax , приблизительно равным времени, в 
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течение которого магнитный момент частицы 

преодолевает энергетический барьер, обуслов-

ленный анизотропией [1, 6, 7].

При экспериментальных исследованиях су-

щественное значение имеет длительность из-

мерений τ
m

: при магнитостатических измере-

ниях τ
m 

~ 100 с, при исследованиях методом 

мессбауэровской спектроскопии (МС) τ
m

  ≈ 

≈ 10–8—10–9 с [6, 7]. Магнитное поведение 

системы наночастиц определяется температу-

рой (T
b
) и объемом (V

b
) блокировки, при ко-

торых τ
relax

 = τ
m

. При суперпарамагнитном 

(СПМ) состоянии системы магнитных нано-

частиц (τ
relax

 << τ
m

) ориентация магнитных 

моментов частиц меняется спонтанно вслед-

ствие тепловых флуктуаций. При ферромаг-

нитном (ФМ) состоянии (τ
m

 << τ
relax

) — маг-

нитные моменты частиц за время измерения 

не достигают состояния термодинамического 

равновесия и бло кируются вдоль оси анизо-

тропии. Тонкая струк тура МС-спектра наб-

людается при ФМ состо янии магнитных на-

ночастиц [6]: при τ
I 

<< τ
relax

 магнитное поле 

на ядрах 57Fe, обусловленное системой спи-

нов на ночастицы, H
I  
≈ const в течение τ

I 
, где 

τ
I
 — период ларморовской прецессии спина 

ядра 57Fe.

Значительный объем исследований посвя-

щен магнитным свойствам наночастиц магне-

тита — самого распространенного материала 

магнитных включений в биологических сис-

темах (в основном в однодоменном состоя-

нии) и распространенного минерала горных 

пород [1, 4, 5, 11].

Магнетит представляет собой простой фер-

рит со структурой обращенной шпинели, те-

траэдрические (А) и октаэдрические (В) пус-

тоты которой частично заняты ионами желе-

за: Fe3+
IV

[Fе2+, Fе3+]
VI

O
4
, элементарная ячейка 

(параметр a = 8,396 Å) содержит восемь струк-

турных единиц [5]. Магнитные моменты ио-

нов Fe3+(А) и Fe3+(В) компенсируются, так 

что суммарный магнитный момент обуслов-

лен магнитными моментами иона Fe2+(В). 

Температурная зависимость намагниченности 

насыщения магнетита относится к нормаль-

ному типу — не имеет изгибов и точки ком-

пенсации [5]. При T
m 

= 119 K происходит 

структурный фазовый переход первого рода 

(переход Вервея), что сопровождается анома-

лиями, в частности изменением вблизи точки 

перехода знака константы магнитокристалли-

ческой анизотропии K
1
 [5, 8, 11]. Температур-

ная зави симость константы K
1
(Т) магнетита 

имеет сложный вид [8].

Цель данной работы — определение диапа-

зонов характерного магнитного поведения 

синтезированных наночастиц магнетита в за-

висимости от их формы, размеров и намагни-

ченности насыщения при исследованиях МС-

методом. Для этого было рассмотрено выпол-

нение условия однодоменности и рассчитано 

время релаксации в температурном диапазоне 

T = 0—T
C
 (T

C 
—

 
температура Кюри магнетита) 

для рассматривавшихся наночастиц.

Методика исследования. Критерий однодо-

менности магнитных частиц. При снижении 

размеров частиц энергетически выгодно обра-

зование однодоменных частиц [1, 5—7]. Усло-

вие однородности намагниченности М маг-

нитной частицы имеет вид [7]: ΔF > 0, где 

F — свободная энергия. Максимальный раз-

мер од нодоменного кубического или одно-

осного кристалла, учитывая составляющие 

разных видов энергии в F, можно определить 

из уравнения [7]:

 
ln ,

2 2

0

4 1
6

B s c cN M R R

A a

⎛ ⎞
= −⎜ ⎟

⎝ ⎠  
(1)

где N
B
 = H eff/M

s
 — размагничивающий фак-

тор, H eff  —  эффективное внутреннее поле, M
s

= 
= |M

s
|  — намагниченность насыщения, R

с 
— 

максимальный радиус однодоменности, A — 
эффективная константа обменного взаимодей-

ствия, a
0 — параметр элементарной ячейки.

Эффективное внутреннее поле H eff однодо-

менной частицы при отсутствии внешнего по-

ля определяется размагничивающим полем H
d
 

и эффективным полем анизотропии H
A 

. На-

магниченность М такой частицы направлена 

вдоль легкой оси [5]. Это поле определяет 

собственную частоту прецессии М частицы: 

ω
0
 = γ  · H eff , где γ — гиромагнитное отноше-

ние, H eff = {[H
z 

+ (N
x
 – N

z
)M

s
] · [H

z
 + (N

y
 – 

– N
z
) M

s
]}1/2, N

x 
, N

y 
, N

z
 — размагничивающие 

факторы вдоль соответствующих осей. Эффек-

тивное внутреннее поле одноосного кристал-

ла (легкая ось — ось кристалла, вектор М на п-

равлен вдоль легкой оси) равно: H eff = 2K eff/M
s 
= 

= N
B 

· M
s
, где K eff = (N

B
 /2)M

s
2 — эффективная 

константа одноосной анизотропии [5].

Постоянную обмена для ферромагнетика, в 

котором спины расположены в узлах решет-

ки, приблизительно можно определить следу-

ющим образом [5]: A = A’(M/M
0
)2, где A’ ≈ 
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≈ k
B
T

С 
/a

0
, М — намагниченность, М

0
 = М при 

Т = 0 K, T
С 

—
 
температура Кюри.

Время релаксации однодоменных магнитных 

час тиц. Приблизительно время релаксации на-

магниченности М однодоменной наночасти-

цы можно определить по формуле [1, 6, 7]:

 
· exp ,0

b
relax

B

U

k T

⎛ ⎞Δ
τ ≈ τ ⎜ ⎟

⎝ ⎠  
(2)

где τ
0
 = f

0
–1, f

0
 ≈ 109—1010 с–1 ≈ частота пре-

цессии магнитного момента частицы, ΔU
b
 — 

барьер, обусловленный анизотропией ΔU
b 

= 

= κ  · V — при одноосной анизотропии, κ — 

константа одноосной анизотропии, ΔU
b 

= 

= (1/12) |K
1
|  · V — при кубической анизотропии 

и K
1
 < 0, V — объем частицы, k

B
 — постоянная 

Больцмана, T — температура.

При рассмотрении релаксационных процес-

сов в системе магнитных наночастиц обычно 

используют диффузионную модель Брауна [2, 3]: 

динамика М однодоменной магнитной части-

цы описывается уравнением Фоккера-План ка 

для функции распределения W (М, t) при ус ло-

виях: М однородна, |М| = Ms = const, межчас-

тичные эффекты не учитываются. Плот ность 

свободной энергии однодоменной ферромаг-

нитной частицы, обусловленная анизотроп-

ным потенциалом при отсутствии внешнего 

магнитного поля, имеет несколько миниму-

мов, разделенных барьерами [2, 9]. Переори-

ентации М между метастабильными состоя-

ниями обусловлены низкочастотными релак-

сационными модами. Динамика М в общем 
характеризуется (интегральным) временем ре-

лаксации, которое определяется собственны-

ми значениями оператора Фоккера-Планка 

при заданной плотности свободной энергии.

Интегральное время релаксации М сфери-

ческих частиц с кубической анизотропией 

при K
1 

< 0 при умеренном и сильном затуха-

нии (α ≥ 1) во всем температурном диапазоне 

(при ∀δ) можно определить по формуле [3]:

 
 exp( / )3 1

3relax N

δ −τ ≈ τ ×
δ  

 

 
,3

1 2
4 2 4 2

−δ⎡ ⎤π π⎛ ⎞× + −⎢ ⎥⎜ ⎟
⎝ ⎠⎣ ⎦  

(3)

где τ
N

 = β  · M
s
(α + α–1)/2γ — характеристичес-

кое (диффузионное) время, β = V/k
B
T, δ = 

= β  · |K
1
| /4, α = γ · η · M

s 
—

 
безразмерный коэф-

фициент затухания, характеризующий интен-

сивность тепловых флуктуаций, η — коэффи-

циент диссипации.

Время релаксации кристаллов с кубической 

анизотропией при K
1  

<  0 и ∀α в низкотемпе-

ратурном пределе (ΔU
b
 /k

B
T = δ/4 >> 1) опре-

деляется по формуле [2]:

exp( ) ,
( · · / )2

3 3

2 2 9 8 1 8 2 9

N
relax

G

π τ δ
τ =

⎡ ⎤δ + α − α δ⎢ ⎥⎣ ⎦  

(4)

где

ln exp( ( ))
( ) exp ,

2

2
0

1 1 41

1 4
G d

∞⎡ ⎤⎡ ⎤− −ρ λ +⎣ ⎦⎢ ⎥ρ = λ⎢ ⎥π λ +⎢ ⎥⎣ ⎦
∫

G(ρ) = 1 при α ≥1.
В таком температурном диапазоне (δ  >  3) 

полученные величины τ
relax

 практически сов-

падают с результатами, полученными при 

чис ленном решении уравнения Фоккера–

Планка [2].

Для аксиально-симметричного потенциала 

(ин тегральное) время релаксации равно [3]:

 
cos cos 22

00

21 N
relax

Z

τ
τ = ×

θ − θ
 

( ) exp( ( ))( cos ) ,
2

1

0 2
1 1 1

z
f q f z

q e dq dz
z

−β

− −

⎡ ⎤ β× − θ⎢ ⎥
−⎣ ⎦

∫ ∫
 
(5)

где 

 
( )cos , , ,

1

0
1

1
1 2

n n f xx e dx n
Z

−β

−
θ = =∫

 

 
( ) exp( )

1 1
2

1 1

f xZ e x dx−β

− −
= = σ −∫ ∫

 
нормировочная постоянная W(θ), θ — поляр-

ный угол М относительно лабораторной сис-

темы координат, скобки <..> обозначают ус ред-

нение по системе частиц, индекс 0 обозначает 

равновесное значение, f (θ) = –κ  ·  cos2(θ) — 

плотность свободной энергии, σ = κ  ·  V/k
B
T.

Время релаксации M одно осных кристал-

лов в низкотемпературном пределе (ΔU
b
 /k

B
T = 

= σ >> 1) при ∀α приблизительно определя-

ется по формуле Брауна [9]:

 
( )

exp( ).
11 2

3 2

2 2

S
relax

M −
−β α + απτ ≈ σ σ

γ  
(6)

Необходимо отметить, что формулы (4) и 

(6), полученные при условии ΔU
b
 /k

B
T >> 1 при 

∀α представляют собой упрощенную формулу 

Е.А. КАЛИНИЧЕНКО
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Характеристики рассматривавшихся наночастиц магнетита при Т = 300 K, 
температурный диапазон ФМ поведения и температура блокировки
The parameters of considered magnetite nanoparticles at T = 300 K, the temperature range of FM behavior 
and the blocking temperature

Номер 

образца

Форма

наночастиц
Оболочка

d (d
[111]

), 

нм

M
s
эскп ,

эмю/г

Ms

эмю/см3 N
B

ФМ,

τ
relax 

/τ
I
 >  10

T
b
, K,

τ
relax 

/τ
I
 = 1

1 ДС 30 (52,0) 81 424,3 1,0 ≠ 130, < 420 K ≈ 130

2 Куб γ-АПС 25 (43,3) 79 413,8 1,1 ≠ 130, < 325 K ≈ 130, 635

3 ГЭК 25 (43,3) 74 387,6 1,2 ≠ 130, < 325 K ≈ 130, 625

4 Цилиндр Хитозан 100 32 167,6 12,7 < 650 K 750

d
p
 = 10 нм

П р и м е ч а н и е. ДС — декстран, γ-АПС — 3-аминопропилтриэтоксисилан, ГЭК — гидроксиэтилкрахмал.

(2) при соответствующих значениях τ
0 

и пока-

зателях экспоненты ΔU
b
 /k

B
T = δ/4 = β  ·|K

1
|
 
/12 

и σ = β  · κ соответственно.

Методика вычислений. Заметные изменения 

магнитных характеристик магнетита наблю-

даются при размере наночастиц r
0
 <  20 Å [1]. 

Поэтому было предположено использовать для 

образцов большого размера (таблица) тем пе-

ратурные зависимости относительной намаг-

ниченности насы щения μ(Т ) = M
s
 /M

s,0 
(M

s,0 
= 

= M
s 
при Т = 0 K)

 
[5] и K

1
(Т ) [8] для объемно-

го магнетита.

Зависимость μ(Т ) магнетита [5] была ап-

про ксимирована кривыми: μ(Т ) = –1,3746 × 

× (1 – T/T
C
) + 2,9055  ·  (1 – T/T

C
)1/2 — 0,5298 в 

диапазоне T/T
C
 = 0—0,6 и μ(Т) = 1,245  ·  (1 – 

– T/T
C
)1/2 — при T/T

C
 = 0,6—1. В диапазоне 

T = 0—T
C
 рассмотрены значения Т для из-

вестных значений K
1 

[8], кроме того, при T = 

= 500—635 K было рассмотрено несколько 

дополнительных точек, значения K
1
 в кото-

рых определены по аппроксимации K
1
 (Т) = 

= –1,12412  · 105  · (T/T
C
)2 + 4,43398  · 105  ·  (T/T

C
)– 

– 2,74489  · 105 в диапазоне T/T
C
 = 0,3—1, где 

T
C
 = 847 К — температура Кюри магнети-

та [4, 5].

В магнетите (кубическая анизотропия, K
1
 < 

<  0) восемь легких осей [111] [4, 5]. Чтобы 

определить H eff исследуемых наночастиц, бы-

ло предположено, что М направлена вдоль лег-

кой оси [111]: в кубической частице — вдоль 

диагонали куба (это диаметр сферы, которой 

можно аппроксимировать такую частицу), в 

цилиндрической частице — вдоль оси цилинд-

ра (поскольку цилиндрические частицы био-

магнетита крис таллизуются вдоль легкой оси 

[4]). Размагничивающие фак торы для сферы 

N
x
 = N

y
 = N

z
 = (4/3)π, для цилиндра, М кото-

рого параллельна оси — N
x
 =  N

y
 = 2π, N

z
 = 0, 

при условиях: ось z — легкая ось, M направле-

на вдоль z, внешнее поле H
0
 = 0 [5]. При ку-

бической анизотропии и K
1
 < 0 эффективный 

размагничивающий фактор N
z
A = –(4/3)K

1
/M

s
2 

вдоль оси [111] [5]. Тогда величину H eff мож-

но определить по фор муле для поля, обуслов-

ливающего собст вен ную прецессию М час-

тицы. Соответственно, для частиц магнети-

та кубической фор мы размагничивающий 

фактор N
B
  =  H eff/M

s 
= –(4/3)K

1
/M

s
2, для час-

тиц цилиндрической формы N
B 

= –(4/3)K
1
/

M
s
2 + 2π, эффективная константа одноосной 

анизотропии Keff   =
  
(H eff/2)M

s 
= –(2/3)K

1
 + 

+ π  · M
s
2.

Выражение для параметра А было получено 

для ферромагнетика, в котором спины распо-

ложены в узлах решетки, то есть параметр 

элементарной ячейки a
0
 равен расстоянию 

между спинами [5]. Поэтому было предполо-

жено, что для магнетита необходимо рассмат-

ривать в качестве параметра а
0
 расстояние 

между спинами: а
0
 = (v

0 
/n)1/3, где v

0
 — объем 

элементарной ячейки, n — количество ионов 

в элементарной ячейке, Были рассмотрены 

варианты: n = n (Fe) = 24 — количество ато-

мов железа и n = n (Fe2+) = 8 — количество 

ионов Fe2+ (нескомпенсированные спины) в 

элементарной ячейке.

При определении максимального радиуса 

однодоменности исследуемых частиц уравне-

ние (1) решали графически для каждого зна-

чения Т. Необходимо отметить, что значение 

M
s
 кубических наночастиц не влияет на вели-

чину R
C 

, поскольку N
B 

·  Ms
2 =

 
–(4/3)K

1
.

Учитывая иглообразную форму цилиндри-

ческих частиц (dp /d <<  1, где dp — диаметр 

основания), рассматривали цилиндрические 
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частицы с максимально возможным диамет-

ром dp = 10 нм при длине d = 100 нм.

Результаты и обсуждение. В таблице приве-

дены характеристики рассматривавшихся на-

ночастиц магнетита: форма, полимерная обо-

лочка, размеры магнитного ядра, намагничен-

ность насы щения M
s
эскп при Т = 300 K и 

соответствующее значение M
s 

(эмю/см3) — 

намагниченность на сыщения с учетом плот-

ности маг нетита 5,238 г/см3 [5]. Для кубичес-

ких частиц указаны значения d
[111] 

—
 
размер 

частицы вдоль оси [111] (диагональ куба) — 

направления намагниченности М. Приведены 

значения размагничивающего фактора, полу-

ченные с помощью приведенных выше соот-

ношений при Т = 300 K.

Необходимо отметить, что заметно меньшие 

значения M
s
 исследованных образцов (табли-

ца) относительно объемного магнетита (471 Гс 

при Т = 300 K [4]), по-видимому, в значитель-

ной мере обусловлены наличием полимерных 

оболочек разного типа, для цилиндрических 

частиц могут проявляться и другие поверх-

ностные эффекты [1]. Различиями во взаимо-

действии полимерных оболочек разного типа 

с магнитным ядром можно объяснить и не-

большое различие M
s
 кубических наночастиц 

2 и 3 одинакового размера (таблица).

Из полученных данных следует, что в диа-

пазоне T = 0—T
C
 частицы магнетита всех рас-

смотренных образцов являются однодоменны-

ми: d
[111]

 < Rс при ∀Т (таблица; рис. 1). Пред-

почтительным представляется использование 

в качестве параметра а
0
 расстояния между не-

скомпенсированными спинами в элементар-

ной ячейке (n = n (Fe2+) = 8 — количество ио-

нов Fe2+), поскольку полученные значения Rс
 

лучше соответствуют известным данным о мак-

симальном радиусе однодоменных сферичес-

ких наночастиц магнетита Rс 
≈ 50—70 Å [1, 4].

Таким образом, можно было определить 

вре мя релаксации М рассматривавшихся на-

Рис. 1. Максимальный радиус однодоменности рас-

сматривавшихся наночастиц магнетита: 1 — кубичес-

кие частицы, 2 — цилиндрические частицы. Количес-

тво спи нов в элементарной ячейке n
S
: пунктирные 

кривые — n
S
 = 24 (ионы Fe2+, Fe3+), a

0
 = 2,9 Å, A’= 

= 4,02  · 10–6 эрг/см; сплошные кривые — n
S 

= 8 (ионы 

Fe2+), a
0
 = 4,2 Å, A’= 2,78  ·10–6 эрг/см

Fig. 1. The maximum single-domain radius of considered 

magnetite nanoparticles: 1 — cubic particles, 2 — cy lin-

drical (needle-like) particles. The spin number of n
S
 in 

the elementary cell: dotted lines — n
S
 = 24 (Fe2+, Fe3+ 

ions), a
0
 = 2.9 Å, A’ = 4.02  · 10–6 erg/cm; solid lines — 

n
S 

= 8 (Fe2+ ions), a
0
 = 4.2 Å, A’ = 2.78  ·10–6 erg/cm

Рис. 2. Температурные зависимости относительного 

времени релаксации τ
relax

 /τ
I
 для рассматривавшихся 

наночастиц магнетита: 1—3 — кубические частицы 

1—3 (см. таблицу), τ
relax

 — по формуле (3) при α = 1; 

4 — цилиндрические частицы, τ
relax

 — по формуле (5) 

при α = 0,11. Приведены кривые (вблизи соответству-

ющих символов), для которых τ
relax

 вычисляли с опре-

деленными упрощениями. Штриховые кривые — в 

низкотемпературном пределе (ΔU
b
 /k

B
T >> 1) при α = 

= 0,11, τ
relax

 по формуле: (4) — кубические частицы, 

(6) — цилиндрические частицы. Пунктирные кри-

вые — τ
relax

 по формуле (2): кубические частицы — 

при τ
0 

= 1  · 10–9 с, ΔU
b 

=|K
1
|  · V/12, цилиндрические 

частицы — при τ
0 

= 2,1  · 10–10 с, ΔU
b 

= K eff · V

Fig. 2. The temperature dependencies of the relative 

relaxation time of τ
relax

 /τ
I
 of considered magnetite 

nanoparticles: 1—3 — cubic particles 1—3 (table), τ
relax

 — 

by the formula (3) at α = 1; 4 — cylindrical (needle-like) 

particles, τ
relax

 — by the formula (5) at α = 0.11. The curves 

are drawn near the corresponding symbols: the τ
relax

 values 

have been calculated under the certain simplifications. The 

touch lines — in the low temperature limit (ΔU
b
 /k

B
T >> 

>> 1) at α = 0.11, τ
relax

 by the formula: (4) — cubic par-

ticles, (6) — cylindrical (needle-like) particles. The dotted 

lines — τ
relax

 by the formula (2): cubic particles — at τ
0 

= 

= 1  · 10–9 s, ΔU
b 

= |K
1
|  · V/12, cylindrical (needle-like) 

particles — at τ
0 

= 2.1  · 10–10 s, ΔU
b 

= K eff · V

Е.А. КАЛИНИЧЕНКО 
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ночастиц используя приведенные формулы, 

учитывая, что для магнетита по эксперимен-

тальным данным α = 0,11 [10].

На рис. 2 приведены температурные зави-

симости относительного времени релаксации 

τ
relax

 /τ
I
 рассматривавшихся наночастиц маг-

нетита, где τ
I
 = 1/ω

I 
, ω

I
 = 3,95  · 108 с–1 — час-

тота прецессии спина ядра 57Fe в магнитном 

поле H
I 

(В) = 458 кЭ — магнитное поле на ио-

нах железа в структурных позициях В рас-

смат ривавшихся образцов (H
I 

(А) ≈ 490 кЭ).

Исходя из данных τ
relax

 /τ
I 

(Т ) (рис. 2) были 

определены диапазоны ФМ поведения и тем-

пература блокировки наночастиц магнетита 

(таблица).

Необходимо отметить, что небольшое раз-

личие Ms образцов 2 и 3 (таблица) мало влия-

ет на величину τ
relax 

(рис. 2, зависимости 2 и 3) 

вследствие одинаковых значений параметра 

δ = |K
1
|
  
·  V/4k

B
T, поэтому результаты вычисле-

ний по формуле (4) приведены для обр. 2. При 

значениях параметра δ  >  3 (температурные 

ди а пазоны T < 500 и <420 K для образцов 1 и 

2 (3) соответственно) значения τ
relax 

, получен-

ные по формуле (4), практически совпадают 

с величинами, полученными при решении 

урав нения Фоккера-Планка [2]. Кроме того, 

при δ  >  3 практически оди наковые результаты 

дают и формулы (3) и (4) (рис. 2, символы 

1—3 и штриховые кривые). При δ < 3 величи-

ны τ
relax 

кубических наночастиц магнетита оп-

ределяли по формуле (3). Таким образом, в 

температурном диапазоне T = 0—T
C
 время ре-

лаксации кубических наночастиц магнетита 

следует определять по формуле (3) при α = 1.

Исходя из полученных данных, можно пред-

положить, что кубические наночастицы маг-

нетита могут проявлять СПМ поведение при 

МС-исследованиях (τ
relax

 /τ
I 

< 0,1) в узком ди-

апазоне Т ~ 130 K (рис. 2). Однако закономер-

ности релаксации намагниченности магнети-

та при этой температуре могут существенно 

отличаться от таковых в других температур-

ных диапазонах, поскольку вблизи температу-

ры перехода Вервея происходят существенные 

малоизученные изменения в структуре, что 

про является в заметном изменении большин-

ства физических характеристик магнетита [8, 11].

Диапазон применения формулы (6) для ци-

линдрических наночастиц ограничивается зна-

чениями параметра σ > 10: Т < 500 K (рис. 2). 

Можно предположить, что цилиндрические 

наночастицы магнетита могут проявлять СПМ 

поведение при МС-исследованиях (τ
relax

 /τ
I 

< 

< 0,1) при Т > 800 K (рис. 2). Однако при та-

ких значениях температуры, при приближении 

к Т = Т
С 

, процессы перемагничивания цилин-

дрических наночастиц, особенно ферримаг-

нетиков, становятся некогерентными [5—7]. 

Характеристики процессов переориентации 

век тора М наночастиц при этих значениях 

температуры будут существенно отличаться от 

полученных при приведенных выше предпо-

ложениях [7].

Величины τ
relax 

, определенные по упрощен-

ной формуле (2) при соответствующем выбо-

ре параметров τ
0 

и ΔU
b 
, позволяют в общем 

правильно оценить диапазоны характерного 

магнитного поведения рассмотренных нано-

частиц магнетита (рис. 2, пунктирные кривые).

Выводы. 1. В температурном диапазоне T = 

= 0—T
C
 все рассмотренные наночастицы маг-

нетита являются однодоменными. 

2. Кубические наночастицы магнетита в 

МС-исследованиях должны проявлять ФМ по-

ведение при T < 420 K (d
 
= 30 нм) и T < 325 K 

(d
 
= 25 нм), исключая узкий диапазон при 

T ≈ 130 K, при остальных значениях Т — пе-

реходная область. Температура блокировки 
T

b
 ≈ 130 K и для частиц размером d

 
= 25 нм, 

отличающихся природой полимерной оболоч-

ки — при T
b
 = 625—635 K. В узком диапазоне 

T ≈ 130 K возможно СПМ поведение.

3. Иглообразные наночастицы (d
 
= 100 нм) 

магнетита в МС-исследованиях должны про-

являть ФМ поведение при T < 650 K, пере-

ходная область — при 650 K < Т < 800 K. При 

T > 800 K, вероятнее всего, существенными 

становятся процессы некогерентного перемаг-

ничивания, хотя возможно и СПМ поведение. 

Температура блокировки T
b
 ≈ 750 K.
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ВПЛИВ ФОРМИ І РОЗМІРІВ НАНОЧАСТИНОК 

МАГНЕТИТУ НА ЧАС РЕЛАКСАЦІЇ 

МАГНІТНОГО МОМЕНТУ

Проведено теоретичний аналіз магнітних властивос-

тей наночастинок магнетиту в залежності від їх роз-

мірів і форми. Встановлено виконання умови одно-

доменності і розраховано час ралаксації в темпера-

турному діапазоні T = 0 – Tс (Tс — температура Кюрі 

магнетиту) для синтезованих наночастинок магнети-

ту, які відрізняються формою, розмірами (d ), полі-

мерним покриттям і намагніченістю насичення (Мs) 

за T = 300 K. Для наночастинок магнетиту, які роз-

глядалися, визначені температура блокування Tb і діа-

пазони феромагнітної (ФМ) і супермагнітної (СПМ) 

поведінки під час досліджень методом мессбауе рів-

ської спектроскопії (МС). Показано, що діапазони 

характерної маг нітної поведінки кубічних наночасти-

нок магнетиту під час МС-досліджень визначені пе-

реважно їх роз мірами: наночастинки з d
 
= 30 нм 

повинні виявляти ФМ поведінку за T < 420 K, з d
 
= 

= 25 нм — за T < 325 K за винятком вузького діапазону 

близько 130 K, за інших значень Т — перехідний 

діапазон. Температура блокування для кубічних час-

тинок складає Tb ≈ 130 K і, крім того, для частинок з 

d
 
= 25 нм, що відрізняються полімерним покриттям і 

дещо значеннями M
s
 — T

b
 = 625—635 K. У вузькому 

діапазоні T ≈ 130 K (поблизу переходу Вервея) мож-

лива СПМ поведінка. Наночастинки магнетиту гол-

коподібної форми (d = 100 нм) в МС-досліджен нях 

повинні виявляти ФМ поведінку за T < 650 K, пере-

хідний діа пазон — 650 K < Т < 800 K. За T > 800 K, 

імовірні ше всього, суттєвими стають процеси некоге-

рентного перемагнічування. Температура блокування 

складає T
b
 ≈ 750 K.

E.A. Kalinichenko 

THE EFFECT OF FORM AND DIMENSIONS 

OF MAGNETITE NANOPARTICLES 

ON THE RELAXATION TIME 

OF THE MAGNETIC MOMENT

The magnetic properties of magnetite nanoparticles in 

dependence of their dimensions and form were analyzed 

theoretically. The single-domain condition has been exa-

mined and relaxa tion time has been calculated in the 

temperature range of T = 0—T
C
 (T

C  
—

 
the Curie tem-

perature of magnetite) for synthesized magnetite nano-

particles differed by forms, dimensions (d ), polymeric co-

verage and saturation mag netizations (Мs) at T = 300 K. 

The blocking temperature Tb and the ranges of ferro-

magnetic (FM) and supermagne tic (SPM) behavior under 

Mossbauer spectroscopy (MS) investigations have been 

established for considered magnetite nanoparticles.

The considered nanoparticles have been shown to be 

single-domain in this temperature range. 

The relaxation time of cubic magnetite nanoparticles 

was calculated by the approximate formula for the cubic 

anisotropy with the magnetic anisotropy constant of K
1
 < 

< 0 and the dissipation constant α = 1. The obtained τ
relax

 

values have been shown are closed to that calculated by 

the more precisely formula in the low temperature limit 

with α = 0.11 (by experimental data). The ranges of mag-

netic behavior of cubic magnetite nanoparticles were 

shown to be determined by their dimensions: nanoparticles 

with the magnetic nucleus dimension of d
 
= 30 nm must 

demonstrate FM behavior at T < 420 K, with d
 
= 25 nm — 

at T < 325 K, except the narrow range at T ≈ 130 K, at 

other Т — the transition range. The blocking temperature 

of the cubic nanoparticles is T
b
 ≈ 130 K, and, above that, 

of the particles with d
 
= 25 nm, differed by polymeric 

coverage (and M
s 

values) — T
b
 = 625—635 K. The SPM 

behavior is possible in the narrow range of T ≈ 130 K (near 

the Verwey transition).

The relaxation time of needle-like (cylindrical) magne-

tite nanoparticles was calculated, assuming that the nano-

particle axis is the "easy" axis, by the formula for the axial 

anisotropy with the effective constant of K eff = –(2/3)K
1
 + 

+ π  · Ms
2 and α = 0.11. The considered needle-like mag-

netite nanoparticles (with the magnetic nucleus dimension 

of d = 100 nm) under MS investigations must demonstra-

te FM behavior at T < 650 K, the transition range — at 

650 K < Т < 800 K. The processes of incoherent rema-

gnetization must be essential at T > 800 K. The blocking 

temperature is Tb ≈ 750 K.
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ПЕТРОЛОГІЯ
PETROLOGY

Вступ. Значна увага дослідників, що прикута 

сьогодні до мінералогічного вивчення цирко-

ну, пов’язана головним чином з використан-

ням його як мінералу-геохронометра для 

вікової кореляції різних за складом порід. 

Можливість кристалізації циркону за різних 

фізико-хімічних умов та широке розповсюд-

ження як акцесорного мінералу в магматич-

них, метасоматичних та метаморфічних поро-

дах спонукають до вивчення його крис тало-

хімічних особливостей, що зберігають об’єк-

тивну інформацію про умови утворення та 

післякристалізаційні перетворення мінералу і 

можуть слугувати індикатором геологічних 

процесів. Залучення до вивчення циркону ме-

тодів фотолюмінесценції (ФЛ) та інфрачер во-

ної (ІЧ) спектроскопії сприяє з’ясуванню на 

атомно-електронному рівні особливостей 

кристалічної будови циркону і відкриває нові 

можливості використання спектроскопічних 

па раметрів цього мінералу для вирішення гео-

ло гічних задач [8, 9, 11 та ін.].

Значну цінність має вивчення кристало хі-

мічних особливостей циркону метаморфічних 

порід, в яких під дією тектонічних процесів, 

зміни РТ умов середовища та водних розчинів 

він зазнає перекристалізації у твердому стані 

[5, 14] без суттєвої зміни хімічного складу, 

звіль няючись лише від деяких домішок і змі-

нюючи розміри та форму. При цьому пере-

крис талізація призводить до перетворення фор-

ми кристала на рівноважну в нових умовах. 

Більшість кристалів циркону за незначних 

змін зовнішньої форми набувають неод но рід-

ної внутрішньої будови, в тому числі і за раху-

нок наявності реліктів вихідного мінералу.
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ПЕТРОГЕНЕТИЧНІ АСПЕКТИ СПЕКТРОСКОПІЧНИХ 
ОСОБЛИВОСТЕЙ ЦИРКОНУ ІЗ АМФІБОЛІТІВ 
ЧЕМЕРПІЛЬСЬКОЇ СТРУКТУРИ СЕРЕДНЬОГО ПОБУЖЖЯ 

З метою якісної оцінки ступеня метаморфогенної перекристалізації порід за умов амфіболітової фації за допо-

могою методів фотолюмінесценції та інфрачервоної спектроскопії вивчено кристалохімічні особливості цирко-

ну (ступінь кристалічності, склад домішкових та власних дефектів) з різних парагенезисів амфіболітів Чемер-

пільської структури (північна частина Синицівського блоку Голованівської шовної зони). Для цирконів Серед-

нього Побужжя такі дослідження проводились вперше. Отримані результати дозволяють зробити висновок, що 

в напрямку від біотитових до гранатових амфіболітів поступово зростає недосконалість структури (ступінь мета-

міктизації) кристалів циркону, яка супроводжується різким збільшенням концентрації воденьвмісних дефек-

тів — ОН-груп, структурної молекулярної води та вакуольної води включень. Генетична інформативність варіа-

цій одного з параметрів фотолюмінесценції — співвідношення інтенсивності смуг дефектів SiO
4

3– · ОН
–

/SiO
2

– — 

пов’язується з криста лохімічними відмінностями циркону у вихідних та метаморфізованих породах і взаємодією 

його кристалів з водними флюїдами, що є діагностичною ознакою збагаченого водою мінералоутворювального 

середовища за умов амфіболітової фації. У біотитових амфіболітах Чемерпільської структури виявлено кристали 

циркону, які за своїми спектроскопічними параметрами відповідають глибинним основним магматичним по-

родам. Це дозволяє вважати ці амфіболіти похідними від цих порід. Важливість цієї знахідки обумовлюється 

тим, що досі дослідники Середнього Побужжя мали справу лише з метаморфогенним цирконом, за ізотопним 

віком якого оцінювали вік метаморфічно змінених магматичних порід.
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У Середньому Побужжі (СП) циркон є ха-

рактерним акцесорним мінералом магматич-

них, метаморфічних та метасоматичних порід, 

але кількість його в різних породах не однако-

ва. У базитових породах циркон присутній у 

малій кількості та представлений надзвичайно 

дрібними кристалами, що ускладнює його 

дослідження.

Вивчення циркону з метабазитів СП запо-

чатковано ще в 1980-ті рр. Всебічно дослід-

жено циркон із чарнокітів та ксенолітів дво-

піроксен-роговообманкових кристалосланців 

побузького гранулітового комплексу в Завал-

лівському блоці [10]. За трьома генераціями 

циркону виділено три різновікові групи порід 

із мафіт-ультрамафітової асоціації [16]. Про-

ведено мор фологічний аналіз та ізотопне да-

тування циркону із гранатвмісних лейкокра-

тових гранітів Синицівського блоку [1], із 

гранітоїдів Голо ванівської шовної зони і, зо-

крема, Майського родовища та Полянецької 

ділянки Синиців сь кого блоку [19], із крупно-

зернистого амфі боліту Капітанківської інтрузії 

[17], пірок се нітів Синицівського (Капустян-

ка) та серпен тинітів Голованівського (Кумари) 

блоків СП [4] тощо.

Предметом нашого дослідження є моно міне-

ральні фракції циркону, виділені із амфіболітів 

Чемерпільської структури (ЧС) СП.

Мета роботи — якісно оцінити ступінь ме-

таморфогенного перетворення циркону за 

умов амфіболітової фації метаморфізму, спи-

раючись на результати вивчення методами ФЛ 

та ІЧ-спектроскопії ступеня кристалічності, 

складу домішкових та власних дефектів його 

індивідів у різних парагенезисах амфіболітів 

ЧС; реконструювати генетичні особливості 

вихідних порід, у яких кристалізувався цей 

мінерал; проаналізувати можливість визна-

чення ізотопного віку останніх.

Геологічні особливості території досліджень. 
Чемерпільська структура знаходиться в СП, 

безпосередньо в зоні Тальнівського розлому, 

Синицівському блоці Голованівської шовної 

зони. Цей блок, згідно з [20], є найбільш за-

нуреним та інтенсивно тектонізованим осьо-

вим блоком Голованівської шовної зони. Най-

поширенішими породами блоку є гранітоїди 

тетіївського, побузького й уманського комп-

лексів, серед яких в ядрах синформних струк-

тур присутні реліктові складчасті фрагменти 

метаморфічних порід бузької та росинсько-

тікицької серій [6], та, можливо, блоки силь-

но діафторованих гранулітових метаморфітів 

дністровсько-бузької серії, а також синсклад-

часті базит-гіпербазитові тіла капітанівсько-

деренюхінського комплексу. По породах ар-

хейського фундаменту утворюються тектоніти, 

діафторити та метасоматити.

Розташування в зоні Тальнівського розлому 

обумовлює складність геологічної будови та 

досить інтенсивну метасоматичну переробку 

вихідних порід ЧС. Детальний опис геологічної 

будови ЧС наведено в роботах [12, 21]. Най-

більш поширеними породами тут є: біотитові, 

гранат-біотитові, силіманіт-біотитові гнейси 

та кристалосланці, які часто більшою чи мен-

шою мірою зазнали метасоматичних змін; 

гранатвмісні та безгранатові біотит-двопо льо-

вошпатові мігматити та плагіомігматити, олі-

вінові кальцифіри та утворені під час їхньої 

гранітизації клино-, двопіроксенові скарни і 

гранат-піроксенові скарноїди, окварцовані біо-

тит-, гранат-амфіболові, іноді силіманітвмісні 

метасоматично змінені кристалосланці, чис-

лен ні гранат-амфіболові, силіманіт-гранат-

біотитові, гранат-піроксен-амфіболові та інші 

метасоматити, а також локально розповсюд-

жені метабазити, що представлені лейкокра-

товими біотитовими та гранат-кварцовими 

ам фіболітами.

Циркон у акцесорних кількостях зафіксо-

ваний фактично в усіх вказаних породах. В 

амфіболітах він спостерігається також і у ви-

гляді включень у породоутворювальних міне-

ралах без явної переваги будь-якого мінералу-

носія, за винятком гранату, де включення 

циркону трапляються дуже рідко.

Методи досліджень і зразки. Прозорі шлі-

фи амфіболітів вивчено під поляризаційним 

мік роскопом у прохідному світлі. Хімічний 

склад головних породоутворювальних міне-

ралів ви з начено за методом мікро зон дового 

ана лізу на растровому електронному мікро-

ско пі JSM-6700F, обладнаному енерго диспер-

сійною системою для мікроаналізу JED-2300 

("JEOL", Японія; Інститут геохімії, мінералогії 

та ру доутворення ім. М.П. Семенен ка НАН 

Укра їни (ІГМР), аналітик Ю.О. Литвиненко). 

Мік рос коп JSM-6700F також було використа-

но в ре жимі СОМРО для дослідження по лі-

рованих зрізів кристалів циркону. Хіміч ний 

склад порід визначено за методом си лікатно-

го аналізу (ІГМР ім. М.П. Семененка, аналі-

тики О.П. Красюк та Г.В. Ренкас). Вміст 

елементів-домішок виміряно за допомогою 
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ме тодів: Ni, Nb, Zr, Rb, Sr, Ba — рентгено-

флюоресцентного (геологічний факультет Ки-

їв ського національного університету імені 

Тараса Шевченка, аналітики О.В. Андрєєв, 

І.І. Аширова); Сr, Co, V — спектрального ана-

лізу (ІГМР ім. М.П. Семененка, аналітик 

А.Я. Таращан).

Досліджено циркон із шести проб амфі бо-

літів. Для вивчення внутрішньої будови крис-

талів циркону використано їхні зрізи, для отри-

мання яких кристали наклеювали епоксидною 

смолою на предметне скло та зі шлі фовували 

приблизно до половини товщини. Препарати 

вивчено за допомогою оптичного поляри-

заційного мікроскопу ECLIPSE LV100POL зі 

збільшенням 25—1000 разів у прохідному світ-

лі та схрещених ніколях.

Реєстрацію спектрів ФЛ окремих кристалів 

природного і відпаленого на повітрі у му-

фельній печі (1173 K, 20, 60 і 90 хв) циркону 

здійснено в діапазоні 400—700 нм за умов УФ-

збудження (λ = 365 нм) і температури 300 K 

на мікроспектрофотометрі. Останній склада-

ється з люмінесцентного мікроскопа "Лю-

мам-1" і монохроматора МУМ-1 з дифрак цій-

ною ґраткою 600 штр/мм, лінійна дисперсія 

приладу — 3,2 нм/мм.

ІЧ-спектри одних і тих же природних, а 

згодом відпалених (за тих же умов протягом 

20 та 60 хв) кристалів циркону були одержані 

на Фур’є ІЧ-спектрометрі Nicolet 6700 FTIR з 

Фур’є ІЧ-мікроскопом Nicolet Continuum фір-

ми Thermo Fisher Scientific в Інституті надтвер-

дих матеріалів ім. В.М. Бакуля НАН України 

(300 сканувань, роздільна здатність 2 см–1, 

діаметр світлового променя 50 мк, спектраль-

ний діапазон 8000—650 см–1, 1—3 виміри у 

кристалі, оператор — В. Гаращенко).

Результати досліджень. Мінералого-петро гра-

фічна та геохімічна характеристики амфі бо-

літів. Лейкократові  ільменіт-біотитові 

ам  фі  боліти (далі Bt-амфіболіти), розкриті 

гли бокою св. 10 (інт. 20—230 м) у західній 

частині ЧС, — це смугасті, директивні, з тем-

но- та сіро-зеленою загальною масою породи 

амфібол-плагіоклазового складу (власне ам-

фіболіти) з тонкими лінійними прошарками 

плагіоклазового та кварц-плагіоклазового аг-

ре гату, потужністю від 0,5—1 до 10 см. Ам-

фіболіту притаманна середньо-крупнозерниста 

лепідо-нематогранобластова структура з еле-

ментами пойкіло- та гломеробластової. Поро-

да складена, %: олігоклазом (An
22—26

) — 40—

50, залізистою роговою обманкою — 25—35, 

анітом — 5—15, ільменітом — 6—8, кварцом — 

до 5, апатитом — 1—3, сфеном — 1—2, піри-

том — <1. Вивчено циркон з Bt-амфіболітів, 

що залягають на глибині 67,4 м (пр. 10-67,4) 

та 82,3 м (пр. 10-82,3) і подібні між собою за 

мінеральним і хімічним складом.

Гранат-ільменіт-кварцові  амфіболіти 

або гранат-ільменіт-амфіболові кристало слан-

ці (далі Gr-амфіболіти) представлені темно- 

та сіро-зеленими, смугастими породами із се-

редньо- і крупнозернистою, іноді нерівно мір-

нозернистою загальною масою та пор фі ро -

бластами рожевого альмандинового гранату. 

Амфіболіти з гігантськими (2—5 см у діаметрі) 

порфіробластами світло-рожевого гранату, іно-

ді неправильної форми, зафіксовано в пів-

денній частині Чемерпільської ділянки св. 35 

(інт. 20—49 м). До складу порід входять, %: 

світла коричнево-зелена глиноземиста рогова 

обманка — 35—45, андезин (An
35—39

) — 35—

40, альмандин (Alm
70—72

Gs
15

Pyr
9—10

Sp
4
) — 3— 

5, ільменіт — 6—8, кварц — 5—10, нерівномірно 

розповсюджені аніт та флогопіт — 1—5. При-

сутня невелика кількість: апатиту (1—2), суль-

фідів (1), мусковіту, що розвивається по пла-

гіоклазу, хлориту та калішпату (кожний <1 %). 

Вивчено циркон з пр. 35-41,4 та 35-45,0.

Малопотужні тіла (2—5 м) Gr-амфіболітів 

ви явлені св. 10 (нижня частина розрізу, інт. 

285—290 м) та св. 13 (інт. 115,1—117,2 м). По-

роди св. 10 складені, %: коричнево-зеленою, 

безлужною, магнезіальною роговою обман-

кою — 60—65, альмандиновим гранатом (Alm
70

× 
×Gs

18
Pyr

12
) розміром 0,5—2 см — 10—15, 

анортит-бітовнітовим плагіоклазом (An
77—100

) — 

10—15, кварцом — 7—10, ільменітом — 6—8. 

Вміст апатиту, піриту, мікрокліну та вторин-

ного мусковіту, що утворюється по пла гіо кла-

зу,  ≤1 %. Досліджено циркон з пр. 10-287,5.

Gr-амфіболіти зі св. 13 мають такий міне-

ральний склад, %: алюмо-магнезіальна рого-

ва обманка — 50—55, бітовніт (An
75—83

) — 15—

20, альмандин (Alm
71

Gs
16

Pyr
10

Sp
3
) — до 10, 

кварц — 5—10, ільменіт — 5—6, флогопіт — 

2—3. При сутні (<1 %) апатит, пірит, халь ко-

пірит, арсенопірит та калішпат. Вивчено цир-

кон з пр. 13-115,7.

Bt- та Gr-амфіболіти відрізняються між со-

бою за складом і, відповідно, вмістом норма-

тивних мінералів (табл. 1). Окрім того, Gr-

амфіболіти з різних проб також відмінні між 

собою, тому віднесення їх до однієї групи є 
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Таблиця 1. Хімічний, нормативний склад, cистематика та особливості розподілу 
рідкісних елементів амфіболітів Чемерпільської структури, %

Table 1. Average elements, normative minerals, systematization and distribution peculiarities 
of rare elements from amphibolites of Chemerpil structure, %

Номер проби 10-67,4 10-82,3 35-41,4 35-45,0 13-115,7 10-287,5

Назва породи Bt-амфіболіт Gr-амфіболіт

SiO
2

49,47 48,99 54,55 53,22 47,23 48,61

TiO
2

3,24 3,35 3,75 3,90 2,62 3,86

Al
2
O

3
13,32 12,98 13,73 13,97 13,06 13,11

Fe
2
O

3
3,52 3,36 1,33 0,93 1,66 1,35

FeO 12,30 12,87 11,72 12,01 16,16 16,01

MnO 0,23 0,21 0,18 0,22 0,10 0,28

MgO 4,26 4,32 3,25 3,51 6,65 4,65

CaO 7,41 7,48 5,74 6,43 6,98 7,81

Na
2
O 2,86 2,91 1,80 1,80 1,25 0,55

K
2
O 1,35 0,90 1,40 1,05 1,65 0,70

P
2
O

5
0,61 0,59 0,64 0,67 0,34 0,57

S 0,14 0,10 0,20 0,22 0,39 0,26

H
2
O– 0,08 0,08 0,02 0,00 0,11 0,02

В. п. п. 1,57 1,65 1,92 1,69 2,47 2,58

Сума 100,36 99,79 100,23 99,62 100,67 100,36

F
0

0,22 0,21 0,10 0,07 0,09 0,08

al’ 0,66 0,63 0,84 0,85 0,53 0,60

Na
2
O + K

2
O 4,21 3,81 3,20 2,85 2,90 1,25

Na
2
O/K

2
O 2,12 3,23 1,29 1,71 0,76 0,79

Н
о

м
е
н

к
л

а
т
у

р
н

і 

п
ід

р
о

зд
іл

и
1

Надзагін Основні Середні Основні

Загін Низькоглиноземисті Помірноглиноземисті Низькоглиноземисті 

Підзагін Помірнолужні Нормальнолужні Низьколужні

Серія K-Na K-Na K-Na K-Na K K

Р
ід

к
іс

н
і 

е
л

е
м

е
н

т
и

2 Вище кларку Ti, V, Sr, Ba Ti, V, Sr, Ba Ti, Ba, Rb, Sr Ti, Ba, Sr Ti, V, Ba, Rb, Sr Ti, Zr

Нижче кларку Ni, Cr, Co, Rb Ni, Cr, Co, Rb Ni, Cr, Co, Rb, V Ni, Cr, Co, V Ni, Cr Ni, Cr, Co, Rb, V

Дорівнює 

кларку
Zr Zr Zr Zr Co, Zr —

Нормативні мінерали

Q 3,45 3,73 17,25 15,30 0,71 11,77

An 19,75 20,08 24,73 27,52 25,66 31,95

Ab 24,53 25,13 15,48 15,57 10,75 4,74

Or 8,10 5,44 8,39 6,32 9,93 4,25

Di 11,26 11,61 0 0,53 6,18 3,30

Hyp 19,78 20,96 22,63 23,76 37,59 32,59

Ap 1,44 1,39 1,51 1,58 0,81 1,34

Ilm 6,23 6,50 7,26 7,56 5,07 7,50

Mt 5,18 4,97 1,96 1,38 2,45 2,00

Pyr 0,30 0,21 0,42 0,47 0,85 0,57

An складова 43 43 60 62 69 86

П р и м і т к а. F
0
 = Fe

2
O

3
 /FeO + Fe

2
O

3
, al’ = Al

2
O

3
 /FeO + Fe

2
O

3 
+ MgO. 1 — за даними силікатного, 2 — спек-

трального та рентгено-флюоресцентного методів аналізу. Символи мінералів (тут і у табл. 2): Ab — альбіт, An — 

анортит, Ap — апатит, Di — діопсид, Hbl — рогова обманка, Hyp — гіперстен, Ilm — ільменіт, Mt — магнетит, 

Or — ортоклаз, Pl — плагіоклаз, Pyr — пірит, Q — кварц.
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досить умовним, про що свідчать варіації по-

казників глиноземистості, лужності та Na
2
O/

K
2
O і нормативного складу порід. Bt-амфі-

боліти за особливостями нормативного складу 

відповідають феромонцогабро-норитам, а Gr-

амфіболіти з пр. 13-115,7 ближчі до феромон-

цонориту. Враховуючи високий вміст FeO і 

наявність нормативного кварцу, Gr-амфіболіти 

з пр. 35-41,4, 35-45,0 та 10-287,5 не мають 

аналогів серед магматичних порід [13]. Окрім 

того, Gr-амфіболіти із розрізу св. 35 (пр. 35-

41,4, 35-45,0) за хімічним та нормативним 

складом не можуть бути віднесені до порід ос-

новного ряду (хоча склад нормативного пла-

гіоклазу порід відповідає лабрадору).

Gr-амфіболіти з пр. 13-115,7 відрізняються 

від описаних раніше гранатових і біотитових 

по рід більшим вмістом Ni, Со і Cr, що вище 

або дорівнює кларку для основних порід. Інші 

амфіболіти ЧС збіднені на ці елементи.

Систематика та номенклатура амфіболітів 

ЧС за петрографічним кодексом [13] і особ-

ливості розподілу деяких рідкісних елементів 

наведені в табл. 1. З метою реконструкції умов 

метаморфічного перетворення порід було 

проведено геотермобарометричні розрахунки 

за породоутворювальними мінералами, ре-

зультати яких наведено у табл. 2. Bt- і Gr-ам-

фіболіти св. 35 утворилися за близьких зна-

чень температури — 950—1000 і 940—1000 К, 

але різних значень тиску — 0,43—0,57 і 0,56—

0,8 ГПа (табл. 2), що відповідає амфіболітовій 

фації метаморфізму. Gr-амфіболіти св. 13 близь-

кі за умовами утворення до Gr-амфіболітів 

св. 35 (біотит вказує на значно меншу темпе-

ратуру, але ж він є пізнім мінералом). Умови 

утворення Gr-амфіболітів св. 10 формально 

від повідають межі з гранулітовою фацією ме-

таморфізму, але в породі характерні для неї 

мінерали відсутні.

У монофракціях циркон представлений пе-

реважно кристалами та їхніми уламками. У 

кожній із них за кольором та морфологією 

індивідів було виділено три його відміни. Пер-

ша та друга представлені напівпрозорими, 

близькими до ідіоморфних кристалами приз-

Таблиця 2. Реконструкція РТ умов метаморфізму амфіболітів Чемерпільської структури 
за результатами геотермобарометричних розрахунків

Table 2. Reconstruction of РТ conditions of metamorphism of the amphibolites Chemerpil structure 
by the results of geothermobarometric estimates

Номер 

проби
Порода

PT умови утворення мінералів та мінеральних пар
Фації метаморфізму, за 

М.Л. Добрецовим 

та В.С. Соболєвим (1970)

Hbl: P, MПa Hbl—Pl Gr—Bt Gr—Hbl Hbl—Bt Bt

min max T, K

10-67,4 Bt-амфі-

бо літ

0,43 0,57   954 — — 953 955—997 В2 — фація силіманіт-

біотитових гнейсів 

(амфіболітова)
10-82,3 0,43 0,57 1001 — — 988   955—1003

35-41,4

Gr-амфі-

боліт

0,61 0,8 990 874—948 962—982 963—974 940—980

35-45,0 0,56 0,73 1008 — 942—956 — —

13-115,7 0,53 0,69 1017 768—850

853—888

845—886 867 811

10-287,5 0,37 0,5 1093 —

890—929

885—918 — —

В1 — фація 

двопіроксенових 

гнейсів (гранулітова)

П р и м і т к а. Дані для геотермобарометричних розрахунків отримано за допомогою методу мікрозондового 

аналізу. Амфіболовий геобарометр (Hbl) розраховано для середнього складу амфіболу з використанням таких 

геобарометрів: Hammarstrom and Zen (1986), Hollister et al. (1987), Johnson and Rutherford (1989) та Schmidt (1992). 

Наведено мінімальні та максимальні значення тиску. Температуру визначено за геотермометрами: амфібол-

плагіоклазовим (Hbl—Pl) — для середнього складу амфіболу та плагіоклазу з використанням геотермометру 

Blundy, Holland (1990); гранат-біотитовим (Gr—Bt) — для окремих точок, на межі гранат — біотит. Геотермометри: 

Bathacharya et al. (1992), Dasgupta et al. (1991), Ferry & Spear (1978), Hodges & Spear (1982), Perchuk & Lavrent’eva 

(1983), Holdaway & Lee (1977); гранат-амфіболовим (Gr—Hbl) — для окремих точок, на межі гранат — амфібол: 

Colin & Powell (1984), Perchuk et al. (1985), Krogh Ravna (2000). Указані інтервали від найнижчого до найвищого 

значення температури, розраховані за названими термометрами. Роговообманково-біотитовий (Hbl—Bt) — для 

окремих точок, на межі амфібол — біотит: Wu et all (2002); біотитовий (Bt) — для середнього складу біотиту, 

інтервал температур за: Luhr et al., 1984; Henry, 2002 (Ti in Bi).
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матичного габітусу зі згладженими контурами 

та матовим блиском. У деяких зернах спо сте-

рігається поверхневе розчинення. До першої 

(20—40 % від загальної маси циркону у ви бір-

ках) віднесені рожеві напівпрозорі кристали, 

іноді з наростами та пережимами, часто ви-

дов жені, тріщинуваті. Розмір зерен по осі L
4
 

близько 65—140 мкм, Кп (коефіцієнт подов-

ження) становить 1,4—4. До другої, найменш 

поширеної відміни (5—15 %) — світло-ко рич-

неві короткопризматичні кристали з не рівною 

поверхнею, іноді з наростами. Розмір крис та-

лів варіює від 70 до 230 мкм по осі L
4
, Кп = 

= 1,8—2,2. Третя (найбільш поширена) від мі-

на представлена безбарвними або ледь роже-

вими округлими зернами та їх уламками з ал-

мазним блиском, високим двозаломленням та 

поодинокими тріщинами. Їхній розмір по осі 

L
4 

близько 35—120 мкм, Кп = 0,9—1,5. Вони 

подібні до "дорогоцінного" циркону [4, 10, 16].

Під стереоскопічним мікроскопом циркони 

всіх відмін характеризуються неоднорідністю 

внутрішньої будови. Ця неоднорідність при-

таманна близько 25—30 % кристалів і про-

являється у наявності ростової зональності, 

ядер, газово-рідких та твердих включень. Як 

правило, зовнішній шар індивідів, що містять 

ядра, представлений кристалічним безбарв-

ним прозорим цирконом третьої відміни, якій 

притаманні високі кольори інтерференції та, 

часто, тріщини, перпендикулярні до межі яд-

ра. Циркон внутрішніх ядер може займати 

більшу (рис. 1, а, c) чи значно меншу (рис. 1, 

b, e) частину кристала та мати несиметричне 

розташування в кристалі (уламок циркону на 

рис. 1, d). Це кристалічна, напівкристалічна (з 

низькими кольорами інтерференції) чи амор-

ф на (ізотропна) (рис. 1, c) маса, що вміщує 

тверді мінеральні та пухирцеві включення 

(рис. 1, а). Циркон з Gr-амфіболітів (св. 13 та 

35) відрізняється від циркону з Bt-амфіболітів 

меншим розміром ядер та незначним поши-

ренням кристалів з ядрами. Ростова зо наль-

ність притаманна цирконам другої та третьої 

відмін (рис. 1, b, d, e).

За морфологічними ознаками кристали цир-

кону із амфіболітів ЧС подібні до дослідже-

них нашими попередниками в мафітах СП [4, 

10, 16, 17].

Дослідження полірованих зрізів кристалів 

циркону на растровому електронному мік ро с-

копі в режимі СОМРО (рис. 2) підтвердило, що 

більшість індивідів є гомогенними (рис. 2, а). 

Проте в певній частині цирконів (25—40 % 

кристалів у кожній пробі) спостерігається сут-

тєва фазова неоднорідність внутрішньої будови.

У деяких кристалах цирконів із Bt-амфі бо-

літів присутні ядра з шорсткою кавернозною 

поверхнею зрізів, які оточені гладкою оболон-

кою (рис. 2, b, c). На досить потужній обо лон-

ці, що займає від 1/3 до 2/3 об’єму всього 

кристала і представлена цирконом третьої від-

міни, зафіксовані поодинокі неоднорідності, 

складені контрастною фазою. Особливості внут-

рішньої будови окремих індивідів циркону є 

ознакою зміни умов кристалізації ядра та зов-

нішньої оболонки. Для ядра характерні зви-

вис ті тріщини, тоді як оболонці притаманна 

автономна тріщинуватість, перпендикулярна 

до контуру кристала (рис. 2, b). Форми ядра та 

зовнішньої оболонки подібні між собою лише 

в загальних рисах.

У кристалах циркону із пр. 10-82,3 (рис. 2, d) 

та 13-115,7 (рис. 2, h, i) спостерігаються чис-

ленні фазові неоднорідності різної конфі гу ра-

ції, які засвідчують гетерогенність їхнього хі-

мічного складу. В цирконах з пр. 35-45,0 вони 

виглядають ще наочніше (рис. 2, e, f ). Під час 

мікрозондового дослідження темніших діля-

нок одного з кристалів з цієї проби (рис. 2, e) 

виявлена домішка до 3,7 % СаО. В різних точ-

ках подібних ділянок кристала з пр. 13-115,7 

(рис. 2, h) зафіксовані домішки до 1,3 % СаО 

та 0,9 — СаО і 1,4 — Na
2
O.

Рис. 1. Внутрішня будова цирконів із різних проб: а — 10-67,4; b — 13–115,7; c—e — 35-41,4

Fig. 1. Internal structure of zircons from different probes: а — 10-67.4; b — 13–115.7; c—e — 35-41.4
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Найбільша недосконалість полірованих зрі-

зів кристалів (шарувата будова, тріщинуватість, 

бахромчасті контури окремих зон) є характер-

ною ознакою гомогенного за хімічним скла-

дом циркону із пр. 10-287,5 (рис. 2, g).

Фотолюмінесценція. Для природних інди ві-

дів циркону із досліджуваних проб амфіболітів 

характерні блакитно-зелений, білувато-бла кит-

ний, блакитний і жовтий різних відтінків ко-

льори ФЛ. У спектрах зазвичай фіксуються 

дві-три широкі безструктурні смуги випро мі-

нювання власних дефектів на кремнекисневих 

тетраедрах з λ
max

 = 440—450 (центри SiO
4
3– × 

× ОН–), 540 (SiO
2
– — дивакансія кисню) і 

600—610 нм (SiO
3
3– — вакансія кисню) та лінії 

випромінювання іонів Dy3+ (в областях 470—

490 і 565—582 нм) [2, 3, 15, 18]. Типові спект-

ри і ФЛ-характеристика цирконів із різних 

амфіболітів наведені на рис. 3 і в табл. 3.

Дослідження показали, що можна виділи-

ти два типи спектрів ФЛ, які відрізняються 

між собою за кількістю смуг випромінюван-

ня власних дефектів. Три смуги — 440—450, 

540 і 600—610 нм формують спектри типу I 

(рис. 3, а) і притаманні цирконам з Bt-

амфіболітів (пр. 10-67,4 і 10-82,3). Спектрам 

типу II, характерним для циркону з Gr-

амфіболітів (пр. 10-287,5, 35-45,0, 35-41,4 і 13-

115,7; рис. 3, b, c), властиві лише дві смуги — 

440—450 і 540 нм. Більш детальний аналіз та-

ких спектральних параметрів, як присутність 

та інтенсивність ліній Dy3+ і співвідношення 

інтенсивності смуг випромінювання власних 

дефектів, дозволив виділити різні підтипи 

спектрів ФЛ для циркону з амфіболітів одно-

го мінерального складу (табл. 3).

Спектри типу I мають деякі рожеві кристали 

у виборці із пр. 10-67,4 Bt-амфіболітів (рис. 3, а, 

крива 1 ), для яких характерна най більш яск-

рава світло-жовта ФЛ, а в спектрах смуга вип-

ромінювання дефектів SiO
2
– до мі нує за інтен-

сивністю над смугами де фек тів SiO
4
3–  ·  ОН– і 

SiO
3
3– зі співвідношенням SiO

4
3–  ·  ОН– <SiO

2
–>  

>SiO
3
3– (табл. 3). Для цих кристалів зафіксована 

Рис. 2. Зображення зрізів кристалів циркону із різних проб в режимі COMPO: а—c — 10-67,4; d — 10-82,3; e, f — 

35-45,0; g — 10-287,5; h, i — 13-115,7. Зображення отримане на електронному мікроскопі JSM-6700F ("JEOL", 

Японія) в ІГМР ім. М.П. Семененка НАН України, аналітик Ю.О. Литвиненко

Fig. 2. Image of polished crystals zircon sections from different probes, made by the electron microscope in the COMPO 

mode: а—c — 10-67.4; d — 10-82.3; e, f — 35-45.0; g — 10-287.5; h, i — 13–115.7. An image is got on an electron 

microscope JSM-6700F ("JEOL", Japan) in M.P. Semenenko IGMOF NAS of Ukraine, analyst Yu.O. Litvinenko
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найбільш висока ін тен сивність ліній випро-

мінювання центрів Dy3+. У пр. 10-67,4 кіль-

кість циркону зі спектрами типу I вимірюється 

першими десятками кристалів, а в інших про-

бах подібні зерна вза галі не встановлені. 

Переважній більшості ро жевої відміни цирко-

ну із пр. 10-67,4 властива тьмяніша ФЛ жов-

того кольору та малоін тен сивне випроміню-

вання іонів Dy3+. Їхні спект ри ФЛ віднесені 

до підтипу Iа (табл. 3; рис. 3, а, крива 2 ).

У спектрах безбарвних кристалів цієї проби 

постійно домінує смуга SiO
4

3– · ОН–, що змі-

нює загальне співвідношення інтенсивності 

смуг — SiO
4

3– · ОН– > SiO
2

– > SiO
3

3–. Це ста-

ло підставою для виділення підтипу Iб спект-

ра (табл. 3; рис. 3, а, крива 3), що властивий 

також усім (візуально рожевим і безколірним) 

цирконам із Bt-амфіболітів пр. 10-82,3 (табл. 3; 

рис. 3, а, крива 3 ), що випромінюють. Від мін-

ність в яскравості та кольорі ФЛ — жовтому 

чи білувато-зеленуватому, тут обумовлена ва-

рі аціями значення співвідношень інтенсив-

ності відповідних смуг — параметрів SiO
4

3–  × 

× ОН–/SiO
2

– і SiO
2

–/SiO
3

3– (табл. 3).

Для коричневої відміни природних (не від-

палених) кристалів циркону з Bt-амфіболітів 

ФЛ відсутня в зв’язку з їхньою метаміктністю, 

що підтверджується даними ІЧ-спектрів.

Усі без винятку циркони з обох проб Bt-ам-

фіболітів після 20 хв відпалювання на повітрі 

набувають яскравого світло-жовтого кольору 

випромінювання одного відтінку і мають прак-

тично однакові спектри ФЛ (рис. 3, а, крива 4 ), 

в яких присутні лише дві сильні смуги 540 і 

600—610 нм з постійним співвідношенням ін-

тенсивності — SiO
2

– > SiO
3

3–. Повністю зни-

кає лише смуга SiO
4

3– · ОН–, наявна у спект-

рах природних кристалів, що можна пояснити 

їхньою активною дегідратацією за цих умов 

(рис. 3, а, крива 4 ). Зазвичай навіть така ко-

роткочасна дія високої температури сприяє 

активній термостимульованій дифузії кисню в 

структурі циркону та призводить до повного 

руйнування киснево-вакансійних центрів, які 

відповідають за ФЛ [2]. Їхня висока стійкість 

за такого відпалювання спостерігалась лише 

для окремих магматичних цирконів глибин-

ного походження (за винятком цирконів із ал-

мазвмісних кімберлітів), наприклад, для габ-

ро-норитів Софіївської зеленокам’яної струк-

тури Середньопридніпровського блоку (Укра-

 їнський щит) [11], лужних метасоматитів з 

Рис. 3. Спектри ФЛ циркону (300 К) із проб: а — 10-67,4 м. Вихідні кристали: 1 — рожеві, 2 — рожеві, 3 — 

безбарвні. Відпалені кристали за температури 1173 К: 4 — протягом 20 і 5 — 60 хв; b — 35-41,4 м. Вихідні криста-

ли: 1 — коричневі, 2 — рожеві, 3 — безбарвні. Відпалені кристали за температури 1173 К протягом 20 хв: 1 ′ — 

коричневі; 2 ′ — рожеві і 3 ′ — безбарвні; c — 13-115,7 м. Вихідні кристали: 1 — рожеві, 2 — коричневі, 3 — 

безбарвні. Відпалені кристали за 1173 К: протягом 20 хв — коричневі — 2 ′ і безбарвні — 3 ′; протягом 

60 хв — безбарвні — 3 ′′. Жирним виділений різновид циркону, що переважає в пробі

Fig. 3. PhL spectra of zircons (300 К) from probes: а — 10-67.4: natural crystals: 1 — pink, 2 — pink, 3 — colorless, 

annealed at 1173 К: 4 — during 20 min and 5 — 60 min; b — 35-41.4; natural crystals: 1 — brown, 2 — pink, 3 — 

colorless; annealed at 1173 К during 20 min: 1 ′ — brown; 2 ′ — pink, 3 ′ — colorless; c — 13-115.7. Natural crystals: 1 — 

pink, 2 — brown, 3 — colorless; annealed at 1173 К during 20 min: 2 ′ — brown, 3 ′ — colorless; annealed at 1173 К 

during 60 min: 3 ′′ — colorless. The predominant in the probe zircon varieties are accentuated by bold 



57ISSN 0204-3548. Мінерал. журн. 2011. 33, № 2

ПЕТРОГЕНЕТИЧНІ АСПЕКТИ СПЕКТРОСКОПІЧНИХ ОСОБЛИВОСТЕЙ ЦИРКОНУ

Таблиця 3. Фотолюмінесценція циркону з амфіболітів Чемерпільскої структури (амфіболітова фація метаморфізму)

Table 3. Photoluminescence-spectra of the amphibolite zircons from Chemerpil structure (amphibolites facies 
of metamorphism)

Номер 

проби

Забарвлення 

кристалів
Колір ФЛ

Склад та співвідношення 

інтенсивності смуг 

випромінювання власних 

дефектів (типу SiO
m
n–)

Величина 

параметра 

SiO
4
3– · ОН

–
/SiO

2

–

Концент-

рація 

центрів 

іонів Dy3+

Тип 

спектра 

ФЛ

Лейкократові ільменіт-біотитові амфіболіти (Bt-амфіболіти)

10-67,4 

Рожеве

Рожеве *

Коричневе

Безколірне

Світло-жовтий

Жовтий

—

Жовтувато-блакитний

SiO
4
3– · ОН

– 
< SiO

2

–
 > SiO

3
3–

SiO
4
3– · ОН

–
<SiO

2

–
 > SiO

3
3–

—

SiO
4
3– · ОН

–
 > SiO

2

–
 > SiO

3
3–

0,4

0,6—0,7

—

1,1–1,3

+++

++

—

++

I

Ia

—

Iб

10-82,3 

Рожеве
Коричневе

Безколірне

Жовтий

—

Білувато-зеленуватий

SiO
4
3– > SiO

2

–
 > SiO

3
3–

—

SiO
4
3– · ОН

–
 ≥ SiO

2

–
 > SiO

3
3–

1,25–1,35

—

2,0

+

—

+

Iб

—

Iб

Гранат-ільменіт-кварцові амфіболіти (Gr-амфіболіти)

35-41,4 

Рожеве

Коричневе

"

Безколірне

Жовтуватий 

Блакитно-зеленуватий

"                   "

Блакитний

SiO
4
3– · ОН

–
 > SiO

2

–
 

SiO
4
3– · ОН

–
 > SiO

2

–
 

SiO
4
3– · ОН

–
 > SiO

2

–
 

SiO
4
3– · ОН

–
 > SiO

2

–

1,8

2,0

2,1

3,1

+

+

—

+

IIa

IIа 

IIб

IIа

35-45,0

Рожеве
Коричневе

Безколірне

Блакитно-зеленуватий

"                   "

"                   "

SiO
4
3– · ОН

–
 > SiO

2

–
 

SiO
4
3– · ОН

–
 > SiO

2

–
 

SiO
4
3– · ОН

–
 >> SiO

2

–
 

1,6–1,8

1,4

2,5—6,8

—

—

—

IIб

IIб

IIб

13-115,7 

Рожеве

Рожеве
Коричневе

Безколірне

Сірувато-блакитний

"                 "

—

Сірувато-блакитний

SiO
4
3– · ОН

–
 > SiO

2

–
 

SiO
4
3– · ОН

–
 > SiO

2

–
 

—

SiO
4
3– · ОН

–
 >> SiO

2

–

2,6—3,8

3,3–3,6

—

6,1—7

+

—

—

—

IIa

IIб

—

IIб

10-287,5

Рожеве

Коричневе

Безколірне

Жовтувато-блакитний

—

Блакитний

SiO
4
3– · ОН

–
 > SiO

2

–
 

—

SiO
4
3– · ОН

–
 >> SiO

2

–

3,2—3,8

—

5,0—7,9

—

—

—

IIб

—

IIб

П р и м і т к а. Жирним виділено основну відміну циркону. Відносна концентрація іонів Dy3+: + — низька; ++ — 

висока; +++ — дуже висока.

ман тійним джерелом флюїдів Катугінського 

Nb-Ta-Zr-TR родовища (Росія), пікритів труб-

ки Ягодка (Росія), лужних пегматитів Вишне-

вих гір (Росія) [9] тощо.

Більш тривале (60 хв) відпалювання на по-

вітрі циркону із Bt-амфіболітів призводить до 

практично повного руйнування центрів SiO
2

– 

і SiO
3

3–, що супроводжується зникненням від-

повідних смуг випромінювання зі спектрів. 

При цьому помітно зростає інтенсивність лі-

ній Dy3+ (рис. 3, а, крива 5 ).

Встановлено, що в спектрах II типу всіх ви-

ділених відмін природних кристалів циркону — 

рожевих і безбарвних, а в деяких випадках і 

коричневих (останні все ж частіше не випро-

мінюють) із Gr-амфіболітів (пр. 10-287,5; 35-

45,0; 35-41,4 і 13-115,7), смуга дефектів SiO
4
3–× 

× ОН– завжди інтенсивніша (інколи в п’ять 

разів) за смугу SiO
2
– (табл. 3; рис. 3, b і c). Ва-

ріації значення параметра SiO
4
3–  ·  ОН–/SiO

2
– 

ко релюють зі зміною кольору випроміню ван-

ня зерен: від жовтуватого і блакитно-зеленого 

(SiO
4
3–  ·  ОН– > SiO

2
–) до блакитного чи сіру ва-

то-блакитного (SiO
4
3–  ·  ОН– >> SiO

2
–). Для 

деяких кристалів спостерігався зональний 

роз по діл ФЛ: центральна частина випромі-

нює жовтим кольором, а край — білувато-

блакитним.

Короткочасне відпалювання кристалів цир-

кону із Gr-амфіболітів не змінює кількості смуг 

випромінювання власних дефектів в їхніх спек-

трах (II тип), але параметр SiO
4
3–  ·  ОН–/SiO

2
– 
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часто дещо збільшується (рис. 3, b і c). Окрім 

того, ФЛ відпалених кристалів стає яск ра ві-

шою, а колір випромінювання змінюється від 

блакитного до фіолетового. Максимум смуги 

SiO
4
3–  ·  ОН– зміщується до 440 нм (рис. 3, b, 

криві 1′, 2 ′ і 3 ′; рис. 3, c, криві 2 ′, 3 ′), що може 

бути наслідком часткової дегідратації цирко-

ну. В спектрах частини природних цир конів із 

Gr-амфіболітів (пр. 35-41,4 і 13-115,7) вип ро-

мінювання іонів Dy3+ має дуже низьку ін тен-

сивність (підтип IIа спектра ФЛ), яка дещо 

зростає після відпалювання кристалів (рис. 3, b, 

криві 1, 2 і 2 ′; рис. 3, c, криві 2 і 2 ′). У спект-

рах іншої частини (пр. 35-45,0 і 10-287,5) як 

для природних, так і для відпалених кристалів 

лінії Dy3+ взагалі не фіксуються (підтип IIб 

спектра ФЛ).

Рис. 4. ІЧ-спектри при-

родних та від па лених 

цирконів з різним сту-

пенем кри  сталічності в 

об лас ті обертонів і ком-

бі наційних то нів 2000—

1400 см–1. Криві 1, 1а, 

6, 6а, 6б — циркон із 

пр. 13-115,7; 2, 2а, 5 — 

10-67,4; 4, 4а — 10-82,3; 

3, 7, 7а, 8 — 35-41,4; 

9 — кім бер літ, трубка 

Аккурі, Бразилія. Су-

ціль на крива — при род-

ні зерна, пунктирна — 

відпалені за температу-

ри 1173 К про тягом 

20 хв, штрих-пунктир-

на — протягом 60 хв

Fig. 4. IR absorption spec-

tra in the Si—O over-

tones and combi nation to-

nes spectral range 2000—

1400 cm–1 оf natural and 

anne aled zircons with the 

different degree of cry sta-

llinity. 1, 1а, 6, 6а, 6б — 

probe 13-115.7; 2, 2 а, 5 — 

10-67.4; 4, 4а — 10-82.3; 

3, 7, 7а, 8 — 35-41.4; 9 — 

kimberlite, tube Аkkury, 

Brazyl. Solid line — na-

tural grains, dash line — 

grains anne aled during 

20 min, dash and dot li-

ne — those annealed du-

ring 60 min

Збільшення тривалості відпалювання (60 хв) 

цирконів із Gr-амфіболітів призводить до різ-

кого зменшення інтенсивності смуги SiO
4

3–× 
×ОН–, що, ймовірно, пов’язано з суттєвою 

втратою структурних ОН-груп. При цьому ін-

тенсивність смуги SiO
2

– практично не змі ню-

ється. Як наслідок, співвідношення інтен-

сивності цих смуг утримується на рівні SiO
4

3–× 
×ОН– = SiO

2
– (рис. 3, c, крива 3 ′′). Помітне 

зростання інтенсивності ліній Dy3+ в їхніх 

спектрах свідчить про продовження термічної 

рекристалізації їх структури.

Повне руйнування центрів SiO
2
– у структурі 

цирконів із Gr-амфіболітів спостерігається 

внаслідок відпалювання протягом 90 хв.

ІЧ-спектроскопія. Через розмір крис талів 

(≤ 0,1 мм) було виключено мож ли вість до дат-

кової під готовки їхньої по верхні для дос лід-

ження, що значно погіршило якість ІЧ- 

спектрів. Спектри вив чено у спект ральному 

діапазоні 4000—1300 см–1, де розташовуються 

сму ги поглинання валентних коливань во день-

вмісних дефектів і смуги обертонів та ком бі-

наційних коливань зв’язків Si—O у структурі 

циркону. У зв’язку з неможливістю нормуван-

ня кристалів до однієї товщини, ін тенсивність 

смуг поглинання в ІЧ-спектрах вимірювали в 

умовних одиницях (у. о.). Біль шість вивчених 

кристалів були  подіб ними між собою за роз-

міром та станом по вер х ні, тому якісне по-

рівняння інтенсивності від по відних смуг по-

глинання у спектрах різних зерен циркону, 

на ведених на рис. 4, 5 a, b, є коректним. 

Спект ри цирконів із різних порід, що наведені 

на рис. 5, c, нор мовані таким чином, щоб їх 

можна було розмістити на одному рисунку 

для їхнього якісного порівняння.

Відомо [26, 28], що за характером ІЧ-спек т-

рів монокристалів циркону в діапазоні 2000—

1400 см–1, де розташовані смуги поглинання 

обертонів та комбінаційних тонів внут рішніх 

коливань тетраедрів [SiO
4
]4–, можна якісно 

оцінити ступінь метаміктності структури крис-

талів. У спектрах повністю крис та ліч них цир-

конів, наприклад, з кімбер літів бра зильської 

трубки Аккурі, спос тері гаються дві групи вузь-

ких інтенсивних, добре розділених між собою 

анізотропних смуг поглинання у частотних 

інтервалах 2000—1750 та 1700—1370 см–1, най-

інтенсивніші з яких показані на кри вій 9 

рис. 4. Поступове зменшення ступеня крис-

талічності структури цирконів, зокрема не-

значна їх метаміктизація, відбувається в ре-
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зультаті опромінення невеликими дозами ра ді-

а ції (дози, накопичені кристалом, — 1 1,5  ·  1018 

α-розпадів/г), що су проводжується розширен-

ням окремих смуг пог линання [28]. Більш ін тен-

сивне опро мі нення (дози 2 5,2  ·  1018 α-роз па-

дів/г) призводить до по мір ної метаміктизації 

структури цирконів з дуже суттєвою втратою 

інтен сив ності усіх смуг поглинання в діапазоні 

2000—1500 см–1 і значним їхнім розширенням 

та зміщенням у низькочастотний бік спектра. 

З подальшим збільшенням ступеня метамікт-

ності кристалів окремі смуги поглинання перес-

тають розділятися і, перекриваючись між со бою, 

утворюють кілька широких дифузних смуг. З 

досягненням стану повної мета мік ти за ції крис-

талів (за збільшення доз до 7,2 ÷ 15,9  ·  1018 

α-розпадів/г) в цьому спектральному діапазоні 

лишається тільки одна слаб ка дуже широка 

дифузна ізотропна смуга пог линання.

Спектральні характеристики смуг поглинан-

ня (діапазон 2000—1400 см–1) в ІЧ-спек т рах 

досліджених зерен циркону, незалежно від ко-

льору, прозорості, форми індивідів та при на-

лежності до якоїсь певної проби, відібраної із 

Bt- чи Gr-амфіболітів, свідчать про різний 

сту пінь досконалості їхньої структури — від 

майже (але все ж не повністю) кристалічного 

(рис. 4, криві 7, 8 ) та слабометаміктного (рис. 4, 

крива 6 ) до метаміктного (рис. 4, криві 1—5 ). 

Відпалювання напівкристалічних зерен цир-

ко ну призводить до повного або часткового 

відновлення їхньої структури (рис. 4, криві 6б 

і 7а). Для повністю метаміктних цирконів на-

віть після тривалішого відпалювання (60 хв) у 

цій області спектра спостерігається певне 

зменшення дифузності широких смуг погли-

нання, котрі все ж не розділяються на окремі 

вузькі компоненти (рис. 4, криві 1а, 2а, 4а). 

Це свідчить про незначне збільшення ступеня 

кристалічності повністю метаміктних зерен 

піс ля їхнього відпалювання.

Беручи до уваги дані М. Занга зі спів ав то-

рами [28], згідно з якими в ІЧ-спектрах пов-

ністю метаміктних цирконів (дози від 7,2 до 

15,9  ·  1018 α-розпадів/г) присутня лише одна 

дуже широка смуга ~1800—1815 см–1, можна 

припустити, що виявлені смуги в області 

1610—1630 см–1, характерні для окремих пов-

ністю метаміктних зерен циркону з різних 

проб амфіболітів (рис. 4, криві 1—3 ), пов’язані 

з деформаційними коливаннями молекул ва-

ку ольної води. 

Інші різні за частотою, інтен сивністю та 

напівшириною смуги поглинання виявлені в 

області 3800—2500 см–1 спектрів усіх вивчених 

зерен циркону, де зазвичай роз ташовані ва-

лентні коливання зв’язків О—Н у складі гід-

роксильних груп та молекул води. Наявність 

деяких з цих смуг властива практично всім 

відмінам цирконів з амфіболітів. Найхарак-

терніші ІЧ-спектри в цьому діапазоні частот 

поглинання природних і відпалених зерен 

циркону із Bt- і Gr-амфіболітів наведені на 

рис. 5, а і b відповідно.

У спектрах частини зерен повністю мета-

мік тного циркону з Bt-амфіболітів одночас-

но зі згаданою вище смугою 1630—1610 см–1 

(рис. 4, крива 2 ) спостерігається дуже широ-

ка інтенсивна асиметрична смуга поглинання 

з максимумом ~3410 і плечем ~3200 см–1 

(рис. 5, а, крива 1 ), а також слабка смуга ком-

бінаційної моди коливань молекул води 

близь ко 5160 см–1 у ближньому ІЧ-діапазоні 

спектра. Всі ці смуги можуть бути пов’язані з 

наявністю у цих цирконах молекулярної води 

[23]. Навіть короткочасне (20 хв) відпалюван-

ня подібних зразків призводить до значного 

зменшення інтенсивності смуги ~3410 см–1 

(рис. 5, а, крива 1а) і ускладнення її контуру 

одним чи кількома слабкими додатковими мак-

симумами. Одночасно в спектрах зникає сму-

га поглинання ~3200 см–1. У спектрі від па-

леного зразка залишається лише суттєво роз-

ширена смуга поглинання валентних коли вань 

власних воденьвмісних дефектів (~3400 см–1), 

яка у спектрі природного циркону перекрива-

лася інтенсивною смугою поглинання ваку-

оль ної води. Збереження її значного розши-

рення пов’язане з неповним відновленням 

структури відпаленого циркону [28], що під-

тверджується відсутністю суттєвого звуження 

смуг поглинання в діапазоні 2000—1700 см–1 

(рис. 4, крива 6а). Широка смуга поглинання 

в діапазоні 3800—3000 см–1, хоча значно слаб-

ша за інтенсивністю, все ще зберігається у 

спектрах таких зразків навіть після відпа лю-

вання 60 хв (рис. 5, а, крива 1б).

У спектрах деяких інших природних зерен 

циркону з Bt-амфіболітів (пр. 10-67,4) на фоні 

широкої смуги ~3400 см–1 спостерігаються 

чіт кі максимуми 3482, 3281 та плече 3565 см–1 

(рис. 5, а, криві 2 — майже кристалічний цир-

кон і 3 — сильно метаміктний циркон). По мі-

чено, що вузька смуга з максимумом 3482 см–1 

зберігається і в спектрі відпалених протягом 

20 хв зерен (рис. 5, а, крива 3а). Можливо, за 
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нашим неперевіреним припущенням, смуга 

3482 см–1 пов’язана з поглинанням гідрокси-

лів у включеннях титаніту (сфену) в цирконі 

[27]. Смуги 3281, 3565 см–1 та інші, зафіксова-

ні в цьому діапазоні спектра, окрім інтенсив-

ної ши рокої смуги вакуольної води з макси-

мумом ~3410 см–1 (рис. 5, а, крива 1 ), а також, 

можливо, вузької слабкої смуги з частотою 

3482 см–1, ймовірно, пов’язані з локальними 

гідроксилами або з молекулами води, що бе-

руть участь у сильних водневих зв’язках [25, 

26, 28], локалізованих в аморфних та крис-

талічних зонах більш чи менш метамік ти зо-

ваного циркону. Після 60 хв відпалювання цих 

зерен в області спектра 3800—3000 см–1 все 

ще помітна слабка широка смуга поглинання 

воденьвмісних дефектів (рис. 5, а, крива 3б).

Природні зерна з Gr-амфіболітів, спектри 

яких в області 3800—2500 см–1 наведені на 

рис. 5, b, теж мають недосконалу структуру зі 

ступенем кристалічності від помірного (кри-

ва 2 ) до середнього (крива 3 ) і сильно ме-

таміктного (криві 1, 4 ). Їхні смуги поглинання 

загалом подібні до тих, що спостерігалися в 

спектрах зерен з Bt-амфіболітів, але суттєво 

інтенсивніші за них. Так, наприклад, інтен-

сив ність у максимумі найсильніших смуг по-

глинання в спектрах цирконів з Gr-амфіболітів 

змінюються в межах І = 6,59 1.25 у. о. (Ісер 
= 

= 4,16 у. о.), а цирконів з Bt-амфіболітів — в 

межах І = 2,82 0,47 у. о. (І
сер 

= 1,33 у. о.). Це є 

безумовним свідченням більшої концентрації 

воденьвмісних дефектів у цирконах з Gr-вміс-

них парагенезисів. У спектрах окремих при-

родних зерен з Gr-амфіболітів, як і у випадку 

цирконів Bt-амфіболітів, також фік су ється 

смуга 3482 см–1, яку ми пов’язуємо з можли-

вим включенням титаніту (рис. 5, b, крива 3 ).

Порівняння з ІЧ-спектрами цирконів з різ-

них типів порід (рис. 5, с) показало, що части-

Рис. 5. ІЧ-спектри поглинання циркону в області валентних коливань зв’язків О—Н гідроксильних груп та води 

3800—2500 см–1: а — пр. 10-67,4: зерна природного (1, 2, 3) та відпаленого (1 а, 1 б, 3 а, 3 б) циркону; b — пр. 13-

115,7: зерна природного (1, 3, 4 ) та відпаленого (5, 6) циркону; пр. 35-41,4 — природного циркону (2 ); c — з 

різних типів порід: 1 — пр. 35-41,4, Чемерпільська структура; 2 — 481-963, альвікіт, Чернігівський карбонатито-

вий масив; 3 — св. 23 С, сієніт, Яструбецький масив; 4 — 93-116, габро, Середнє Придніпров’я; 5 — Азовське 

Zr-TR родовище; 6 — пікритовий порфірит, трубка Ягідка, Росія; 7, 7 а — кімберліт, трубка Аккурі, Бразилія, 

природний та відпалений 60 хв, 1323 К. Суцільна крива —  природні зерна, пунктирна — відпалені за температу-

ри 1173 К протягом 20 хв, штрих-пунктирна — протягом 60 хв, * — смуги поглинання третіх обертонів і ком бі-

наційних тонів внутрішніх коливань тетраедрів [SiO
4
]4– в товстих пластинках, ** — паразитні смуги поглинання

Fig. 5. IR absorption spectra of zircon in spectral range 3800—2500 cm–1 of the O—H hydroxyl groups and the water 

stretchings: a — probe 10-67.4: 1, 2, 3 — natural and 1 а, 1 б, 3 а, 3 б — annealed zircon grains; b — probe 13-115.7: 1, 3, 

4 — natural and 5, 6 — annealed zircon grains; probe 35-41.4: 2 — natural zircon; c — natural and annealed (1323 K, 60 min) 

zircon from different rocks: 1 — probe 35-41.4, Chemerpol; 2 — 481-963, alvikite, Chernigov carbonatite massive; 3 — 

borehole 23 C, syenite, Yastrubetsky massive; 4 — 93-116, gabbro, Middle Dnieper; 5 — Zr-TR Azov deposit; 6 — picrite 

porphyrite, tube Yagodka, Russia; 7, 7 а — tube Akkury, Brazil. Solid line — natural grains, dash line — grains annealed 

during 20 min, dash and dot line — those annealed during 60 min, * — third overtones and combination absorption bands 

of [SiO
4
]4– — tetrahedra intern vibrations in thick plates spectra, ** — parasitic absorption
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на досліджених нами цирконів з Gr-амфі бо-

літ ів (рис. 5, b, крива 1 та рис. 5, c, крива 1 ) 

близька за конфігурацією та спектральним по-

ложенням смуг поглинання до повністю мета-

міктного циркону з альвікітів Черні гів ського 

карбонатитового масиву (рис. 5, c, крива 2 ) та 

із сієнітів Яструбецького масиву (рис. 5, c, 

крива 3 ) [9].

Обговорення результатів. Петрографічний 

ана ліз цирконвмісних амфіболітів дозволив 

роз ділити їх за складом мінеральних пара ге-

незисів на Bt-амфіболіти (безгранатові) та Gr-

амфіболіти (гранатвмісні). Залишки релік то-

вого циркону, збережені в деяких кристалах у 

вигляді ядер різної форми (рис. 1), свідчать 

про те, що циркон з мінеральних асоціацій 

обох виділених груп амфіболітів за вищевка-

заних умов був підданий руйнуванню та мета-

морфогенній перекристалізації. Такі криста-

ли, в яких циркон вихідних порід "кон сер-

вується" під зовнішнім шаром новоутвореного 

циркону метаморфогенного генезису, най більш 

розповсюджені в Bt-амфіболітах. Подібні до 

них кристали інколи трапляються у Gr-ам-

фіболітах, але рідше, ядра реліктової цир ко-

нової фази в них значно меншого розміру або 

гірше збережені.

Порівняння ФЛ- та ІЧ-параметрів природ-

них та відпалених кристалів циркону виявило 

можливість використання деяких із них для 

якісної оцінки ступеня їхнього метаморфо-

генного перетворення в Bt- і Gr-амфіболітах 

та визначення кристалохімічних ознак, що 

зберігають інформацію про природу первин-

них порід. Так, цирконам з Bt-амфіболітів 

притаманний однотипний склад смуг випро-

мінювання власних дефектів — SiO
4
3– · ОН–, 

SiO
2
– і SiO

3
3– (1 тип спектра ФЛ). Для ідіо-

морфних короткопризматичних напівпрозорих 

рожевих кристалів, в яких ядро домінує над 

тонкою зовнішньою оболонкою, це спів від-

но шення схематично виглядає так: SiO
4
3– × 

× ОН– < SiO
2
– > SiO

3
3–. Непрозорі замутне ні 

коричневі кристали внаслідок значних струк-

турних порушень не випромінюють. Для про-

зорих безбарвних ізометричних зерен мета-

морфогенного циркону воно має вигляд 

SiO
4
3–  ·  ОН– > SiO

2
– > SiO

3
3–. Це викликано 

збіль шенням інтенсивності смуги центрів з 

гід ро ксильною компенсацією — SiO
4
3– · ОН– в 

їхніх спектрах. Від рожевої до безбарвної від-

міни циркону зменшується концентрація до-

мішки іонів Dy3+.

Встановлено, що для цирконів з пр. 10-67,4 

Bt-амфіболітів характерні варіації концент-

рацій дефектів SiO
4
3– · ОН–, SiO

2
– і SiO3–, що 

зумовлюють різноманітність конфігурації спек-

т рів ФЛ, віднесених до типів I, Ia і Iб. Криста-

лам з пр. 10-82,3, навпаки, властиве стале 

співвідношення вмісту цих дефектів та спект-

ри тільки однієї конфігурації — типу Iб (табл. 3). 

Це може свідчити про часткову та нерівномір-

ну метаморфогенну перекристалізацію цирко-

ну первинних порід у верхній частині розрізу 

(гл. 67,4 м), яка стає більш інтенсивною та 

рівномірною з глибиною (82,3 м). Завдяки 

дос лідженням на растровому електронному 

мікроскопі в режимі СОМРО виявлені численні 

фазові неоднорідності та гетерогенність хі міч-

ного складу циркону з Bt-амфіболітів.

Результати експериментів з короткочасним 

відпалюванням циркону з Bt-амфіболітів до-

зволяють зробити припущення щодо генетич-

них особливостей первинних порід. Однакова 

конфігурація спектрів ФЛ відпалених крис та-

лів з обох проб (10-67,4 і 10-82,3) вказує на 

близькість їхнього складу та термодинамічних 

умов утворення. Вона зумовлена смугами ви-

п ромінювання киснево-вакансійних дефек тів 

SiO
2
– і SiO3– (SiO

2
– > SiO3–) і аналогічна 

конфігурації спектрів природних кристалів 

циркону з глибинних ультраосновних та 

основних магматичних порід — пікритів, габ-

ро, деяких карбонатитів та інших [9, 11]. Для 

них є типовими саме спектри з характерним 

співвідношенням інтенсивності смуг SiO
2
– > 

> SiO3–. Слід підкреслити, що утворення цих 

дефектів у структурі циркону можливе лише 

за умови його кристалізації за низької ле тю-

чості кисню з "сухих" розплавів, що не містять 

води. Збереження кристалохімічних ознак 

первинного циркону основних порід ми по-

в’язуємо з низьким ступенем його мета мор-

фогенної перекристалізації в процесі форму-

вання Bt-амфіболітів. 

Термічна стійкість дефектів SiO
2
– у структурі 

цирконів з Bt-амфіболітів, найімовірніше, зу-

мовлена локальною зарядовою компенсацією 

дивакансій кисню (двох іонів О
1
 і О

2
 (або О

3
 і 

О
4
),

 
що належать одному додекаедру), вакан-

сією цирконію в ближньому катіонному ото-

ченні, а дефектів SiO
3
3– — локальною зарядо-

вою компенсацією вакансії кисню ітрієм, що 

заміщує цирконій [7]. Формування локаль ної 

зарядової компенсації дефектів у структурі 

циркону тісно пов’язано з термічною після-
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кристалізаційною історією (довготривале охо-

лодження розплаву, високі значення темпера-

тури метаморфізму тощо) та з особливостями 

структури його кристалів (кількістю вакансій, 

домішкових атомів у вузлах кристалічної ґрат-

ки та в інтерстиціях тощо) у вихідних породах.

Формування мінеральних парагенезисів гра-

натвмісних амфіболітів відбувається за зміни 

фізико-хімічних параметрів мінералоутво рю-

вального середовища, що супроводжується 

пог либленням метаморфогенної перекриста-

ліза ції циркону та відображується в крис та-

лохімічних особливостях його структури і, зо-

крема, у складі та концентрації власних і до-

мішкових дефектів. Доказом перекристалізації 

[5, 13] є те, що в цирконах з Gr-амфіболітів 

концентрація киснево-вакансійних дефектів 

SiO
2
– значно зменшується, а дефекти SiO

3
3– 

руйнуються і повністю зникають. Концен т-

рація ж дефектів з гідроксильною ком пен-

сацією (SiO
4
3– · ОН–), навпаки, сильно зростає 

(рис. 3; табл. 3), що є наслідком збільшення 

вмісту води у порових розчинах мінера лоут-

ворювального середовища за умов амфібо лі-

тової фації метаморфізму. При цьому відбу-

вається захоплення води (ОН-груп, струк тур-

ної та вакуольної води) кристалічною ґраткою 

циркону та поступове вимивання диспрозію з 

його структури, про що свідчать результати 

ФЛ і ІЧ-спектроскопічних досліджень. Най-

більшої перекристалізації, на наш погляд, за-

знали циркони з пр. 35-45,0 і 10-287,5, для 

яких виявлено максимальну серед цирконів з 

амфі бо літів концентрацію власних дефектів 

SiO
4
3– · ОН–, повну відсутність домішко вих — 

Dy3+ та гомогенність хімічного складу, вста-

новлену на растровому електронному мікро-

скопі в режимі СОМРО.

Експерименти з відпалюванням циркону з 

Gr-амфіболітів виявили надзвичайну терміч-

ну стійкість власних дефектів структури — 

SiO
4
3– · ОН– і SiO

2
– (рис. 3, b і с), що притаманні 

для його природних кристалів. Наприклад, 

ко роткочасне відпалювання не змінює інтен-

сивність смуги випромінювання де фектів 

SiO
4
3–  ·   ОН– в спектрах ФЛ. Спос те рігається 

лише деяке звуження її напівширини та пе-

реміщення максимуму в більш короткохви-

льову область — 440 нм. Це, ймовірно, по в’я-

зано з втратою цирконом незначної кіль кості 

ОН-груп, за рахунок яких відбувається заря-

дова компенсація частини дефектних тетра-

едрів [SiO
4
]3–. Більш значна, але все ж не-

повна дегідратація кристалів, яка супро вод-

жується руйнуванням великої кількості про- 

тонвмісних угрупувань, спостерігається ли ше 

після довготривалого відпалювання (рис. 3, c, 

крива 3 ′′).

Дуже важливим фактом у генетико-інфор-

маційному плані є термічна стійкість дефектів 

SiO
2
– у цирконі з Gr-амфіболітів, незначна 

концентрація яких фіксується у частині його 

природних зерен і яка практично не змі ню-

єть ся після його відпалювання (1173 К, 20 і 

60 хв). Вона свідчить про збереження в ньому 

мікрофаз первинного циркону з дефектами 

SiO
2
–, більшою мірою характерних для цир-

конів із Bt-амфіболітів, і про однаковий для 

Bt- і Gr-амфіболітів склад вихідних порід — 

базитів (рис. 3, b). Суттєва відмінність кон-

центрацій дефектів SiO
2
– у цирконах з ам фі-

болітів обох типів — результат різних за ступе-

нем епігенетичних перетворень за умов ам -

фі болітової фації. Довший час (90 хв), що є 

необхідним для руйнування дефектів SiO
2
– у 

цирконі з зони прояву Gr-амфіболітів, ніж у 

цирконі з Bt-амфіболітів (60 хв), складно по-

яснити однією з наведених причин. Най імо-

вірніше — це результат тривалішого впливу 

високої температури на структуру циркону. 

Слід зауважити, що у зв’язку з інтенсивною 

метаморфогенною перекристалізацією цирко-

ну в деяких парагенезисах Gr-амфіболітів (на-

приклад пр. 35-45,0 і 10-287,5) петрологічна 

інформативність його спектроскопічних пара-

метрів стосовно генезису вихідних порід прак-

тично втрачена.

Згідно з нашими термобарометричними 

роз ра хун ками (табл. 2), Bt- та Gr-амфібо-

літи св. 35 та 13 утворилися за близьких зна-

чень температури, але ж за суттєво різних зна-

чень тис ку. Зокрема, Gr-амфіболіти св. 10 (гл. 

287,5 м) утворились за тиску нижчого, ніж Bt-

ам фібо літи, але за набагато вищої температу-

ри, що фор мально відповідає умовам грану-

літо вої фації. 

Виконані дослідження цирконів з амфібо-

літів різного мінерального складу в межах ЧС 

дозволили виділити один з його люмі нес-

центних параметрів — SiO
4
3–  ·  ОН–/SiO

2
–, що 

зберігає інформацію про зміни в реальній 

структурі кристалів у високотемпературних 

умовах амфіболітової фації метаморфізму і 

вплив на мінерал збагачених водою флюїдів. 

Найменші значення параметра SiO
4
3–  ·  ОН–/

SiO
2
– (від 0,4 до 1,3) зафіксовані для циркону 
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з пр. 10-67,4, дещо більші (від 1,25 до 2,0) — з 

пр. 10-82,3 Bt-амфіболітів, а максимальні (від 

1,4—2,6 до 3,1—7,9) мають циркони з Gr-ам-

фіболітів. Для останніх значно вищий, ніж у 

цирконах з Bt-амфіболітів, вміст воденьвмісних 

дефектів різного складу був встановлений та-

кож і за допомогою методу ІЧ-спектроскопії. 

Для виділених відмін циркону в межах кожної 

окремої проби параметр SiO
4
3–  ·  ОН–/SiO

2
– зрос-

тає від рожевих, найменш змінених кристалів 

(але все ж структурно недосконалих — сла бо-

метаміктних), до коричневих — метаміктних, 

з найбільш зруйнованою кристалічною ґрат-

кою. Найбільші значення цього параметра 

властиві безбарвним, практично повністю пе-

рекристалізованим в умовах амфіболітової 

фа ції кристалам. Підкреслимо, що за даними 

ІЧ-спектроскопічних досліджень, структурно 

досконалих (повнокристалічних) цирконів у 

амфіболітах ЧС не виявлено.

Існує кілька різних, часом протилежних, 

думок щодо складу воденьвмісних дефектів та 

їхнього зв’язку з метаміктністю. Зокрема, 

вста новлено [8], що гідроксили спосте рі га-

ються не лише у цирконі з різним ступенем 

аморфізації його структури, а й у повністю 

кристалічному, наприклад, з кімберлітів. Ві-

дома думка, що присутність воденьвмісних 

дефектів у цирконі не є необхідною переду-

мовою його метаміктизаціїї, але, з іншого бо-

ку, метаміктні циркони є ідеальним середови-

щем для вто ринної інкорпорації в них водню 

[25]. Гайслер зі співавторами на основі експе-

риментальних досліджень також зробили вис-

новок, що вода дифундує в метаміктний цир-

кон у результаті його взаємодії з гідро тер маль-

ними флюїдами [23, 24]. За нашими да ними, 

усі досліджені за методом ІЧ-спектроскопії 

циркони із амфі бо літів з різним ступенем 

метаміктизації структури містять воденьвмісні 

дефекти. Припущен ня про важливу роль ОН-

груп у стабілізації ме таміктного стану цирко-

ну (за рахунок можливого утворення груп Zr-

ОН та Si-ОН) зроблено в [22].

Висновки. Встановлено, що відпалені крис-

тали циркону із Bt-амфіболітів ЧС за своїми 

спектроскопічними параметрами відповідають 

глибинним магматичним породам основного 

складу, що мають аналоги в інших геологічних 

об’єктах Українського щита та за його межа-

ми. У Gr-амфіболітах не зберігся циркон з 

властивостями, притаманними циркону з пер-

винних базитів. Цей факт вказує на потужніше 

перетворення порід у процесі утворення гра-

нат вмісних парагенезисів.

Показано, що під дією водних флюїдів та в 

залежності від РТ параметрів амфіболітової 

фа ції метаморфізму циркон суттєво змінює 

свої кристалохімічні параметри (склад і кон-

центрацію домішкових та власних дефектів 

структури), що значно відрізняє його від крис-

талів вихідних базитів.

Під час переходу від Bt- до Gr-амфіболітів 

поступово зростає ступінь метаміктизації крис-

талів циркону, що супроводжується різким 

збільшенням концентрації воденьвмісних 

дефектів — ОН-груп, структурної молекуляр-

ної та вакуольної води. Варіації значень пара-

метра ФЛ — SiO
4
3– · ОН–/SiO

2
– є діагностичною 

ознакою зміни мінералоутворювального сере-

довища за умов амфіболітової фації.

Встановлені варіації у складі та концентрації 

власних і домішкових дефектів у цирконах із 

Bt-амфіболітів свідчать про їхню нерівно важ-

ність в умовах метаморфізму. Ознакою цього є 

також широке розповсюдження реліктових 

ядер у їх кристалах, пов’язане, можливо, з об-

меженим у часі доступом до них флюїдних 

потоків. Для циркону з Gr-амфіболітів така 

рівновага, ймовірно, була досягнута. За ре-

зультатами проведеного дослідження циркони 

з Bt-амфіболітів пр. 10-67,4 є найменш пере-

кристалізованими і найбільш придатними для 

ізотопного визначення віку вихідних порід. У 

складі Gr-амфіболітів переважає циркон різ-

ного ступеня метаморфогенної пере крис та-

лізації, що може призвести до дискордантності 

значень абсолютного віку.

Автори вдячні С.Г. Кривдіку, І.М. Лісній, О.А. Виш-

невському за консультації, суттєві поради і заува-

ження.

1. Бобров О.Б., Сіворнов А.О., Степанюк Л.М та ін. 

Геологічна позиція та вік гранітів Майського золо-

торудного родовища (Середнє Побужжя) // Мине-

рал. журн. — 1999. — 21, № 4. — С. 83—86.

2. Вотяков С.Л., Краснобаев А.А., Крохалев В.Я. Проб-

лемы прикладной спектроскопии минералов. — 

Екатеринбург : Наука, 1993. — 235 с.

3. Гайнуллина Н.М, Евграфова Л.А., Низамутдинов Н.М., 

Винокуров В.М. ЭПР электронно-дырочных цент-

ров в кристаллах циркона // Физика минералов. — 

Казань : Изд-во Казан. ун-та, 1971. — Вып. ІІІ. — 

С. 3—13.

4. Генерационный анализ акцессорного циркона / 

И.В. Но сырев, В.М. Робул, К.Е. Есипчук, В.И Ор-

са. — М. : Наука, 1989. — 203 с.

5. Геологический словарь / Ред. Л.В. Власова, Л.М. Ста-

рикова. — М. : Недра, 1983. — Т. 2. — 224 с.



64 ISSN 0204-3548. Mineral. Journ. (Ukraine). 2011. 33, No 2

В.О. ГАЦЕНКО, Т.М. ЛУПАШКО, К.О. ІЛЬЧЕНКО 

6. Державна геологічна карта України. Цент раль-

ноук раїнська серія. Аркуш М-36-ХХХІ (Перво-

майськ) / Укл. В.М. Клочков, Я.П. Білинська, 

Ю.М. Век лич та ін. — 1 : 200 000. — К. : Геоінформ, 

2002. — 162 с.

7. Замятин Д.А., Щапова Ю.В., Вотяков С.Л. Струк-

турное моделирование кислородно-вакансионных 

дефектов в цирконе // Спектроскопия и кристал-

лохимия минералов : Материалы междунар. науч. 

конф. — Екатеринбург : Изд. Ин-та геологии и 

геохимии УрО РАН, 2007. — С.42—44.

8. Ильченко Е.А. О гидроксилсодержащих цирконах 

из кимберлитов и кимберлитоподобных пород // 

Минерал. журн. — 1994. — 16, № 1. — С. 46—62.

9. Ільченко К.О., Лупашко Т.М., Возняк Д.К. Криста-

ло хімічні особливості та генезис мантійного цир-

кону // Зап. Укр. мінерал. т-ва. — 2006. — 3. — 

С. 69—74.

10. Лесная И.М. Геохронология чарнокитоидов Побу-

жья. — Киев : Наук. думка, 1988. — 136 с.

11. Лупашко Т.Н., Артеменко Г.В., Легкова Г.В. и др. 

Петрологическая информативность спектроско-

пических свойств циркона из кристаллических по-

род Среднего Приднепровья // Мінерал. журн. — 

2005. — 27, № 3. — С. 116—127.

12. Павлюк О.В., Квасниця В.М., Кислюк В.В., Павлюк В.М. 

Самородна платина в породах Чемерпільської 

структури (Середнє Побужжя) // Там само. — 

2010. — 32, № 1. — С. 50—56.

13. Петрографический кодекс России. Магматические, 

метаморфические, импактные образования. — 

СПб. : Изд-во ВСЕГЕИ, 2009. — 200 с.

14. Руденко С.А., Иванов М.А. Метаморфизм породо-

об разующих минералов — важный типоморфный 

приз нак // Научные основы и практическое ис-

пользование типоморфизма минералов : Матери-

алы ХI съезда Междунар. минерал. ассоц. — М. : 

Наука, 1980. — С. 29—35.

15. Солнцев В.П., Щербакова М.Я., Дворников Э.В. Ра-

дикалы SiO
2

–
, SiO

3
3– в структуре ZrSiO

4 
по данным 

электронного парамагнитного резонанса // ЖСХ. — 

1974. — 15, № 2. — С. 216—221.

16. Степанюк Л.М. Кристаллогенезис и возраст цир-

кона из пород мафит-ультрамафитовой ассоциа-

ции Среднего Побужья // Минерал. журн. — 1996. — 

18, № 4. — С. 10—19

17. Степанюк Л.М., Пономаренко О.М. Вікова кореля-

ція хроностратиграфічних підрозділів Дністров-

сько-Бузького та Росинсько-Тікицького мега бло-

ків Українського щита // Геохімія та рудоутворен-

ня. — 2008. — Вип. 26. — С. 15—20.

18. Таращан А.Н. Люминесценция минералов. — Киев : 

Наук. думка, 1978. — 296 с.

19. Щербак Н.П., Артеменко Г.В., Лесная И.М. и др. 

Геохронология раннего докембрия Украинского 

щита. Протерозой. — Киев : Наук. думка, 2008. — 

239 с.

20. Ярощук М.А. Железорудные формации Бело цер-

ковско-Одесской металлогенической зоны. — 

Киев : Наук. думка, 1983. — 224 с.

21. Ярощук М.А., Вайло А.В. Савранское золоторудное 

поле Голованевской гнейсо-гранулитовой зоны 

Ук раинского щита / Гос. науч. центр радиогеохи-

мии окружающей среды НАН Украины. — Киев, 

1998. — 65 с.

22. Farges F., Calas G. Structural analysis of radiation da-

mage in zircon and thorite : An X-ray absorption 

spectroscopic study // Amer. Miner. — 1991. — 76, 

No 1—2. — P. 60—73.

23. Geisler T., Pidgeon R.T., Kurtz R. et al. Experimental 

hydrothermal alteration of partially metamict zircon // 

Ibid. — 2003. — 88, No 10. — P. 1496—1513.

24. Geisler T., Seydoux-Guillaume A.-M., Wiedebbeck M. et 

al. Periodic precipitation pattern formation in hydro-

thermally treated metamict zircon // Ibid. — 2004. — 

89, No 8—9. — P. 1341—1347.

25. Nasdala L., Bearn A., Libowitzky E., Wolf D. The in-

cor poration of hydroxyle groups and molecular water 

in natural zircon (ZrSiO
4
) // Amer. J. Sci. — 2001. — 

30, No 10. — P. 831—857.

26. Woodhead J., Rossman G.R., Thomas A.P. Hydrous 

spe cies in zircon // Amer. Miner. — 1991. — 76, 

No 9— 10. — Р. 1533—1546.

27. Zhang M., Groat L.A., Salje E.K.H. et al. Hydrous spe-

cies in crystalline and metamict titanites // Ibid. — 

2001. — 86, No 7—8. — P. 904—909.

28. Zhang M., Salje E.K.H., Ewing R.C. Infrared spectra of 

Si–O overtones, hydrous species, and U ions in meta-

mict zircon : radiation damage and recrystallization // 

J. Phys. : Condens. Matter. — 2002. — 14. — P. 3333—

3352.

Надійшла 26.01.2011

В.А. Гаценко, Т.Н. Лупашко, К.А. Ильченко

ПЕТРОГЕНЕТИЧЕСКИЕ АСПЕКТЫ 

СПЕКТРОСКОПИЧЕСКИХ ОСОБЕННОСТЕЙ 

ЦИРКОНА ИЗ АМФИБОЛИТОВ 

ЧЕМЕРПОЛЬСКОЙ СТРУКТУРЫ 

СРЕДНЕГО ПОБУЖЬЯ

С целью качественной оценки степени метаморфо-

генной перекристаллизации в условиях амфиболито-

вой фации c помощью методов фотолюминесценции 

и инфракрасной спектроскопии изучены кристалло-

химические особенности циркона (степень кристал-

личности, состав примесных и собственных дефек-

тов) из разных парагенезисов амфиболитов Чемер-

польской структуры (северная часть Синицевского 

блока Голованевской шовной зоны). Для цирконов 

Среднего Побужья такие исследования проведены 

впервые. Полученные результаты свидетельствуют о 

том, что при переходе от биотитовых амфиболитов 

к гранатовым постепенно возрастает степень несо-

вершенства структуры кристаллов циркона. Процесс 

метамиктизации циркона сопровождается резким уве-

личением концентрации структурных водородсодер-

жащих дефектов (ОН-групп, структурной молекуляр-

ной и вакуольной воды). Генетическая информатив-

ность вариаций параметра ФЛ — SiO
4
3–  ·  ОН

–
/SiO

2

–  —

связана с кристаллохимическими особенностями 

цир кона исходных и метаморфизованных пород и с 

взаимодействием его кристаллов с водными флюида-
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ми, что служит диагностическим признаком обогаще-

ния минералообразующей среды водой в условиях 

амфиболитовой фации. В биотитовых амфиболитах 

Че мерпольской структуры были найдены кристаллы 

циркона, которые, согласно спектроскопическим па-

раметрам, соответствуют глубинным магматическим 

основным породам. Это позволяет считать биотито-

вые амфиболиты производными от основных пород 

(габброидов). До сих пор исследователи Среднего По-

бужья, датируя метаморфогенный циркон, могли оце-

нить только время метаморфического преобразования 

исходных магматических пород.

V.O. Gatsenko, T.M. Lupashko, K.O. Ilchenko

PETROGENETIC ASPECTS OF SPECTROSCOPIC 

FEATURES OF ZIRCON FROM CHEMERPIL 

STRUCTURE AMPHIBOLITES 

OF THE MIDDLE BUG REGION

This article presents the crystalchemical study of accessory 

zircon from Chemerpil structure amphibolites (Northern 

part of Synytevskyi block of Golovanevsk Sutural zone of 

Ukrainian Shield). The precise photoluminescence (PhL) 

and infrared (IR) spectroscopy methods were used. For 

zircons from Middle Bug region such analysis was made 

for the first time. For individual zircon crystals from 

biotite- (Bt-) and garnet- (Gr-) amphibolites IR absorption 

and PhL spectra were recorded and interpreted. Origin 

and regular change of own and impurity defects com-

position and concentration were analysed. 

The following conclusions were made: 1. In biotite am-

phibolites of the Chemerpil structure the zircon crystals 

with the spectroscopic parameters typical for deep mag-

matic rocks were revealed. They were similar to zircons 

from other geological abyssal objects of Ukrainian Shield 

and beyond it. Until now, the Middle Bug explorers were 

dealing with metamorphogene zircon. So by its isotopic 

age only the age of altered metamorphic magmatic rocks 

could be estimated. In garnet amphibolites zircon with 

properties characteristic for primary basites was not saved. 

This fact indicates stronger rocks` conversion giving rise to 

forming of garnet-bearing paragenesis. 2. Zircon crys tal-

chemical parameters were substantially modified by the 

exposure of aqueous fluids. They also were strongly 

influenced by the PT parameters of amphibolites phase 

metamorphism and substantially differed from those of 

original rocks zircon. 3. The transition from Bt- to Gr-

amphibolites has led to a gradual increase of the crystal 

structure imperfection (degree of structure meta mec ti za-

tion). The last was accompanied by sharp increase in 

content of hydrogen species — OH-groups, structure mo-

lecular water and vacuole water in inclusions. The ge netic 

informing of variations of the PhL parameter — the bands 

intensity ratio of defects SiO
4
3– · ОН

–
/SiO

2

–
 is rela ted to 

crystalchemical diffe rences of zircons in the initial and 

metamorphic rocks and reflects their crystals interaction 

with water fluids. It is the diagnostic feature of water 

enrichment mineral-forming medium under amphibolites 

phase conditions. 4. A wide composition variety and ratio 

of own and impurity defects concentration in zircon from 

Bt-amphibolites are the evidences of the high degree of 

disequilibrium between the zircon (rock) and fluid content 

in metamorphic process and allows to assume that the 

fluid access on its crystals was time-limited. For zircons 

from Gr-amphibolites such equilibrium was probably 

reached. Reliability of this con clusion is confirmed by the 

increase of metamorphogene recrystallization degree of 

zircon-bearing rocks from Bt- to Gr-amphibolites within 

Chemerpol structure. It is ref lected by their mineral 

composition. 5. According to re sults of our study, the 

zircons from Bt-amphibolites (spe cimen 10-67.4) are the 

least recrystallizated and they are the most suitable for 

isotopic age analysis of initial rocks. The zircon with 

varying degree of metamorphogene recry stallization domi-

nates in Gr-amphibolites. It may cause discordant values 

of absolute age of the last.

So, the spectroscopic peculiarities of zircon from Che-

merpil amphibolites are rather informing in petrological 

aspect as its’ own and impurity structure defects content 

and concentration contain some important genetic infor-

mation. They allow reconstructing the terms of formation 

and further epigenetic transformations of initial rocks, that 

could be used to solve the questions of their genesis, 

partition and correlation.
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Введение. На территории Украинского щита 

(УЩ) породы щелочно-ультраосновной фор-

мации были достоверно установлены сначала 

в западной части Приазовского мегаблока 

(Чер ниговский карбонатитовый массив), за-

тем в центральной части Подольского мега-

блока (Проскуровский и Антоновский масси-

вы), а в последние годы и в пределах Волын-

ского мегаблока (Городницкая и Глумчанская 

интрузии, Покошевская группа даек). Они 

срав нительно хорошо изучены в минералого-

петрографическом и петрохимическом отно-

шении [1—3, 6—9]. О времени внедрения пе-

речисленных интрузий современных изотоп-

ных данных мало или они неоднозначны. В 

"Корреляционной хроностратиграфической схе-

ме раннего докембрия Украинского щита" за 

2004 г. слагающие их породы выделены, соот-

ветственно, в черниговский, проскуровский и 

городницкий комплексы и отнесены к палео-

протерозою [4].

В 2005 г. на площади Волынского мегаблока 

была выявлена еще одна интрузия щелочно-

ультраосновных пород, названная нами Бо-

лярковской [10, 16]. Результаты определения 

ее возраста приведены ниже.
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ВОЗРАСТ ЩЕЛОЧНО-УЛЬТРАОСНОВНЫХ ПОРОД БОЛЯРКОВСКОЙ 
ИНТРУЗИИ (СЕВЕРО-ЗАПАДНАЯ ЧАСТЬ УКРАИНСКОГО ЩИТА) 

Щелочно-ультраосновные породы Болярковской интрузии по составу соответствуют оливиновым мельтейги-

там, ийолитам и якупирангитам и относятся к гипабиссальной фации. Возраст циркона из этих пород составля-

ет 2023—2046 млн лет (U-Pb метод), а позднемагматических амфиболов промежуточного состава между гас-

тингситом и эденитом — 2000 ± 25 млн лет (K-Ar метод). 

Методы исследования. Для датирования 

циркона использован классический U-Pb изо-

топный метод. Анализы выполнены на масс-

спектрометре МИ-1320 фирмы SELMU (Укра-

ина) в Институте геохимии, минералогии и 

рудообразования (ИГМР) им. Н.П. Семенен-

ко НАН Украины. Определение возраста ам-

фибола проведено с помощью масс-спект ро-

метра МИ-1201-ИГ той же фирмы. Данные о 

химическом составе циркона, амфиболов и 

сопутствующих им минералов получены на 

микрозондовом приборе JXA-8200 фирмы Jeol 

(Япония) в Техническом центре НАН Украи-

ны. На этом же приборе в отраженных элек-

тронах сделаны фотографии срезов кристал-

лов циркона.

Структурно-тектоническое положение интру-
зии. Болярковская интрузия расположена в 

северо-восточной части Новоград-Волынского 

блока II  порядка и удалена от ранее выявлен-

ных [8, 9, 12] Городницкой и Глумчанской ин-

трузий, соответственно, на 18 и 10 км (рис. 1). 

Она приурочена к одноименному разлому се-

веро-восточного простирания. В 1,5 км к югу 

от интрузии находится Сарненско-Варва ров-

ская тектоническая зона северо-западного 

про стирания, ограниченная с севера Поко-

шевским разломом. Болярковский разлом пе-

ресекает Сарненско-Варваровскую зону. Та-
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ким образом, Болярковская интрузия тяготеет 

к узлу пересечения двух разнонаправленных 

разломов мантийного заложения.

Болярковская интрузия щелочно-ультра ос-

новных пород вскрыта двумя скважинами — 

наклонной и вертикальной. В магнитном поле 

она проявлена аномалией интенсивностью до 

100 нТл, которая вытянута в северо-восточном 

направлении почти на 500 м при ширине от 

60 до 150 м. Интрузия имеет мощность около 

10 м и крутое (≈80º) падение на юго-запад. 

Вме щающими породами для нее служат гра-

ниты биотит-микроклин-плагиоклазового сос-

тава, принадлежащие, пред положительно, к 

шереметьевскому комплексу палеопротерозоя. 

Граниты в разной степени фенитизированы 

на мощность 4—7 м и обогащены но вообразо-

ван ным альбитом и ассоциирующими с ним 

мик роклином, субщелочным ам фиболом и 

кли нопироксеном эгирин-ди опсидового сос-

тава. Вблизи контакта с гранитами щелочно-

ульт раосновные породы имеют зоны закалки 

Рис. 1. Схема расположения на 

Украинском щите Волынского 

мегаблока и входящих в его со-

став Новоград-Волынского (НВ), 

Коростенского (К) и Осницкого 

(ОС) блоков второго порядка 

(вверху), а также глубинных раз-

ломов и интрузий щелочно-

ультраосновных пород на терри-

тории северо-восточной части Но-

воград-Волынского блока (вни-

 зу). Крестиками обозначен Ко -

рос тен ский плутон, сложенный 

гранитами рапакиви и основны-

ми породами габбро-анор  този то-

вой формации возрастом 1740—

1800 млн лет, косой штрихов-

кой — Кишинский массив гра -

нитоидов, вертикальной штри-

ховкой — Жубровичский массив 

основных пород, звездочкой — 

интрузии щелочно-ультраоснов-

ных пород: 1 — Городницкая, 2 — 

Глумчанская, 3 — Болярковская

Fig. 1. Scheme of the location of 

Volyn megablock and contained in 

it Novograd-Volynsk (HB), Koro s-

ten (K) and Osnytsk (OС) second-

order blocks in the Ukrainian Shi-

eld (upper), and intrusions of alka-

line-ultrabasic rocks in the north- 

eastern part Novograd-Volynsk block 

(bellow). The crosses marked Ko-

rosten pluton, composed by rapakivi 

granites and basic rocks of the 

gabbro-anorthosite complex aged 

1740—1800 Ma, cross-hatched — 

Kyshyn massif of granitoids, vertical 

hatching — Zhubrovychy massif of 

basic rock, star — the intrusion of 

alkaline-ultrabasic rocks: 1 — Go-

rod nytsa, 2 — Glumcha, 3 — 

Bolyarka
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мощностью до 0,3 м и, кроме того, содержат 

мелкие обломки гранитоидов и их минералов.

Состав интрузии. Болярковская интрузия 

сло жена оливиновыми мельтейгитами, пере-

ходящими на отдельных участках в ийолиты и 

якупирангиты. Структура этих пород преиму-

щественно среднезернистая гипидиоморфная, 

в зонах закалки — мелкозернистая. Породо-

образующими минералами их служат пирок-

сены эгирин-диопсидового состава, магнези-

альные амфиболы, оливин и нефелин. Акцес-

сорные минералы представлены апатитом, 

суль фидами, сфеном, цирконом, хромшпине-

лидами, хроммагнетитом, Mn-ильменитом. В 

протолочных пробах мельтейгитов установ-

лены единичные зерна ксеногенных минера-

лов верхнемантийного и корового парагене-

зисов. К коровому типу отнесены гранаты 

спес сар тин-гроссуляр-альмандинового соста-

ва, ру тил, биотит, высокожелезистый оливин 

и став ролит, к верхнемантийному типу — пи-

роп, хром диопсид, энстатит, оливин (фор-

стерит) и высокомагнезиальный хромит. Со-

став породообразующих и акцессорных ми-

нералов изученной интрузии приведен в ра-

бо тах [10, 16].

На классификационной диаграмме SiO
2
 — 

(Na
2
O + K

2
O) оливиновые мельтейгиты, ийо-

литы и якупирангиты Болярковской интрузии 

занимают промежуточное положение между 

щелочными породами ультраосновного и 

основного состава. Содержание SiO
2
 и Na

2
O + 

+ K
2
O в них варьирует в пределах 42—47 и 

3,7—6,2 % соответственно. Причем содержа-

ние Na
2
O значительно больше, чем K

2
O, что 

позволяет относить эти породы к K-Na серии 

щелочно-ультраосновной формации. Для них 

характерны повышенная магнезиальность 

(MgO — 14—18 %) и хромистость (Cr
2
O

3
 — 

0,10—0,15 %), а также низкое содержание TiO
2
 

(0,3—0,8 %), P
2
O

5
 (0,1—0,4 %), РЗЭ, Nb, Ta, 

Ba и Sr. По петрохимическим особенностям 

они существенно отличаются от типичных 

щелочно-ультраосновных пород других регио-

нов. Наибольшее сходство эти породы имеют 

с оливиновыми мельтейгитами, ийолитами и 

якупирангитами Городницкой и особенно Глум-

чанской интрузий, которые считают слабодиф-

ференцированными производными при ми тив-

ной магмы состава оливинового меланефели-

нита, образовавшейся на глубине более 140 км 

[9]. Становление Болярковской интрузии про-

изошло в гипабиссальных условиях. Эрозион-

ный срез ее сравнительно небольшой.

Возраст интрузии. Для определения времени 

внедрения Болярковской интрузии нами ис-

пользованы общегеологические и изотопные 

данные. Анализ структурно-тектонического по-

ложения интрузии показал, что она приуроче-

на к Болярковскому разлому северо-вос точ но-

го простирания. Последний пересекает зону 

Сарненско-Варваровского мантийного разло-

ма северо-западного простирания и связан-

ные с ней дайки основных пород. В свою оче-

редь, Сарненско-Варваровскую зону "срезает" 

Осницко-Микашевичский подвижный пояс, 

с которым связано формирование габброидов, 

диоритов, гранодиоритов и грани тов осниц-

кого комплекса возрастом 1960—1980 млн лет 

и кислых вулканитов клесовской серии воз-

растом 1970—2020 млн лет [14]. Это позволяет 

заключить, что Сарненско-Вар ва ров ская зона 

разломов значительно древнее 2020 млн лет. В 

18 км на северо-восток от Болярковской ин-

трузии контролирующий ее одноименный глу-

бинный разлом "срезает" Крас ногорско-Жи-

томирская тектоно-магматическая зона се ве-

ро-западного простирания, ограниченная с 

юго-запада Емильчинским разломом и при-

Рис. 2. Внутреннее строение кристаллов циркона из 

щелочно-ультраосновных пород Болярковской ин-

трузии. Микрозонд JXA-8200, отраженные электроны. 

Цифры на срезе кристалла — номера анализов (соот-

ветствуют номерам в табл. 2)

Fig. 2. The inner structure of zircon crystals from alkaline-

ultrabasic rocks Bolyarka intrusion. Microprobe JXA-8200, 

reflected electrons. The figures on the crystal cut — 

numbers of analyses (are the same in Table 2)
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уро ченными к нему дайками диабазов и габ-

бро-диабазов. С этой зоной связано образова-

ние сравнительно крупного Кишинского мас-

сива субщелочных гранитоидов, в центре 

ко торого находится Жубровичский массив ос-

новных пород (габбро, габбро-до лериты, габ-

бро-нориты) и диоритов. По данным [13, 14], 

U-Pb изотопный возраст циркона составляет: 

из оливиновых габбро-норитов Жубровичско-

го массива — 1992 ± 5 млн лет, из гранитоидов 

и сиенитов Кишинского массива — от 1920 ± 

± 50 до 2050 ± 50 и 1960 ± 50 млн лет соответ-

ственно. Таким образом, Болярковский раз-

лом древнее Кишинского и Жубровичского 

массивов.

Как отмечалось выше, изученная интрузия 

щелочно-ультраосновных пород прорывает гра-

нитоиды шереметьевского комплекса, возраст 

цирконов из которых на смежных территори-

ях варьирует в пределах 2080—2100 млн лет 

[5, 14].

Нами проведено датирование оливиновых 

мель тейгитов Болярковской интрузии K-Ar 

методом по амфиболам и U-Pb методом по 

цирконам. 

С помощью петрографических исследова-

ний мельтейгитов установлено, что их по-

родообразующие амфиболы — это поздне-

магматические минералы. Выделены две их 

разновидности. Амфиболы ранней генерации 

име ют буровато-зеленую окраску и пре иму-

щественно гастингсит-эденитовый состав, ам -

фиболы поздней генерации — синевато-зе-

леные и по составу занимают промежуточное 

положение между эденитом и рихтеритом. 

K-Ar изотопный возраст буровато-зеленого 

амфибола составляет 2000 ± 25, синевато-

зелено го — 1885 ± 40 млн лет (табл. 1).

Из протолочных проб оливиновых мельтей-

гитов Болярковской интрузии была выделена 

монофракция циркона и после ручной очист-

ки от примесей разделена по крупности на 

три субфракции: <0,05, 0,05—0,10 и >0,10 мм. 

Таблица 1. K-Ar изотопный возраст амфиболов 
из щелочно-ультраосновных пород (мельтейгитов) 
Болярковской интрузии (скв. 904, гл. 48,4—50,4 м)

Table 1. K-Ar isotopic age of amphiboles from 
alkaline-ultrabasic rocks (melteigites) of the Bolyarka 
intrusion (borehole 904, depth 48.4—50.4 m)

Генерация 

амфибола

Содержание
Возраст, 

млн лет
K, % 40Ar, нг/г

Ранняя 0,45 115 2000 ± 25

Поздняя 0,56 129 1885 ± 40

П р и м е ч а н и е. Аналитик С.В. Боронтова (ИГМР 

им. Н.П. Семененко НАН Украины).

Таблица 3. U-Pb изотопный возраст циркона из щелоч но-ультраосновных пород Болярковской интрузии

Table 3. The U-Pb age of zircon from the alkaline-ultrabasic rocks of the Bolyarka intrusion

Фракция 

циркона, 

мм

Содержание, 

г/т
Изотопные отношения Возраст, млн лет

U Pb 206Pb/204Pb 206Pb/207Pb 206Pb/208Pb 206Pb/238U 207Pb/235U 206Pb/238U 207Pb/235U 207Pb/206Pb

>0,1 2645 742,1 2560 7,7119 29,253 0,27878 4,7900 1585 1783 2023

0,1—0,05 1246 336,8 2930 7,6564 29,812 0,26856 4,6740 1534 1763 2046

<0,05 2041 583,6 2590 7,6905 29,631 0,28422 4,9000 1613 1802 2029

Таблица 2. Химический состав различных участков 
кристалла циркона из щелочно-ультраосновных 
пород Болярковской интрузии
Table 2. The chemical composition of different parts 
of zircon crystals from the alkaline-ultrabasic rocks 
of the Bolyarka intrusion

Компонент 1 2 3 4 5

SiO
2

32,95 33,32 33,37 33,34 33,62

ZrO
2

65,92 65,17 65,06 65,37 65,33

HfO
2

1,05 1,17 1,32 1,07 0,96

Y
2
O

3
0,01 0,05 0,01 0,09 0,02

ThO
2

0,05 0,04 0,06 0,04 0,00

UO
2

0,05 0,19 0,11 0,07 0,02

PbO 0,01 — 0,07 0,00 0,03

Сумма 100,06 99,94 100,00 99,98 99,98

П р и м е ч а н и е. Аналитик В.Б. Соболев (Тех ни-

ческий центр НАН Украины).

Их изучение показало, что цирконы представ-

лены хорошо ограненными призматическими 

кристаллами и иногда их сростками (рис. 2). 

Пирамидальная верхушка кристаллов при-

туплена. В краевой части кристаллов наблю-

да ется зональность магматического типа. Яд-

ра более ранней генерации отсутствуют. На 

поверхности некоторых кристаллов заметны 

скульптуры растворения и трещиноватость. 
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Иногда трещины проникают достаточно глу-

боко внутрь кристаллов. Кристаллы прозрач-

ные, светло-бурого цвета.

Состав циркона в разных частях его крис-

талла несколько варьирует (табл. 2): HfO
2
 = 

= 0,96—1,32 %, Zr/Hf = 42—59. Циркон обо-

гащен U (1246—2645 г/т), что отличает его от 

цирконов из гранитоидов шереметьевского 

ком п лекса, в которых содержание U состав-

ляет 95—160 г/т [5]. Для каждой субфракции 

циркона по крупности определен изотопный 

состав Pb и U. Рассчитанный по отношению 
207Pb/206Pb возраст циркона по трем определе-

ниям оказался близким: 2023, 2029 и 2046 млн 

лет (табл. 3).

Обсуждение результатов. U-Pb изотопное да-

тирование представительного количества цир-

кона из оливиновых мельтейгитов Болярков-

ской интрузии позволяет заключить, что внед-

рение этой интрузии произошло в интервале 

2023—2046 млн лет. Близкие значения возрас-

та индивидуальных зерен циркона получены 

с помощью ион-ионного масс-спектрометра 

Cameca IMS-1270 в изотопной лаборатории 

Шведского природоведческого музея (г. Сток-

гольм) для Глумчанской интрузии (2016 ± 

±  15 млн лет) и даек Покошевской группы (от 

2043 ± 16 до 2067 ± 9 млн лет) [11]. Возраст 

циркона из Городницкой интрузии несколько 

древнее — 2111 ± 12 млн лет [11]. K-Ar изо-

топный возраст амфибола из Болярковской 

интрузии составил, млн лет: для ранней гене-

рации 2000 ± 25, для поздней — 1885 ± 40, а 

для амфибола из Городницкой и Глумчанской 

интрузий — 2099 ± 33 и 1890 ± 90 соответ-

ственно. Таким образом, известные в пределах 

Новоград-Волынского блока ІІ порядка Город-

ницкая, Глумчанская и Болярковская интру-

зии и дайки Покошевской группы внедрились 

в земную кору в интервале времени от 2020 до 

2100 млн лет. Это в целом согласуется с обще-

геологическими данными. Внедрение назван-

ных интрузий предшествовало формированию 

Осницко-Микашевичского (Волыно-Двинс ко-

го) вулкано-плутонического пояса и вряд ли 

связано с субдукцией (коллизией) Сарматско-

го и Фенноскандийского сегментов Восточно-

Европейской платформы, которая происходи-

ла предположительно около 1800 млн лет тому 

назад [15]. Наличие Болярковской и других 

интрузий щелочно-ультраосновных пород в 

северо-западной части УЩ обусловлено акти-

визацией Новоград-Волынского протоплат-

форменного блока и образованием глубинных 

разломов северо-восточного простирания, по 

которым внедрялись в земную кору верхне-

мантийные расплавы основного и щелочно-

ультраосновного состава, в том числе, вероят-

но, и кимберлитового. О глубинном происхо-

ждении щелочно-ультраосновных расплавов 

свидетельствуют находки в них ксенокристов 

пиропов, хромитов, хромдиопсидов и оливи-

нов верхнемантийного парагенезиса и низкие 

значения отношения 87Sr/86Sr (в апатите из 

Болярковской интрузии — 0,70223—0,70298, 

Городницкой — 0,70215—0,70628, Глумчан-

ской — 0,702054).

Выводы. В результате проведенных иссле-

дований установлено, что на современном 

эрозионном срезе Болярковская интрузия 

представляет собой круто падающую дайку 

мощностью около 10 м, сложенную оливи-

новыми мельтейгитами, ийолитами и якупи-

рангитами гипабиссальной фации. Возраст 

содер жащихся в них циркона и позднемаг-

мати чес кого амфибола ранней генерации со-

ставля ет, соответственно, 2023—2046 и 2000 ± 

± 25 млн лет. Близость изотопных датировок 

этих минералов свидетельствует об их синге-

нетичнос ти и о том, что после становления 

интрузии U-Pb и K-Ar изотопные системы не 

претерпели существенных изменений. Исхо-

дные для Болярковской интрузии расплавы 

генерирова лись в глубинных горизонтах верх-

ней мантии.
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ВІК  ЛУЖНО-УЛЬТРАОСНОВНИХ ПОРІД 

БОЛЯРКІВСЬКОЇ ІНТРУЗІЇ (ПІВНІЧНО-ЗАХІДНА 

ЧАСТИНА УКРАЇНСЬКОГО ЩИТА)

Лужно-ультраосновні породи Болярківської інтрузії 

за складом відповідають переважно олівіновим мель-

тейгітам і, частково, ійолітам та якупірангітам і нале-

жать до гіпабісальної фації. Вік цирконів із цих порід 

становить 2023—2046 млн рр. (U-Pb метод), а піз ньо-

магматичних амфіболів проміжного складу між гас-

тингситом і еденітом — 2000 ± 25 млн рр. (K-Ar 

метод).

S.N. Tsymbal, L.M. Stepanyuk, 

Yu.S. Tsymbal, Yu.V. Geiko

AGE OF ALKALINE-ULTRABASIC ROCKS IN 

BOLYARKA INTRUSION (NORTH-WESTERN AREA 

OF THE UKRAINIAN SHIELD)

Intrusion is located within the Volyn megablock of the 

Ukrainian Shield. It is located near the junction of in-

tersection of two deep-mantle faults — north-west Sarny-

Varvarov and north-east Bolyarka strikes. Intrusion is a 

steeply dipping dike of capacity about 10 m, composed of 

melanocratic melteigite, ijolite and jakupirangite. Host 

rocks are presented by biotite-microcline-plagioclase gra-

nite of Paleoproterozoic. On the contact of intrusion 

granites are significantly fenitizted. A dating of alkaline-

ultrabasic rocks by U-Pb method on zircon and accessory 

K-Ar method on late-magmatic rock-forming amphibole. 

The age of zircon calculated by relation 207Pb/206Pb is 

2023, 2029 and 2046 Ma on three definitions. Isotopic 

ages of hastingsite-edenite amphibole of early generation 

is 2000 ± 25 Ma, and edenite-rihterite amphibole of late 

generation is 1885 ± 40 Ma.

Intrusion is of mantle-derived origin. This is confirmed 

by findings in its rocks xenokrystes of pyrope, chromite, 

chromdiopside, enstatite and forsterite with composition 

of which is close to minerals of the same name from 

xenoliths of chromshpinel-pyrope dunites, harzburgites 

and lherzolites in kimberlites.

ВОЗРАСТ ЩЕЛОЧНО-УЛЬТРАОСНОВНЫХ ПОРОД БОЛЯРКОВСКОЙ ИНТРУЗИИ
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Вступ. Субвулканічні тіла високотитанистих 

долеритів широко розповсюджені на Волині у 

потужній товщі теригенних відкладів поліської 

серії (рис. 1). Можливо, інтрузивні поклади 

долеритів зустрічаються також серед ефузивно-

експлозивних утворень волинської серії, але в 

такому разі вони репрезентовані іншими гео-
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ГЕОХІМІЯ ТА ІЗОТОПНИЙ СКЛАД Sr І Nd В ІНТРУЗИВНИХ ТІЛАХ 
ВИСОКОТИТАНИСТИХ ДОЛЕРИТІВ ВОЛИНІ 

Субвулканічні тіла високотитанистих долеритів широко розповсюджені на Волині у потужній товщі теригенних 

відкладів поліської серії. Відомо понад 10 ділянок розвитку інтрузивних тіл долеритів, кожне з яких — це сило-

подібне тіло площею до сотень квадратних кілометрів. Більшість тіл належать до внутрішньоформаційних утво-

рень, але в поодиноких випадках зафіксовано залягання інтрузиву між відкладами поліської та волинської серій. 

Вік цих порід надійно не визначений. Інтрузивні тіла слабодиференційовані. На загал вони складені мезократо-

вими габро-долеритами, що в біляконтактових ділянках тіл переходять у вітрофірові базальти, а в центральних 

зонах іноді спостерігаються пегматоїдні габро. Головними породоутворювальними мінералами є пла гіоклаз 
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Габро-долерити належать до високотитанистих (вміст ТіО
2
 зазвичай перебільшує 2,5 %) порід. Крім того, вони зба-

гачені на K
2
O, Р

2
О

5
 і Sr. РЗЕ значно фракціоновані у порівнянні з базальтами трапової формації Волині. Крім 

того, долеритам притаманна незначна позитивна європієва аномалія, на відміну від базальтів, які зазвичай демон-

струють негативну аномалію. В цілому габро-долерити збагачені на некогерентні елементи. На хондрит-нор мо-

ваній спайдерграмі мікроелементного складу виразно проявлені негативні піки вмісту торію та стронцію, пози-

тивні піки калію, фосфору та титану; ніобій-танталова аномалія відсутня. Перерахована на 550 млн рр. тому 

величина εSr варіює від 29 до 34, а εNd — від –0,9 до –2,7 (середнє –2,1 ± 0,4). В цілому за ізотопним складом 

стронцію та неодиму високотитанисті долерити відповідають високотитанистим базальтам трапової фор мації 

Волині. За своїм речовинним складом високотитанисті долерити не мають аналогів серед базальтів. Най ближ-

чими до них є високотитанисті базальти якушівських верств ратнівської світи. Значимою відмінністю високоти-

танистих базальтів від долеритів є наявність у перших піжоніту, а в других — олівіну. Високотитанисті долерити 

є більш диференційованими, ніж ефузиви трапової формації Волині. Якщо розглядати ці породи як найбільш 

пізні фракціонати вихідних розплавів трапової формації, то вони вкладаються в загальний тренд ево лю ції. Згід-

но з іншою моделлю, високотитанисті долерити є найпершими продуктами плавлення гранатового лерцоліту. 

хі мічними типами порід. Високотитанисті до-

лерити описані або згадуються у багатьох пуб-

лікаціях [9, 10, 17, 19 та ін]. Калій-аргоновий 

вік цих порід за різними джерелами стано-

вить, млн рр.: 1100—580 [2, 11], 1175—1045 ± 

± 32 [4], 1180—1000 [3], 1061 ± 41 — 1041 ± 28 

[1]. Долерити залягають серед пісковиків по-

ліської серії, вік яких молодший, ніж 1018 ± 

± 21 млн рр. [21], і мають з ними інтрузивні 

контакти [10]. У роботі [12] зазначено, що 

ГЕОХІМІЯ
GEOCHEMISTRY



73ISSN 0204-3548. Мінерал. журн. 2011. 33, № 2

Рис. 1. Схематична геологічна карта ра й-

ону розповсюдження порід вендської 

трапової формації Волині: 1 — межі 

роз повсюдження порід вендської тра-

по вої формації Волині; 2 — державні 

кордони; 3 — низькотитанисті породи 

заболотівської та бабинської світ, а та-

кож лучичівських верств ратнівської 

світи волинської серії; 4 — високо ти-

танисті породи якушівських верств 

ратнівської світи волинської серії; 5 — 

сили високотитанистих габро-доле ри тів

Fig. 1. Schematic geological map of the 

Ven dian Volynian flood basalt province: 

1 — limits of the Vendian Volynian flood 

basalt province; 2 — state borders; 3 — 

low-Ti rocks of the Volyn Series; 4 — high-

Ti rocks of the Ratne suite of the Volyn 

Series; 5 — sills of the high-Ti gabbro-

dolerites

уламки сублужних габро-долеритів виявлено у 

теригенних відкладах горбашівської світи, які 

з перервою залягають на пісковиках поліської 

серії та перекриті туфами й базальтами ба бин-

ської та ратнівської світ. На підставі цього 

зроблено висновок, що тіла габро-долеритів 

вкорінювались у пісковики поліської серії на 

завершальному етапі їх формування, але до 

початку утворення теригенних відкладів гор-

башівської світи. Зауважимо, що ототожнення 

зазначених уламків з інтрузивними тілами до-

леритів серед поліських пісковиків потребує 

більшої аргументації.

Геологічне положення субвулканічних тіл 

до леритів дає широке поле для припущень 

про їх вік і генетичне співвідношення з вулка-

ногенною товщею трапової фор мації Волині.

Мета даної роботи полягає у співставленні 

речовинного складу інтрузивних тіл високо-

титанистих долеритів з базальтами волинської 

серії для під тверд ження або спро-

стування наявнос ті генетичних 

зв’язків між ними.

Геологічне положення. У межах 

Волинської трапової провінції ві-

домо понад 10 ділянок розвитку 

інтрузивних тіл долеритів [10], але 

справжні масштаби їх поширення 

лишаються нез’ясованими. Най-

біль шими тілами габро-долеритів 

є Володимирецьке, Степанське, 

Велико мід ське, Кухотськовольсь-

ке, Хотешівське та ін. (рис. 1). За 

даними [10], інтрузиви Володи-

мирця, Кухотської Волі та Хотешова належать 

до внутрішньофор мацій них (розміщуються на 

різних рівнях у товщі пісковиків поліської 

серії), а інтрузив Степа ні — до міжфор ма цій-

них, оскільки залягає на межі поліської та во-

линської серій.

Результати геолого-геофізичних досліджень 

свідчать, що інтрузії долеритів мають форму си-

лів площею до сотень квадратних кілометрів і 

територіально співпадають з ділянками макси-

мального розвитку ефузивів волинської се рії. 

В західній частині регіону (Оваднівське під-

няття) сили знаходяться на нижніх, у схід ній — 

на верхніх стратиграфічних рівнях по ліської 

серії, що вказує на їх залягання в рифейсько-

му Волино-Поліському прогині у виг ляді по-

лого нахилених на захід зближених пластин.

Інтрузивні тіла долеритів досить великі за 

розмірами. Зокрема, Степанська інтрузія про-

ГЕОХІМІЯ ТА ІЗОТОПНИЙ СКЛАД Sr І Nd В ІНТРУЗИВНИХ ТІЛАХ ВИСОКОТИТАНИСТИХ ДОЛЕРИТІВ
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стежена на 25—30 км за ширини до 10—20. 

Володимирецька інтрузія має довжину 40—

50 км, ширину до 20—25 км і потужність від 

57 до 81 м. Контакти її по керну свердловин 

на хилені на 5—10 — 25—30  до горизонту. В 

плані контури інтрузії нерівні, звивисті, з апо-

фізами. Потужність інтрузивного тіла в районі 

Великого Мидську становить 105 м [10]. В 

цілому ж потужність долеритових силів сягає 

163 м (св. 1443).

Контакти інтрузій з породами поліської се-

рії зазвичай чіткі. Іноді безпосередньо на кон-

тактах зустрічаються брекчії та мікробрекчії 

пісковиків. Ендоконтактові ділянки силів ма-

ють зональну будову: 1 — зовнішня вузька 

(1—2 см) склувата облямівка, складена слабо 

розкристалізованим ізо- або анізотропним 

склом; 2 — зона потужністю до 30—50 см, 

пред ставлена вітрофіровим базальтом часто 

брек чієподібної будови; базальти містять 

вклю чення уламкових зерен кварцу, а у поро-

ди, що їх вміщують, відходять тонкі прожил-

ки, виповнені кальцитом, гематитом і хлори-

том. Характерна особливість перших двох 

зон — наявність орієнтованих паралельно до 

контакту лейстоподібних вкраплень плагіо-

кла зу, дендритів та розеткоподібних виділень 

магнетиту; 3 — внутрішня зона потужністю 

від 10—50 см до 5 м, складена порфіровими 

долеритами з ознаками автометасоматичних 

змін, які полягають у заміщенні первинних 

мінералів псевдоморфозами, складеними хло-

ритом, альбітом, калієвим польовим шпатом, 

кварцом, карбонатом, ідингситом, серпенти-

ном і тальком. У цій зоні значно поширені 

мигдалини розміром 3—5 мм, зазвичай ви пов-

нені хлоритом.

Термальний метаморфізм пісковиків та алев-

ролітів поліської серії проявився в розвитку 

малопотужної зони ороговикування, пред став-

леної кварцитоподібними породами з грано-

бластовою структурою. Кластичні зерна сплав-

лені чи кородовані склом і зцементовані внас-

лідок доростання кварцових піщинок та на яв-

ності рудних мінералів — магнетиту, гематиту, 

піриту, гідрооксидів заліза. Пори і порожнини 

виповнені новоутвореним хлоритом, дрібними 

скупченнями глинистих мінералів, іноді сфеном.

Габро-долерити поблизу зон розломів за-

знали значних змін через процеси пропі літи-

зації та калішпатизації, які охоплюють окремі 

горизонти або спостерігаються по всьому роз-

різу інтрузивних тіл [9 та ін.].

Ряд дослідників [8, 6, 5] виділяють серед 

інтрузивних порід Волині два типи: низько-

титанисті олівінові долерити сублужного ряду 

(1,2—1,5 мас. % ТіО
2
) і високотитанисті олі-

вінові габро-долерити сублужного ряду (3,0—

4,5 мас. % ТіО
2
). Останні залягають виключ-

но серед пісковиків поліської серії, а перші 

локалізовані у туфо-лавовій товщі бабинської 

світи волинської серії. В літературі їх зазвичай 

описують як базальтові потоки. Субінтру зив-

ний чи ефузивний характер цих порід потре-

бує подальшого з’ясування.

В.Г. Мельничук [7] виділяє три асоціації 

субвулканічних інтрузивних порід венду Во-

лині і кожну з них паралелізує з певним різ-

новидом ефузивних порід. Такими є: 1 — бе-

рестецька асоціація базальтових порфіритів та 

верлітових габро, що вкорінились після ви-

верження пікритів горбашівської світи та ба-

зальтів заболотівської світи; 2 — осовська асо-

ціація глиноземистих габро-долеритів, сили 

яких вкорінювались після виливів низькоти-

танистих базальтів бабинської та лучи чівської 

світ; 3 — хотешівська асоціація високотита-

нистих габро-долеритів, які інтрудували після 

виливів високотитанистих базальтів яку шів-

ських верств. Інтрузиви цієї асоціації застига-

ли серед пісковиків поліської серії.

Подальший опис присвячений високотита-

нистим олівіновим долеритам сублужного ря-

ду (за [8]) або хотешівської асоціації біло везь-

ко-подільського трапового комплексу (за [7]).

Петрографія габро-долеритів. Загалом ін тру-

зивні тіла габро-долеритів належать до слабо-

диференційованих. Вони складені породами 

одного петротипу, деякі відмінності спос те-

рігаються лише у приконтактових ді лянках. У 

центральних частинах потужних тіл іноді з’яв-

ляються пегматоїдні лейкогаброїди. За дани-

ми [12], у верхніх частинах силів олі він ут-

ворює дрібні ідіоморфні зерна, вміст яких не 

більше 5 %. У нижніх частинах розрі зів силів 

кількість олівіну зростає до 20—25 %, а сам 

цей мінерал утворює сегрегації доволі великих 

кристалів. Натомість верхні частини силів 

містять значні вкраплення плагіоклазу.

Головною породною відміною, що складає 

сили, є олівіновий долерит, часто різною мі-

рою змінений. Структура його переважно се-

редньо-, рівномірнозерниста, рідше — різно- 

та гіпідіоморфнозерниста, субофітова до офі-

тової. Текстура масивна. Головними поро до-

 утворювальними мінералами є, %: плагіоклаз —

Л.В. ШУМЛЯНСЬКИЙ, О.Ф. КУЗЬМЕНКОВА, С.М. ЦИМБАЛ та ін.
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40—65, олівін — 5—20 (іноді відсутній), авгіт —

15—35, рудні — 5 (іноді — до 10—15); но -

воутворені мінерали — хлорит (до 5—10) та 

серпентин.

Плагіоклаз утворює зональні кристали таб-

литчастої форми, значно більш ідіоморфні, 

ніж авгіт, що часто утворюють офітові вростки 

в ньому. З олівіном плагіоклаз має однаковий 

ідіоморфізм. Розміри кристалів становлять від 

0,1 × 0,5 до 0,4 × 2 мм. Нерідко зонально замі-

щені хлоритом, при цьому більш кислі зони 

лишаються переважно свіжими.

Дрібнозернисті (розмір зерен основної маси 

0,1 × 0,35 мм) долерити нерідко мають нерів-

номірнозернисту або порфіроподібну будову. 

Порфірові вкраплення та гломеропорфірові 

скупчення, вміст яких у породі не вищий від 

2—3 %, складені переважно плагіоклазом. 

Розміри більшості з них варіюють від 0,35 × 1,0 

до 0,75 × 5,0 мм. В окремих шліфах спос те-

рігались вкраплення розміром до 1 см. Форма 

вкраплень таблитчаста, ідіоморфна. Двій ни-

ку вання недосконале, клиноподібне. Вони за-

звичай зональні, часто відзначаються зростки.

Клінопіроксен утворює досить великі (до 

декількох міліметрів), різко ксеноморфні ін-

терстиційно-офітові виділення кремового ко-

льору, які містять вростки олівіну. Іноді ма-

ють добре виражену оптичну зональність, а 

також складну блокову, місцями віялоподібну, 

будову.

Олівін присутній у вигляді ізометричних та 

призматичних ідіоморфних зерен розміром від 

0,25—0,3 мм у дрібнозернистих і до 0,3 × 1,0 — 

в середньозернистих відмінах. Зустрічається 

переважно у вигляді скупчень. Кристали олі-

віну різко ідіоморфні по відношенню до авгіту, 

в якому утворюють включення. З плагіоклазом 

мають рівний ступінь ідіоморфізму. Лише ок-

ремі великі (до 1 мм) зональні кристали 

олівіну містять вростки плагіоклазу у зовніш-

ніх зонах. Олівін здебільшого заміщений бо у-

лінгітом, місцями — хлорито- або сер пен ти-

ноподібними мінералами. Свіжий олівін та 

його релікти зберігаються рідко.

Рудні мінерали утворюють ізометричні або 

видовжені зерна, іноді з ознаками скелетності, 

розміром до 0,4—0,5 мм, які проявляють ідіо-

морфізм до клінопіроксену.

Іноді долерити містять невелику кількість 

бурого біотиту і апатиту, що асоціюють з руд-

ним мінералом та хлоритом. Останній заміщує 

олівін і плагіоклаз та розвивається в ін тер-

стиціях по продуктах кристалізації залишко-

вого розплаву.

Змінені (хлоритизовані) долерити містять 

розсіяну самородну мідь. Її поодинокі дрібні 

(0,05—0,1 мм) ізометричні ксеноморфні виді-

лення асоціюють з тонкозернистим хлоритом 

або утворюють включення у зовні не змі не-

ному плагіоклазі.

Хімічний склад мінералів габро-долеритів. Ві-

домості про хімічний склад окремих мінералів 

габро-долеритів можна знайти в роботах [15, 

8, 7, 17, 12]. Узагальнення їх показало таке.

Польові шпати долеритів мають витрима-

ний склад — An
67

Ab
31

Or
2 

—
 
An

63
Or

35
Or

2
, а об-

ля мів ка доростання їх може розкислюватись 

до An
44

Ab
51

Or
5
. Вміст FeO в плагіоклазах ко-

ли вається від 0,46 до 0,95 %. За [17], пла-

гіоклаз у середньозернистих долеритах репре-

зентований андезином (An
42—50

), рідше — бі-

товнітом (An
71—77

). Плагіоклаз дрібно зер нис-

тих доле ритів репрезентований лабрадором 

(An
52—65

).

Клінопіроксени належать до авгіту En
41

× 
×Fs

16
Wo

43
 — En

31
Fs

25
Wo

44
. У них слабо прояв-

лена зональність: порівняно з центральними 

зонами кристалів їхні крайові ділянки на два–

три номери більш залізисті. Вміст Al
2
O

3
 варіює 

від 2,70 у різновидах з Fs
18

 до 1,35 % з Fs
25

. 

Концентрація TiO
2
 зменшується від 1,67 % у 

найбільш магнезіальних різновидах до 0,92 — 

у залізистих. Вміст Na
2
O не вищий від 0,40 %. 

За даними [8], клінопіроксен високотитанис-

тих долеритів містить до 6,7 мол. % жадеї-

тового міналу.

Олівіни високотитанистих долеритів мають 

склад Fa
37—42

 [12].

За [15], склад ільменіту досить далекий від 

стехіометричного — вміст Ti та Fe2+ у ньому 

зазвичай становить 0,91—0,96 та 0,75—0,91 ф. о. 

відповідно. Згідно з [17], ільменіт містить 

91 мол. % ільменітового, 5,8 — гейкілітового, 

1,2 — пірофанітового та 2,0 мол. % гематито-

вого міналів. Вміст ТіО
2
 у титаномагнетиті 

сягає 20 % [12].

За [12], у протолочних пробах габро-до ле-

ритів встановлені хромшпінеліди і апатит.

Геохімія габро-долеритів. Високо- та низь-

котитанисті долерити часто присутні в розрізі 

одних і тих же інтрузивних тіл і далеко не 

завжди утворюють самостійні тіла. Хімічний 

склад вивчених нами порід, а також літературні 

дані [17, 8] наведено в табл. 1. Більшість про-

аналізованих порід є зміненими — величина 
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Таблиця 1. Хімічний склад високотитанистих габро-долеритів 

Table 1. Chemical composition of high-Ti gabbro-dolerites

Номер

зразка

961/

254,3

961/

267,1

954/

329,4
68/153 60/1 60/130 94/102 94/126

С4270/

553

ВВ1/

3380

Rd40/

119

Rd40/

133

Джерело

інформації
Авторські дослідження [8] [17]

SiO
2

44,50 45,63 44,00 45,87 45,30 44,83 43,19 46,92 47,04 47,62 45,58 44,24

TiO
2

3,36 1,41 1,30 2,76 3,18 2,66 3,01 4,18 3,15 3,56 3,57 3,63

Al
2
O

3
15,47 18,27 16,33 16,05 14,05 13,31 16,49 17,97 15,71 15,31 15,69 15,87

Fe
2
O

3
9,31 4,86 5,38 5,89 15,21* 5,69 8,33 13,37 * 14,67 * 13,78 * 12,81 * 13,11 *

FeO 3,25 7,13 8,1 6,85 — 8,87 3,00 — — — — —

MnO 0,32 0,15 0,14 0,23 0,18 0,20 0,27 0,35 0,18 0,17 0,17 0,23

MgO 6,21 5,07 8,02 4,75 7,02 7,87 8,45 8,42 4,75 5,45 4,83 5,76

CaO 8,55 9,38 8,05 8,27 8,09 7,98 4,05 4,11 7,45 8,67 9,15 7,15

Na
2
O 3,20 3,00 2,50 3,16 2,33 2,20 2,50 2,06 2,51 2,16 2,83 2,72

K
2
O 1,30 1,10 1,00 1,20 1,06 1,00 1,95 1,67 1,43 1,13 1,13 1,21

P
2
O

5
0,69 0,45 0,50 0,53 0,55 0,53 0,53 0,72 0,50 0,42 0,52 0,58

S, % — 0,06 — 0,05 0,06 0,06 0,01 — — — — —

H
2
O– 1,49 1,66 1,53 1,09 — 0,77 2,04 — — — — —

В. п. п. 2,57 2,09 3,46 3,15 2,9 3,57 5,77 — 2,69 1,8 3,3 5,62

Сума 100,36 100,29 100,31 99,55 99,89 99,58 99,58 99,77 100,08 100,07 99,58 100,12

Ba 822 501 716 540 545 530 672 740 585 526 511 563

Co   59   45   62   55   62   70   43 —   48   58   49   56

Ga   23   23   21   23   24   21   25   26   23   23   26   24

Hf     5     5     4     5     6     5     6     6     6     5     5     4

Nb 21,5 20,9 18,5 22,1 21,9 22,3 27,4 26 25,8 25,9 22,4 27,8

Rb 19,5 16,8 13,8 15,8 19,2 15,6 23,1 28 23,6 16,7 20,0 22,0

Sr 490 525 503 464 491 401 338 334 441 509 488 478

Ta 1,2 1,1 1 1,7 1,3 1,6 2,1 — 1,5 1,4 — —

Th 1,5 1,7 1,3 1,8 1,2 1,6 2,0  4 1,8 1,3 1,6 1,6

U 0,5 0,5 0,3 0,5 0,5 0,5 0,7 — 0,5 0,4 0,4 0,5

V 288 297 275 307 292 300 366 350 210 345 352 331

Zr 188 189 154 189 203 185 236 247 254 227 201 207

Y 28,7 29,2 25,6 23,0 31,6 25,8 23,1 30 33,1 30,1 29,2 28,6

La 24,30 24,20 21,10 23,87 25,50 24,24 22,53 — 27,87 22,67 25,30 26,70

Ce 48,80 48,00 43,00 53,63 56,50 54,70 56,55 58 60,73 52,03 53,00 52,80

Pr 7,09 6,89 6,21 7,31 7,46 7,79 6,90 21 8,39 7,18 7,10 7,73

Nd 36,00 35,60 33,00 33,60 32,70 35,30 32,57 — 39,45 32,82 33,80 34,90

Sm 7,40 7,70 6,50 7,32 7,30 7,80 6,91 — 8,53 7,08 7,00 7,31

Eu 2,85 3,07 2,64 2,92 3,02 2,95 3,03 — 3,03 2,86 3,10 3,08

Gd 7,17 6,98 6,07 7,30 7,18 7,54 6,82 — 7,93 6,79 6,50 6,47

Tb 0,97 1,03 0,89 1,05 1,05 1,10 0,99 — 1,25 1,11 1,10 1,06

Dy 5,51 5,93 5,21 5,82 6,05 6,07 5,18 — 6,47 5,74 6,10 5,20

Ho 0,97 1,05 0,88 1,16 1,06 1,19 1,01 — 1,29 1,12 1,10 1,05

Er 2,64 2,86 2,49 3,15 2,98 3,23 2,65 — 3,35 2,87 2,90 2,73

Tm 0,35 0,36 0,32 0,43 0,38 0,42 0,35 — 0,39 0,39 0,40 0,37

Yb 2,42 2,32 1,94 2,69 2,49 2,59 2,34 — 2,25 2,23 2,20 2,24

Lu 0,33 0,33 0,30 0,41 0,37 0,39 0,35 — 0,32 0,28 0,30 0,32

Cu 82   55   45 145   63 146 430 127 36 41 56 125

Pb   6     35     3 609     3     7 180   91   6   4 — —

Zn 153 138   82 918 114 146 900 — 134 200 129 141

Cr — — —   79   62   91   84 111   80   54 125   68

Ni 69   51 140   72 124 157   50 138   46   70   75   73

Sc — — —   23   23   27   34 —   17   28   26   28

Li — — —     5 —   16   84 — — — — —

Sn — — —     5 —     5     4 — — — — —

П р и м і т к а. Аналізи виконано за допомогою методу ICP-MS у комерційній лабораторії ACME, Канада.
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втрат під час прожарювання зазвичай не опус-

кається нижче 2 ваг. %, а незв’язана вода ста-

новить > 1 ваг. %. З 12 проаналізованих зразків 

цих порід два (94/102 та 94/126) можна оха-

рактеризувати як значно змінені, згідно із 

кри теріями, запропонованими в роботах [16, 

13]. До таких критеріїв, зокрема, належить 

встановлене зростання вмісту MgO, Rb, Ba, 

Na, K та зменшення вмісту СаО і Sr.

Якщо виключити з розгляду зразки значно 

змінених порід, то можна визначити певні 

закономірності еволюції хімічного складу ви-

сокотитанистих долеритів. Зокрема, зі зрос-

танням їх магнезіальності закономірно змен-

шується вміст SiO
2
, K

2
O, Ba, Hf, Rb, V, Zr, Zn 

та зростає вміст Co (рис. 2). Отже, в ході ево-

люції розплавів, за показник якої ми прий-

маємо магнезіальність порід, у них накопичу-

ються некогерентні елементи, що не увій шли 

до складу жодного з породоутворювальних 

мінералів. Характерно, що як висо котитанисті, 

так і рідкісні низькотитанисті долерити мають 

подібні тренди складу, єдиною відмінністю 

між ними є вміст ТіО
2
, який у перших вищий 

від 2,5 ваг. %, а в останніх не досягає 1,5. У 

роботі [13] показано, що високо- та низь ко-

титанисті базальти ратнівської світи відріз ня-

ються за вмістом не лише ТіО
2
 (відповідно, 

>2,05 і <1,75 %), але й цирконію — висо ко-

титанисті базальти мають його більше 150 г/т, 

низькотитанисті — менше 150. За вмістом 

цир конію всі вивчені нами долерити слід 

відносити до високотитанистих відмін.

Долеритам, у порівнянні з ефузивними по-

родами трапової формації Волині, включаючи 

й пікрити, притаманний найнижчий вміст 

SiO
2
 і V та найвищий — ТіО

2
,
 
K

2
O, Р

2
О

5
 і Sr. 

Концентрація Al
2
O

3
, Ba, Hf, Rb, Zr, Zn на-

ближається до такої в базальтах.

Такі відмінності в речовинному складі до-

леритів та базальтів можуть бути зумовленими 

або їх кристалізацією з двох різних розплавів, 

які суттєво відрізнялись за хімічним складом, 

або ж з одного й того же розплаву, але в дещо 

різних фізико-хімічних умовах.

Проаналізовані нами та іншими дослід ни-

ками високотитанисті габро-долерити подібні 

між собою за вмістом і особливостями розпо-

ділу рідкісноземельних елементів. Їм прита-

манне повільне, але цілком закономірне ско-

Рис. 2. Варіаційні діаграми залежності 

вмісту головних оксидів (мас. %) та мік-

роелементів (г/т) від магнезіаль нос-

ті порід у високотитанистих габро-до-

леритах

Fig. 2. Variation diagrams that display rela-

tionships of the amount of main oxides (wt. 

%) and trace elements (ppm) vs. Mg-

number of the high-Ti gabbro-dolerites

Рис. 3. Хондрит-нормований розподіл РЗЕ в габро-долеритах

Fig. 3. Chondrite-normalized distribution of REE in gabbro-dolerites
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рочення нормованого за хондритом вмісту 

РЗЕ від 72—56 для лантану до 9—7 для лю-

тецію, наявність незначної негативної аномалії 

церію та позитивної — європію (рис. 3). Якщо 

порівняти розподіл РЗЕ в долеритах і базаль-

тах Волині, то виявляється, що вміст легких 

та середніх РЗЕ в долеритах загалом вищий, ніж 

у базальтах, а важких РЗЕ — на рівні найниж-

чих значень вмісту в базальтах. Отже, РЗЕ в 

долеритах є більш фракціонованими, ніж у 

базальтах. Крім того, для базальтів характерна 

не позитивна, а помірно негативна аномалія 

європію.

Діаграма нормованого за хондритом роз по-

ділу мікроелементів у габро-долеритах має 

такі особливості. 

Вміст найбільш некогерентних елементів 

становить 70—120 хондритових норм, а більш 

сумісних — знижується до 10 норм; на діаграмі 

спостерігається "плато" високих значень вміс-

ту елементів від барію до фосфору, а почина-

ючи від самарію відбувається стрімке скоро-

чення нормованих за хондритом вмісту еле-

ментів у напрямку до ітербію (рис. 4). 

На діаграмі виразно проявлені негативні 

піки вмісту торію, стронцію, в деяких пробах 

рубідію та позитивні — калію, фосфору, тита-

ну; ніобій-танталова аномалія відсутня.

Порівняння нормованого за хондритом роз-

поділу мікроелементів у габро-долеритах і ба-

зальтах трапової провінції Волині показує, що 

вміст некогерентних мікроелементів (від ба-

рію до титану) у габро-долеритах більший, ніж 

такий в базальтах, а вміст помірно некоге-

рентних елементів від тербію до ітербію швид-

ко зменшується; вміст ітербію в габро-до ле-

ритах майже такий, як у найбідніших на цей 

елемент базальтах.

Ізотопний склад стронцію та неодиму. Ізо-

топний склад стронцію та неодиму у високо-

титанистих габро-долеритах визначений авто-

рами роботи [8] для двох проб. Нами вивчено 

ізотопний склад неодиму ще в п’яти пробах 

долеритів, у трьох із них визначено також 

ізотопний склад стронцію, та одержано ана-

логічні результати (табл. 2).

Перерахована на 550 млн рр. тому величина 

εSr варіює від 29 до 34, а εNd — від –0,9 до 

–2,7 (середнє –2,1 ± 0,4). В цілому за ізо-

топним складом стронцію та неодиму висо ко-

титанисті долерити подібні до високотита-

нистих базальтів (рис. 5).

Обговорення. Головна мета цієї роботи — 

визначити можливі вікові і генетичні зв’язки 

високотитанистих долеритів, що утворюють 

інтрузивні тіла серед осадових порід поліської 

серії середнього-пізнього рифею, з ефузивами 

вендської (віком ~555 млн рр. [14, 18]) тра-

пової формації Волині. Як показано вище, 

високотитанисті долерити зазвичай залягають 

на різних стратиграфічних рівнях поліської 

серії (внутрішньоформаційні тіла) і лише в 

по одиноких випадках зафіксовано положення 

тіл долеритів на межі між пісковиками по-

ліської серії та теригенними відкладами бро-

дівської або горбашівської світи волинсь кої 

се рії венду (Степанська інтрузія). Крім того, 

високотитанисті долерити ніде не утворюють 

силів серед вулканогенних порід во линської 

серії і, отже, прямих геологічних доказів 

належності їх до трапової формації немає. Так 

само неоднозначними є відомості про ізо топ-

Рис. 4. Хондрит-нормований розподіл мікроелементів у габро-долеритах

Fig. 4. Chondrite-normalized distribution of trace elements in gabbro-dolerites

Л.В. ШУМЛЯНСЬКИЙ, О.Ф. КУЗЬМЕНКОВА, С.М. ЦИМБАЛ та ін.
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Рис. 5. Варіації ізотопного складу стронцію та неодиму 

в породах трапової формації Волині: 1 — 

низькотитанисті базальти, 2 — високотитанисті базаль-

ти, 3 — долерити

Fig. 5. Variations of isotopic composition of Sr and Nd in 

rocks of the Volynian continental flood basalts: 1 — low-Ti 

basalts, 2 — high-Ti basalts, 3 — dolerites

ний вік — за результатами K-Ar датування він 

варіює від пізньорифейського до ранньовенд-

ського. Певні факти свідчать, що субвулканічні 

тіла габро-долеритів утворювались ще до по-

чатку формування ефузивно-експлозивної 

товщі волинської серії [12].

Ареали розповсюдження силів високотита-

нистих долеритів та максимального поширен-

ня в регіоні ефузивів вендських трапів ана ло-

гічні. Як відомо, вкорінення інтрузій габ ро-

їдного складу завжди пов’язане з тек то -

но-магматичною активізацією, обумовленою 

масштабною подією в мантії, і призводить до 

зміни геодинамічного режиму, а то і до розко-

лу літосферної плити. Важко уявити собі 

мант ійну подію, яка б призвела до форму-

вання декількох регіонально розповсюдже них 

силів і ніяк інакше не проявила себе. З таких 

міркувань сили можна вважати складовою ча-

стиною пізньовендських трапів. Але за від-

сутності достатньо обґрунтованих геологічних 

доказів такого припущення та неоднозначності 

геохронологічних даних доводиться застосо-

вувати непрямі аргументи на користь цього, 

зокрема подібність петрографічного, мінера-

ло гічного та геохімічного складу долеритів та 

базальтів.

Найбільш розповсюдженим різновидом ви-

сокотитанистих долеритів є олівіновий доле-

рит. В той же час нижні горизонти базальтової 

товщі вендських трапів Волині складені низь-

котитанистими олівіновими базальтами забо-

ло тівської і бабинської світ, які угору за роз-

різом змінюються спочатку безолівіновими 

низь котитанистими базальтами лучичівських 

верств ратнівської світи, а далі — безолі ві-

новими високотитанистими базальтами яку-

шівських верств ратнівської світи. Серед дос-

ліджених ефузивних трапів Волині відсутні 

породи, які одночасно мали б високий вміст 

титану і олівіну.

За хімічним складом породоутворювальні 

мі нерали базальтів трапової формації Волині 

та високотитанистих долеритів дуже подібні. 

Так, плагіоклази долеритів відповідають ос-

новним плагіоклазам базальтів, а авгіти — 

найменш залізистим авгітам базальтів. Проте 

олівін долеритів є магнезіальнішим за олівін 

базальтів. Таким чином, долерити за складом 

мінералів подібніші до олівінових низькоти-

танистих базальтів нижньої частини волин-

Таблиця 2. Ізотопний склад стронцію та неодиму у високотитанистих габро-долеритах

Table 2. Isotopic composition of Sr and Nd in high-Ti gabbro-dolerites

Номер 

зразка

Вміст, г/т
87Rb/86Sr 87Sr/86Sr

(0)
87Sr/86Sr

(550)
εSr

(550)

Вміст, г/т
147Sm/144Nd 143Nd/144Nd

(0)
143Nd/144Nd

(550)
εNd

(550)
Rb Sr Sm Nd

60/1 20,6 456,2 0,1305 0,707112±10 0,70609 29,2 6,9 31,3 0,1342 0,512313±7 0,51183 –2,0

60/130 15,6 401,0 0,1125 0,707031±7 0,70615 32,6 6,7 29,5 0,1372 0,512334±8 0,51184 –1,8

60/136 — — — — — — 6,5 25,2 0,1556 0,512445±12 0,51188 –0,9

961/267.1 — — — — — — 7,2 29,6 0,1459 0,512316±12 0,51179 –2,7

94/126 28,0 334,0 0,2426 0,708164±8 0,70626 31,6 6,7 30,0 0,1356 0,512317±7 0,51183 –2,0

BB1/3380 19,0 512,6 0,1072 0,707294 0,70645 34,3 7,8 32,5 0,1448 0,512324±5 0,51180 –2,5

C4270/553 24,2 522,5 0,1340 0,707454 0,70640 33,6 8,5 37,6 0,1362 0,512285±6 0,51179 –2,6

П р и м і т к а. Пр. 60/1, 60/130 та 94/126 проаналізовано у Природзнавчому музеї м. Стокгольм, Швеція; 

пр. 60/136 та 961/267.1 — в ІГМР ім. М.П. Семененка НАН України; пр. ВВ1/3380 та C4270/553 — за [8].

ГЕОХІМІЯ ТА ІЗОТОПНИЙ СКЛАД Sr І Nd В ІНТРУЗИВНИХ ТІЛАХ ВИСОКОТИТАНИСТИХ ДОЛЕРИТІВ
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ської серії, ніж до високотитанистих базальтів 

ратнівської світи.

За петрохімічними особливостями висо ко-

титанисті долерити не мають повних аналогів 

серед ефузивних порід волинської серії. Най-

більш виразною ознакою їх є високий вміст 

TiO
2
, P

2
O

5
, K

2
O і некогерентних мік ро еле-

ментів та порівняно низький вміст SiO
2
. При 

цьому магнезіальність долеритів така сама, як 

і базальтів трапової формації.

За розподілом РЗЕ долерити теж не мають 

аналогів серед базальтів, відрізняючись від 

них значно більшою фракціонованістю РЗЕ і 

наявністю позитивної європієвої аномалії. 

Розподіл інших мікроелементів у долеритах в 

цілому подібний до такого в базальтах, але має 

деякі суттєві відмінності — майже повна від-

сутність характерної для базальтів Nb-Ta ано-

малії, а також наявність позитивних піків 

вміс ту фосфору та титану.

Отже, за петро- і геохімічними особливос-

тями високотитанисті долерити не мають ана-

логів серед базальтів. Найближчими до них за 

рівнем збагачення на мікроелементи є ви со-

котитанисті базальти якушівських верств рат-

нівської світи. Про це свідчить також ізо топ-

ний склад стронцію та неодиму в долеритах.

Втім істотною відмінністю високотитанис-

тих базальтів від долеритів є наявність в пер-

ших піжоніту, а в других — олівіну.

За багатьма ознаками (високий вміст неко-

герентних елементів, низьке значення спів від-

ношення CaO/Al
2
O

3
 тощо) високотитанисті 

долерити більш диференційовані, ніж ефузи-

ви трапової формації Волині. Якщо розгляда-

ти ці породи як найпізніші фракціонати 

вихідних розплавів трапової формації, то вони 

укладаються в загальний тренд еволюції.

У роботі [13] розглянуто походження висо-

котитанистих базальтів ратнівської світи. Ви-

ходячи з хімічного та ізотопного складу 

базальтів різних світ волинської серії було по-

казано, що все їх розмаїття є, вочевидь, ре-

зультатом диференціації єдиного вихідного 

розплаву. Поява високотитанистих базальтів 

обумовлена фракціонуванням парагенезису мі-

нералів, до складу яких не входить титан (а 

також цирконій та ніобій), тобто олівіну, клі-

нопіроксену, хромшпінелі та, можливо, пла-

гіо клазу. У роботі [20] наведено приклад ево-

люції вмісту TiO
2
 у пікритах та базальтах 

островів Возз’єднання. Фракціонування тем-

ноколірних мінералів (олівіну і клінопіроксе-

ну) призводить до помірного зростання вмісту 

ТіО
2
 у залишкових розплавах. Проте поява в 

парагенезисі з ними плагіоклазу зумовлює 

збільшення вмісту титану у залишкових роз-

плавах до 4—4,5 %.

Фракціонування плагіоклазу навряд чи мо-

же відповідати за високий вміст титану в ви-

сокотитанистих долеритах — тоді слід було б 

очікувати глибоких негативних аномалій 

європію на графіках розподілу РЗЕ. Навпаки, 

долерити характеризуються помітними пози-

тивними аномаліями європію. Вони мають 

певний надлишок плагіоклазу у порівнянні зі 

складом розплаву, з якого кристалізувались.

Отже, за геохімічними та ізотопно-гео хі-

мічними ознаками високотитанисті долерити 

можуть являти собою найпізніші продукти 

диференціації вихідних для трапової формації 

Волині розплавів. Загальними рисами еволюції 

ефузивних основних порід Волині є збіль-

шення вмісту некогерентних мікроелементів 

і зменшення — когерентних, а також підви-

щення ступеня фракціонування РЗЕ. На від-

міну від найпізніших високотитанистих ба-

заль тів якушівських верств ратнівської світи 

високотитанисті долерити сублужного ряду 

містять у своєму складі олівін. Таку відмін-

ність можна пояснити іншими умовами крис-

талізації долеритів — за повільної кристалі-

зації на субвулканічних рівнях утворювався 

олі він замість піжоніту, присутнього в ба-

зальтах.

Втім існує й інша інтерпретація положення 

високотитанистих долеритів у загальній схемі 

еволюції трапової формації Волині [12, 8, 5]. 

Згідно з цією моделлю, високотитанисті доле-

рити є найпершими продуктами плавлення 

деплетованого [12] або збагаченого [8, 5] гра-

натового лерцоліту. Ця модель задовільно по-

яснює наявність уламків долеритів у конгло-

мератах горбашівської світи (якщо ці уламки 

дійсно належать силам долеритів), під ви ще-

ний вміст несумісних (Ti, Zr, РЗЕ) еле ментів, 

значну фракціонованість РЗЕ в долеритах, а 

також мінеральний склад цих порід (у першу 

чергу, присутність високомагнезіальних оліві-

ну, ільменіту та хромшпінелі, в тому числі 

хромітів алмазної асоціації). У згаданих пуб-

лікаціях високий вміст мікроелементів у доле-

ритах пояснюється низьким (перші відсотки) 

ступенем парціального плавлення лерцоліту, а 

значна фракціонованність РЗЕ — наявністю 

гранату у реститі.

Л.В. ШУМЛЯНСЬКИЙ, О.Ф. КУЗЬМЕНКОВА, С.М. ЦИМБАЛ та ін.
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Висновки. 1. Геологічне положення та наявні 

відомості щодо значень ізотопного K-Ar віку 

високотитанистих долеритів не дозволяють 

стверджувати, що вони споріднені з ефузив-

ними породами вендської трапової формації 

Волині.

2. За мінеральним складом високотитанисті 

олівінові долерити істотно подібні до базальтів 

волинської серії.

3. За хімічним складом високотитанисті до-

лерити належать до основних порід сублуж-

ного ряду. За геохімічними характеристиками 

подібні до високотитанистих базальтів горіш-

ніх у траповому розрізі якушівських верств 

ратнівської світи.

4. За ізотопним складом стронцію та неоди-

му високотитанисті долерити подібні до висо-

котитанистих базальтів якушівських верств 

ратнівської світи.
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общий тренд эволюции. Согласно другой модели, вы-

сокотитанистые долериты представляют собой самые 

первые продукты плавления гранатового лерцолита.

L.V. Shumlyanskyy, O.F. Kuzmenkova, 

S.M. Tsymbal, V.G. Melnychuk, I.V. Tarasko

GEOCHEMISTRY AND Sr-Nd ISOTOPE 

COMPOSITION OF INTRUSIVE BODIES 

OF HIGH-Ti DOLERITES OF VOLYN

There is a large number of subvolcanic bodies of high-Ti 

dolerites that are widely distributed in the Volyn region 

within the thick sequence of the terrigenous sediments 

that belong to the Polissya Series. There are more than 10 

individual bodies are known. Each of these appears as 

sheet-like intrusion exceeding 100 km2. Most of the 

intrusions belong to intraformational type, i. e. occur 

entirely among Polissya Series sediments while in a single 

case interformational body was revealed between rocks of 

the Polissya and Volyn Series. Age of these rocks is poorly 

known. Intrusive bodies are weakly differentiated and in 

general composed by gabbro-dolerites that nearby contacts 

turn into glassy basalts while in the central parts of the 

thick bodies pegmatitic gabbro locally occur. Main rock-

forming minerals include plagioclase (An
67

Ab
31

Or
2 

—
 

An
63

Or
35

Or
2
), augite (En

41
Fs

16
Wo

43
 — En

31
Fs

25
Wo

44
), 

olivine (Fa
37—42

), ilmenite and Ti-magnetite. Gabbro-

dolerite belongs to high-Ti rocks (amount of TiO
2
 usually 

exceeds 2.5 wt. %). These rocks are enriched in K
2
O, P

2
O

5
 

and Sr. REE are highly fractionated compared to the 

continental flood basalts of the Volynian province. 

Moreover, they display moderate positive Eu anomaly, in 

contrast to basalts that commonly reveal negative Eu 

anomaly. In whole, gabbro-dolerites are enriched in 

incompatible trace elements. At chondrite-normalized 

spidergram gabbro-dolerites display deep troughs in Th 

and Sr concentrations and positive spikes of K, P and Ti; 

Nb-Ta anomaly is absent. Calculated back to 550 Ma εSr 

value varies from 29 to 34 while εNd from –0.9 to –2.7 

(average is –2.1 ±  0.4). With respect to these parameters 

high-Ti dolerites are very close to high-Ti basalts of the 

Volynian flood basalt province. Whoever, accordingly to 

their composition high-Ti dolerites do not have direct 

counterparts among Volynian flood basalts. Closest ana-

logues are high-Ti basalts of the Yakushivsky horizon of 

the Ratne suite. However, important difference is revealed 

by presence of pigeonite in basalts and olivine in dolerites. 

In general, high-Ti dolerites are the most differentiated 

rocks of the Volynian flood basalt province. Being con si-

dered as latest differentiates of the initial melts these 

confine to the general pattern of evolution of the Volynian 

flood basalt province. Accordingly to another model high-

Ti dolerites can be considered as very first low-degree 

partial melts of the garnet lherzolite. 

Л.В. Шумлянский, О.Ф. Кузьменкова, 

С.Н. Цымбал, В.Г. Мельничук, И.В. Тараско

ГЕОХИМИЯ И ИЗОТОПНЫЙ 

СОСТАВ Sr И Nd В ИНТРУЗИВНЫХ ТЕЛАХ 

ВЫСОКОТИТАНИСТЫХ ДОЛЕРИТОВ ВОЛЫНИ

Субвулканические тела высокотитанистых долеритов 

широко распространены на Волыни в мощной толще 

терригенных отложений полесской серии. Известно 

более 10 участков развития интрузивных тел долери-

тов, каждый из которых — силоподобное тело площа-

дью до сотен квадратных километров. Большинство 

тел принадлежит к внутриформационным образова-

ниям, но в одиночных случаях зафиксировано залега-

ние интрузива между отложениями полесской и во-

лынской серий. Возраст этих пород надежно не опре-

делен. Интрузивные тела слабодифференцированные. 

В целом они сложены мезократовыми габбро-доле-

ритами, которые в приконтактовых участках тел пе-

реходят в витрофировые базальты, а в центральных 

зонах иногда наблюдаются пегматоидные габбро. 

Главные породообразующие минералы — плагиоклаз 

(An
67

Ab
31

Or
2 

—
 
An

63
Or

35
Or

2
), авгит (En

41
Fs

16
Wo

43
 — 

En
31

Fs
25

Wo
44

), оливин (Fa
37—42

), ильменит и титано-

магнетит. Габбро-долериты принадлежат к высокоти-

танистым (содержание ТiО
2
 обычно превышает 2,5 %) 

породам. Кроме того, они обогащены K
2
O, Р

2
О

5
 и Sr. 

Распределение РЗЭ значительно фракционирован-

ное по сравнению с базальтами трапповой формации 

Волыни. Кроме того, долериты характеризуются не-

значительной позитивной европиевой аномалией, в 

отличие от базальтов, которым обычно присуща не-

гативная аномалия. В целом габбро-долериты обо га-

щены некогерентными элементами. На хондрит-нор-

мированной спайдерграмме микроэлементного сос-

тава четко проявлены негативные пики содержания 

тория и стронция, позитивные — калия, фосфора и 

титана; ниобий-танталовая аномалия отсутствует. Пе-

ресчитанная на 550 млн лет тому назад величина εSr 

варьирует от 29 до 34, а εNd — от –0,9 до –2,7 (сред-

нее –2,1 ± 0,4). В целом по изотопному составу строн-

ция и неодима высокотитанистые долериты отвечают 

высокотитанистым базальтам трапповой фор мации 

Волыни. По своему вещественному составу высоко-

титанистые долериты не имеют аналогов среди ба-

зальтов. Наиболее близки к ним высокотитанистые 

базальты якушевских слоев ратнивской свиты. Суще-

ственным отличием высокотитанистых базальтов от 

долеритов является наличие в первых пижонита, а во 

вторых — оливина. Высокотитанистые долериты бо-

лее дифференцированные, чем эффузивы трапповой 

формации Волыни. Если рассматривать эти породы 

как наиболее поздние фракционаты исходных рас-

плавов трапповой формации, то они укладываются в 

Л.В. ШУМЛЯНСЬКИЙ, О.Ф. КУЗЬМЕНКОВА, С.М. ЦИМБАЛ та ін.
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Вступ. У межах Волинського мегаблоку Ук-

раїнського щита (УЩ) досить поширеними є 

ультраметаморфічні утворення, представлені 

гранітоїдами плагіо- і двопольовошпатового 

ряду. До недавнього часу всі вони входили до 

складу єдиного палеопротерозойського кіро-

воградсько-житомирського (у пізніших коре-

ля ційних стратиграфічних схемах — житомир-

ського) комплексу. Проте вже у той час така 

ситуація не зовсім задовольняла дослідників. 

Тому у складі комплексу виокремлювали як 

правило дві формації: граніт-мігматитову і діо-

рит-плагіогранітову, або вирізняли під ком п-

лекс плагіогранітоїдів [6], що, як вважали, фор-

мувався раніше двопольовошпатових гранітів.

Палеопротерозойський шереметівський ком-

п лекс плагіогранітів і плагіомігматитів впер ше 

був виокремлений у "Кореляційній схемі НСК 

України" (1998) за пропозицією К.Ю. Єсипчу ка 

та ін. [4]. Вважається, що цей комплекс роз-

вивається по метавулканогенно-теригенних 

ут вореннях василівської світи тетерівської 

серії, отже бере участь у будові її складчастих 

структур.

Вікове положення комплексу в страти гра фіч-

ній схемі Волинського мегаблоку УЩ (близь-

ко 2,45 млрд рр.) було визначено за гео ло-

гічними та іншими даними. Вважали, що один 

із локатипів цього комплексу розташований у 

відслоненні с. Олександрівка, поблизу м. Но-

воград-Волинський, де низько лужні граніти 

складають лейкосому міг мати зованих гнейсів. 

Ці мігматизовані гнейси про риваються дай-

кою метаплагіопорфірів, для яких за допомо-

гою класичного уран-свинцевого ізотопного 

методу за цирконом був визначений вік — 

2435 млн рр. [2]. Міг ма тизовані гнейси та ме-

таплагіопорфіри прор ва ні жилами двопольо-

вошпатових біотит-мус ко вітових гранітів жи-

томирського типу віком 2060 млн рр. [2, 7]. 

Таким чином, вік пла гіо гранітів має бути 

древнішим за дату 2435 млн рр. і розрив між 

формуванням плагіогранітоїдів шереме тівсь-

кого комплексу і гранітів житомирського ста-

новить понад 400 млн рр. (?).

Однак у процесі подальшого радіо гео хро-

нологічного вивчення цирконів з використан-

ням уран-свинцевого ізотопного методу вік 

цих мігматитів був уточнений і зараз визначе-

ний як 2100—2080 млн рр., а метапла гіо пор-

фіритів із дайки с. Олександрівка — 2080 [9].

Таким чином, нині існує неузгодженість 

між віковим положенням плагіогранітоїдів 

ше реметівського комплексу в кореляційній 

хро ностратиграфічній схемі та отриманими 
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За допомогою класичного ізохронного уран-свинцевого методу встановлено час кристалізації цирконів із 

плагіогранітів шереметівського комплексу, поширених західніше від Коростенського плутону. Вік водяно-

прозорих призматичних світло- та коричнювато-рожевих кристалів циркону, відібраних із неелектромагнітної 

фракції (а, отже, й плагіогранітів), становить 2092,2 ± 3,2 млн рр. Таким чином, за результатами радіо гео хро-

нологічних досліджень встановлено (як і за геологічними даними), що плагіограніти шереметівського комплек-

су є дещо древнішими за двопольовошпатові гранітоїди житомирського комплексу (2,08 млрд рр.).



84 ISSN 0204-3548. Mineral. Journ. (Ukraine). 2011. 33, No 2

датами їх ізотопного віку, що й стимулює про-

ведення геохронологічних досліджень цих ут-

ворень.

Мета досліджень полягає у проведенні ізо-

топного датування плагіогранітоїдів шере ме-

тівського комплексу в районі розвитку його 

петротипу.

Методика ізотопних досліджень. Датування 

кристалів цирконів, виділених вручну під бі-

нокуляром з плагіогранітів, здійснено за кла-

сичним U-Pb ізотопним методом. Хімічну 

під готовку наважок циркону виконано за 

стан дартною методикою [8]. Ізотопний аналіз 

урану і свинцю проведено на 8-колекторному 

мас-спектрометрі МИ-1201АТ. Для зіставлен-

ня результатів датування використано стан-

дарт циркону ІГМР-1 [1].

Результати досліджень та їх інтерпретація. 

Геохронологічне вивчення плагіогранітів ми 

проводили в одному із районів поширення 

петротипу шереметівського комплексу — за-

хідніше Коростенського плутону (рис. 1). 

Пла гіограніти тут утворюють тіло вигнутої 

форми шириною 8—12 і довжиною до 20 км, 

що простежується в північно-західному нап-

рямку від с. Сушки до с. Лебідь. Переважно в 

центральній частині на сучасній поверхні це 

тіло простежується у вигляді пасма пагорбів 

розміром до 50 × 100 м, складених плагіо гра-

нітами (рис. 2) і плагіомігматитами (рис. 3), 

що піднімаються на 5—10 м над заболоченою 

рівнинною місцевістю (рис. 4).

У структурному плані тіло утворює пів-

нічно-східне крило Мало-Яблунецької анти-

форми [3], ускладненої складками більш ви-

сокого порядку. На північний схід від 

плагіогранітів, впритул до границі Корос тен-

ського плутону, розвинена смуга гранат- і ам-

фібол-біотитових гнейсів василівської світи 

тетерівської серії, по яких внаслідок ульт ра-

метаморфічних перетворень власне і сфор му-

вались породи шереметівського комплексу.

Для радіогеохронологічних досліджень була 

відібрана проба з плагіогранітів (пр. 15/09) із 

невеличкого закинутого кар’єру, розміщеного 

на північно-східному схилі одного з пагорбів, 

що знаходиться ліворуч автомобільної траси 

м. Новоград-Волинський — м. Коростень, при-

близно в 4 км на північний схід від с. Сьо ма-

ківка Ємільчинського р-ну Житомирської обл.

Макроскопічно плагіограніти являють со-

бою сіру, смугасту, дрібно-середньозернисту 

породу з гнейсуватою текстурою, в якій зерна 

темноколірних мінералів чітко орієнтовані в 

одному напрямку (рис. 2).

Під мікроскопом порода характеризується 

повнокристалічною гранобластовою, подеку-

ди гіпідіоморфно- і алотріоморфнозернистою, 

а за величиною зерен (від 0,2 до 2 мм) — 

нерівномірнозернистою структурою (рис. 5). 

Мінеральний склад, %: плагіоклаз (олігоклаз 

№ 27—30) — 60, кварц — 25, біотит — 7, 

амфібол — 6, епідот — 0,3. У невеликій кіль-

кості зустрічаються рудні (магнетит, зрідка 

ільменіт) та акцесорні мінерали, представлені 

цирконом і апатитом. Подекуди по біотиту 

розвивається хлорит.

За результатами хімічного аналізу порода 

(пр. 15/09) має такий склад, %: SiO
2
 — 67,81; 

TiO
2
 — 0,57; Al

2
O

3
 — 14,24; Fe

2
O

3
 <0,10; FeO — 

4,32; MnO — 0,02; MgO — 1,38; CaO — 4,28; 

Na
2
O — 4,84; K

2
O — 1,00; P

2
O

5
 — 0,12; H

2
O — 

0,27; в. п. п. — 0,79; сума — 99,74.

Плагіоклаз представлений ксеноморфними 

ізометричними зернами олігоклазового скла-

ду (№ 27—30) розміром 0,4—1,5 мм (рис. 5). 

Краї зерен нерівні, зазубрені. У шліфах спо-

стерігаються зрізи з вузькими смужками по-

лісинтетичних двійників та нездвійниковані. 

У багатьох зернах плагіоклазу спостерігаються 

включення кварцу округлої форми. Серед вто-

ринних змін мінералу наявні пелітизація та 

серицитизація, найбільше проявлені по краях 

зерен та по тріщинах у них.

Кварц утворює зерна ізометричної форми 

розміром 0,3—1,5 мм з нерівними краями. У 

породі розподілений нерівномірно, іноді ут-

ворює скупчення великих зерен у формі 

прожилків.

Біотит плеохроює в коричневих відтінках, 

від світло-коричневого до бурого кольору. 

Присутній у формі неправильних зерен лис-

туватої форми, що впорядковано розташова-

ні у породі (орієнтовані в одному напрямку). 

Розмір їх коливається в межах 0,5—2 мм 

(рис. 5, б). Часто зустрічаються скупчення 

мінералу розміром до 2 мм, іноді — заміщення 

біотиту хлоритом. Крім того, в асоціації з 

біотитом спостерігається велика кількість руд-

ного мінералу.

Амфібол представлений ксеноморфними зер-

нами рогової обманки (рис. 5, в), що плеох-

роюють від світло-зеленого до трав’яного ко-

льору. Для них, як і для описаних вище мі-

нералів у даній породі, характерні нерівні 

ку тасті границі. По площі шліфа зерна роз-

О.М. КОСТЕНКО, Т.І. ДОВБУШ, Л.М. СТЕПАНЮК 
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ГЕОХРОНОЛОГІЯ ПЛАГІОГРАНІТІВ "ШЕРЕМЕТІВСЬКОГО" КОМПЛЕКСУ (ВОЛИНСЬКИЙ МЕГАБЛОК УЩ)

Рис. 1. Схематична геологічна карта району вивчення плагіогранітів. Стратифіковані утворення: 1 — топіль нян-

ська серія (PR
1

2), білокоровицька світа (конгломерат-пісковиково-сланцева фор мація); 2—5 — тетерівська серія 

(PR
1

1) (2 — кочерівська світа — мармур-кальцифірова формація, 3 — новоград-волинська світа — формації: біо-

титових і двослюдяних мікрогнейсів і крис та ло сланців та метабазальт-андезит-ріолітова, 4 — городська сві та — 

формації: біотитових і двослюдяних та силіманіт-біотитових гнейсів, 5 — василівська світа — формації: біотит-

рогово об манкових гнейсів і кристалосланців та графітових і глиноземистих гнейсів). Нестратифіковані утворен-

ня — інтрузивні та ультраметаморфічні комплекси: 6 — дайковий (формація сублужних габродолеритів); 

7— 9 — коростенський (7 — граніт-порфірова, 8 — рапаківігранітна і 9 — габро-анортозитова формації); 10 — кишин-

ський (формація сублужних гранітів); 11—13 — осницький (габро-діорит-гранодіорит-гранітова формація: 11 — 

граніти, 12 — гранодіорити і діорити, 13 — габро); 14 — прутівський (формація толеїтових габродолеритів); 15 — 

житомирський (граніт-міг матитова формація); 16, 17 — шереметівський (діорит-плагіогранітова фор мація: 16 — 

пла гіограніти і плагіомігматити, 17 — діорити); 18 — головні зони розломів Волинського мегаблоку УЩ (І —

 Красногірсько-Житомирська, IІ — Центрально-Коростенська); 19 — другорядні розломи (а — дос товірні, б — ймовірні); 

20 — місце відбору проби з плагіогранітів шереметівського комплексу для визначення геохронологічного віку

Fig. 1. Schematic geological map of the area of plagiogranites research. Stratified formation: 1 — Topilnya group (PR
1

2), 

Bilokorovichy suite (conglomerate-sandstone-slate formation); 2—5 — Teteriv group (PR
1

1) (2 — Kocheriv suite — 

marble-calciphyre formation, 3 — Novograd-Volynsk suite — formations: biotite and two-mica microgneisses and schists, 

metabazalt-andesite-rhyolite, 4 — Gorod suite — formations: biotite and tholeiite and silіmanіte-bіotite gneisses, 5 — 

Vasylivka suite — formations: biotite-hornblende gneisses and schists, graphite and aluminiferous gneisses). Unstratified 

formations — intrusive and ultrametamorphic complexes: 6 — dyke (subalkaline gabbro-dolerites formation); 7—9 — 

Korosten (7 — granite-porphyry, 8 — rapakivigranite and 9 — gabbro-anorthosite formation); 10 — Kyshynsk (subalkaline 

granite formation); 11—13 — Osnitsk (gabbro-diorite-granоdiorite-granite formation: 11 — granites, 12 — granodiorites 

and diorites, 13 — gabbro); 14 — Prutivka (tholeiite gabbro-dolerites formation); 15 — Zhitomir (granite-migmatite 

formation); 16—17 — Sheremetiv (diorite-plagiogranite formation: 16 — plagiogranites and plagiomigmatites, 17 — diori-

tes); 18 — major faults zones of Volyn megablock of the Ukrainian Shield (І — Krasnogirske-Zhitomir, IІ — Central-

Korosten); 19 — minor faults (а — authentic faults, б — foreseeable faults); 20 — spot of plagiogranites sampling from 

Sheremetiv complex to determine geochronological age

міщені рівномірно. Розмір їх приблизно одна-

ковий і становить 0,4—0,7 мм.

Епідот присутній у вигляді "брудних" на-

півпрозорих зерен, що найчастіше зосереджені 

поблизу біотиту. За одного ніколя він має 

сірий колір, чітко проявлену шагрень та висо-

кий рельєф. У більшості перетинів у схреще-

них ніколях спостерігаються перламутрові ко-

льори інтерференції.

Циркон має вигляд дрібних зерен (0,01 мм), 

що характеризуються високим рельєфом та 

мають добре розпізнавані кольори інтер фе-

ренції третього порядку. Більшість зерен зосе-

реджена у вигляді скупчень поряд з лусками 

біотиту. Поблизу однієї з лусок нараховано 

близько 13 зерен циркону (рис. 5, г).

Під бінокуляром циркони представляють 

со бою кристали призматичної (від видовжено-
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Рис. 7. Уран-свинцева діаграма з конкордією для 

цирконів із плагіогранітів шереметівського комплек-

су, пр. 15/09

Fig. 7. Uranium-lead diagram with concordia for zircons 

from plagiogranites of Sheremetiv complex, sample 15/09

Рис. 6. Мікрофотографії полірованих зрізів кристалів 

циркону із плагіогранітів, пр. 15/09 (без’ядерні зерна 

циркону з прозорими включеннями), поляризаційний 

мікроскоп на просвіт

Fig. 6. Photomicrographs of polished sections of zircon 

crystals from plagiogranites, sample 15/09 (nucleus-free 

zircon grains with transparent inclusions), polarizing mic-

roscope, ana lyzer is turn on

Рис. 5. Мікрофотографії плагіогранітів шереметівсь-

кого комплексу

Fig. 5. Photomicrographs of plagiogranites of Sheremetiv 

complex

Рис. 3. Макроскопічний вигляд плагіомігматитів у 

від с лоненні, лівий берег р. Случ, північніше м. Но-

воград-Волинський, р-н с. Олександрівка

Fig. 3. Macroscopic view of plagiomigmatites in outcrop, 

on the left bank of the river Sluch, north wards of the city 

of Novograd-Volynsk, district of the village Aleksandrovka

Рис. 2. Макроскопічний вигляд плагіогранітів у від-

слоненні, праворуч від автодороги м. Новоград-Во-

лин ський — м. Коростень, приблизно в 4 км на 

північний схід від с. Сьомаківка

Fig. 2.  Macroscopic view of plagiogranites in outcrop, on 

the right of the Novograd-Volynsk — Korosten road, about 

4 km north-east of the village Somakivka

Рис. 4. Загальний вигляд одного із відслонень пла-

гіогранітів, розташованих на північний схід від с. Сьо-

маківка

Fig. 4. General view of one of plagiogranites outcrop 

north-east of the village Somakivka
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призматичної з К
вид 

3—6 до призматичної з 

К
вид 

> 2) форми, що мають переважно світло-

рожевий колір, близько 30 % зерен забарвлені 

у світло-коричневий колір. Серед дрібних тра-

пляються короткопризматичні (К
вид

 2,0—1,5) 

кристали. Часто спостерігаються зерна з не-

рівномірним забарвленням, на поверхні яких 

є ділянки бурого кольору, найчастіше — вер-

шинки та ребра кристалів. Слід зазначити, що 

більш інтенсивне коричневе забарвлення вла-

стиве тріщинуватим цирконам. У середині 

кристалів трапляються паличкоподібні про-

зорі та округлі дрібні вкраплення чорного ко-

льору (рис. 6). Більшість цирконів мають чіткі 

блискучі грані, але при цьому вершинки 

кристалів і ребра згладжені. Дрібні корот ко-

призматичні кристали водяно-прозорі, біпі ра-

мідально-призматичні, мають слабо розви нені 

грані призматичного поясу, зрідка вони взагалі 

не діагностуються, їхні вершинки та ребра та-

кож згладжені.

Для порівняння з неелектромагнітною фрак-

цією, під бінокуляром досліджено ІІ елект ро-

магнітну фракцію. В її основній масі перева-

жають менші за розміром зерна, більше улам-

ків цирконів, багато кристалів з нерівномір ним 

коричневим забарвленням.

У результаті вивчення полірованих зрізів кри-

сталів, у середині коричнюватих зерен виявле-

но частково ізотропізовані оболонки, що на ро-

стають на світло-рожеві ядра, які за двозалом-

ленням подібні до світло-рожевих цир конів.

Вік плагіограніту визначено за допомогою 

класичного уран-свинцевого ізотопного мето-

ду. Для датування з неелектромагнітної фрак-

ції вручну під бінокуляром було відібрано во-

дяно-прозорі призматичні світло-рожеві крис-

тали циркону. Результати визначення вмісту 

урану, свинцю та ізотопного складу свинцю 

для різних фракцій циркону наведено в таб-

лиці. За верхнім перетином конкордії лінією 

регресії, розрахованої за наведеними у табли-

ці даними, вік цирконів, а, отже, і пла гіо-

гранітів, що їх вміщують, становить 2092,2 ± 

± 3,2 млн рр. (рис. 7).

Висновки. За результатами радіогеохро но-

логічних досліджень плагіограніти шере ме-

тівського комплексу (2092,2 ± 3,2 млн рр.), як 

і за геологічними даними, є дещо древнішими 

від двопольовошпатових гранітоїдів житомир-

ського комплексу (2,08—2,04 млрд рр.) [2, 7, 9].

Відповідно, вікове положення шереме тів-

ського комплексу в "Кореляційній хроно стра-

тиграфічній схемі …" [5] необхідно змінити, 

піднявши його на рівень 2090 млн рр.
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С. 88—90.

5. Кореляційна хроностратиграфічна схема раннього до-

кембрію Українського щита : поясн. зап. / К.Ю. Єсип-

чук, О.Б. Бобров, Л.М. Степанюк та ін. — К. : 

УкрДГРІ, 2004. — 30 с.

Вміст урану, свинцю та ізотопний склад свинцю в цирконах із плагіограніту (пр. 15/09)
Uranium, lead and isotopic composition of lead in zircons from plagiogranite (sample 15/09)

Фракція 

мінералу

Вміст, ppm Ізотопні співвідношення Вік, млн рр.

U Pb 206Pb/204Pb 206Pb/207Pb 206Pb/208Pb 206Pb/238U 207Pb/235U 206Pb/238U 207Pb/235U 207Pb/206Pb

1 160,8 56,93 5920 7,6046 12,484 0,33919 6,0517 1883 1983 2089,9

2 112,6 42,58 5520 7,5953 9,6209 0,35507 6,3351 1959 2023 2089,8

3   95,49 37,55 2795 7,4593 7,5279 0,35931 6,4143 1979 2034 2090,8

4 103,1 39,81 3325 7,4991 8,2393 0,35648 6,3660 1965 2028 2091,4

5 129,0 49,05 3015 7,4783 11,542 0,36047 6,4354 1984 2037 2090,9

П р и м і т к а. 1—5 — розмірні фракції циркону, отримані шляхом скочування кристалів по нахиленій площині, 

з яких відібрано світло-рожеві кристали. Поправка на звичайний свинець уведена за Стейсі і Крамерсом на вік 

2090 млн рр.

ГЕОХРОНОЛОГІЯ ПЛАГІОГРАНІТІВ "ШЕРЕМЕТІВСЬКОГО" КОМПЛЕКСУ (ВОЛИНСЬКИЙ МЕГАБЛОК УЩ)
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Е.Н. Костенко, Т.И. Довбуш, Л.М. Степанюк

ГЕОХРОНОЛОГИЯ ПЛАГИОГРАНИТОВ 

"ШЕРЕМЕТЬЕВСКОГО" КОМПЛЕКСА 

(ВОЛЫНСКИЙ МЕГАБЛОК 

УКРАИНСКОГО ЩИТА)

С помощью классического изохронного уран-свин-

цового метода установлено время кристаллизации цир-

конов из плагиогранитов шереметьевского комплек-

са, развитых западнее Коростенского плутона. Воз-

раст водянисто-прозрачных призматических светло- и 

коричневато-розовых кристаллов циркона, отобранных 

из неэлектромагнитной фракции (а, следова тельно, и 

плагиогранитов), составляет 2092,2 ± 3,2 млн лет. Та-

ким образом, в результате радиогеохронологических 

исследований установлено (как и по геологическим 

данным), что плагиограниты шереметьевского ком-

плекса несколько древнее двуполевошпатовых грани-

тоидов житомирского комплекса (2,08 млрд лет).

O.M. Kostenko, T.I. Dovbush, L.M. Stepanyuk

GEOCHRONOLOGY OF PLAGIOGRANITES 

OF "SHEREMETIV" COMPLEX 

(VOLYN MEGABLOCK 

OF THE UKRAINIAN SHIELD)

Sheremetiv complex consists of plagiogranites and pla gio-

migmatites which were formed by the rocks of Vasylivka 

suite of Teteriv series of Volyn megablock of the Ukrainian 

Shield. Originally, before plagiogranites and plagio mig-

matites were distinguished in a single Sheremetiv complex 

these rocks as well as two-feldspathic granites belonged to 

Kirovograd-Zhitomir complex, and in a later stratigraphic 

correlation scale, after the disjoint of Kirovograd-Zhitomir 

complex, they belonged to Zhitomir complex.

The age of accessory zircons from plagiogranites, which 

are widespread near the village Zoryanka in Emilchino 

region of Zhitomir province (in the vicinity of western 

boundary of Korosten pluton) is determined using the 

classical isochronous uranium-lead method. Plagiogranite 

is grey, low-medium-grained rock with a parallel arran ge-

ment of mineral grains which compose the schistose 

texture. It consists of plagioclase, quartz, biotite, amphi-

bole that form the granoblastic, and sometimes allo trio-

morfic or hipidiomorfic-granular texture of the rock. Se-

con dary chlorite and epidotе are observed in the single 

grains. Size of the mineral ranged from 0.2 to 2 mm. 

Morphological features of zircons from plagiogranites are 

described. The crystals are of prismatic form (from elon-

gate-prismatic with Kelong. = 3—6 to prismatic, Ke-

long. >2), which are mainly light pink, whereas about 

30 % of grains are light brown. Short prismatic (Kelong. = 

= 2.0—1.5) species among low-grained crystals. Partially 

isotropic shells which grow on light pink kernels similar to 

the birefringence of light-pink zircons are found inside the 

brown species.

The age of transparent prismatic light pink zircons and 

pink-brown crystals selected from non-electromagnetic 

fraction (as well as plagiogranites) is 2092.2 ± 3.2 million 

years, according to the results of isotopic dating. Thus, 

using results of geochronology research (as well as geo-

logical data) we can assume, that plagiogranites of She-

remetiv complex are older than two-feldspathic granitoids 

of Zhitomir complex (2.08 billion years).

О.М. КОСТЕНКО, Т.І. ДОВБУШ, Л.М. СТЕПАНЮК 
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Вступ. Останнім часом селен все більше при-

вертає увагу дослідників. Раніше цей елемент 

вважали токсичним, проте внаслідок численних 

досліджень виявилось, що селен є життєво 

необхідним елементом для організму людини.

Нестача селену в організмі призводить до 

розвитку низки захворювань, тому для корек-

ції селенодефіциту розроблено велику кіль-

кість лікарських засобів і харчових добавок. 

Однак їх виробництво пов’язано з певними 

труднощами, застосування не завжди призво-

дить до бажаного результату, а також може 

мати негативні побічні наслідки. Перспектив-

ною альтернативою штучно синтезованим 

препаратам є використання природних міне-

ральних вод з фізіологічно активними кон-

центраціями селену, родовища яких розташо-

вані на території України.

Сучасний стан проблеми. Есенціальність се-

лену для людини встановлена в середині ми-

нулого століття. Селен входить до низки фер-

ментів, які разом з каталазою та супероксид-

дисмутазою складають ферментативну сис  те му 

антиоксидантного захисту організму. Функ ці-

ональна активність селенвмісних ферментів 

(глутатіонпероксидази, селензалежної перок-

сидази нейтрофілів, селенопротеїнів, тіоредок-

синредуктази та ін.) забезпечується завдяки 

особливостям кристалічної структури селену, 

який входить в їх координаційний центр. Як 

імуномодулятор селен регулює синтез імуно-

глобуліну, підвищує активність лімфоцитів. 

До біологічних функцій селену належить ак-

тивація гормонів щитовидної залози в пери-

феричних тканинах, також він є каталізатором 

відновлення цитохрому з тіолами.

До організму селен надходить у складі про-

дуктів тваринного і рослинного походження. 

За різними літературними даними, оптималь-

не надходження селену до організму дорослої 

людини знаходиться в межах 20—150 мкг на 

добу. Згідно з "Нормами фізіологічних потреб 

населення України в основних харчових речо-

винах та енергії", добова потреба дорослої 

людини у селені складає 50—70 мкг [10]. Ос-

новними продуктами, багатими на селен, є 

зернові культури, часник, м’ясо, молочні про-

дукти. В продуктах Se знаходиться у двова-

лентній органічній формі, у тваринних про-

дуктах переважно в складі селеноцистеїну, а в 

рослинних — селенометіоніну.

Підвищене надходження селену з навко-

лишнього середовища до організму людини 

здебільшого пов’язане з наслідками антро-
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СЕЛЕН У ПРИРОДНИХ МІНЕРАЛЬНИХ ВОДАХ 
ЗАХІДНИХ РЕГІОНІВ УКРАЇНИ 

Наведено результати дослідження розподілу селену в природних мінеральних водах Подільського та Прикарпат-

ського регіонів України. Виявлено селенисті мінеральні води, у яких вміст селену перевищує встановлену міні-

мальну бальнеологічно активну концентрацію (10 мкг/дм3). Вміст селену 12,5—20 мкг/дм3 виявлено у водах 

глибинного походження. Води з підвищеним вмістом селену приурочені до сульфатвмісних порід або гіпсоан-

гідритових відкладів.
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погенної діяльності. Так, накопичення селе-

ну спостерігається в зоні золоотвалів Дон-

басу [17].

Дефіцит селену в організмі зазвичай вини-

кає внаслідок аліментарної незбалансованості 

і часто спостерігається в геохімічних провін-

ціях із низьким вмістом селену у ґрунтах і 

природних водах. Недостатність селену в ор-

ганізмі людини призводить до пошкодження 

клітинних мембран, зниження активності 

мембранних ферментів, накопичення кальцію 

в клітинах, порушення метаболізму амінокис-

лот і кетонових кислот. На даний час з дефі-

цитом селену в організмі пов’язують велику 

кількість захворювань: серцево-судинні та он-

копатології, дисфункцію щитовидної залози, 

нирковокам’яну хворобу, цукровий діабет, 

зни ження імунітету, порушення обміну речо-

вин та ін., за дефіциту селену можливий роз-

виток кардіоміопатії.

Вміст селену в організмі може змінюватися 

за умов впливу негативних чинників навко-

лишнього середовища. Дія іонізуючої радіації 

низької інтенсивності, хронічна інтоксикація 

сполуками ртуті та кадмію, надмірне надход-

ження до організму міді та арсену є підґрун-

тям розвитку селенодефіциту [1, 12]. Досто-

вірне зниження концентрації селену в сиро-

ватці крові зареєстровано у робітників, зай ня-

тих на шкідливому для здоров’я виробництві, 

де спостерігається підвищене навантаження 

на антиоксидантні системи [1].

Асиміляція селену може бути знижена за 

розвитку певних патологічних станів. У разі 

виразки шлунку, гострого або хронічного пан-

креатиту та гепатиту, цирозу печінки, муко-

вісцидозу, кістозного фіброзу навіть за дос-

татнього надходження Se до організму може 

розвиватися порушення його обміну через не-

ефективність функціонування механізмів ути-

лізації або абсорбції селену.

Корекція селенового статусу населення і, в 

першу чергу, дітей та підлітків, є життєво не-

обхідним завданням. У багатьох країнах (Ні-

меччина, США, Скандинавські країни) запро-

ваджено оздоровчі програми селенізації насе-

лення, в яких передбачено введення у раціон 

харчування селенвмісних добавок.

На даний час розроблено велику кількість 

селенвмісних вітамінно-мінеральних комплек-

сів і біологічно активних добавок (БАД), ос-

новне призначення яких — корекція селено-

вого статусу організму. Однак виробництво 

БАД пов’язано зі значними витратами на об-

ладнання, сировину, розробку та відпрацю-

вання технології, гігієнічну експертизу і реє-

страцію. При цьому якість БАД контролюєть-

ся тільки за показниками гігієнічної безпе-

 ки — відсутністю токсичних речовин (важких 

металів, мікотоксинів), радіонуклідів і мікроб-

ного забруднення. Механізми дії всіх складо-

вих компонентів для більшості БАД не вивче-

но, тому з огляду на негативну побічну дію 

вони не можуть бути рекомендовані для регу-

лярного застосовування.

Визначення інтенсивності та тривалості при-

йому БАД встановлюють виходячи з терапев-

тичної дози препарату, враховуючи при цьо му 

генез анемії, вік і стать хворого та інші факто-

ри. Під терміном "терапевтична доза" ма ють 

на увазі кількість препарату, яка викликає лі-

кувальний ефект. На сьогодні визначені тера-

певтичні дози для багатьох елементів, що вхо-

дять до складу організму людини. Для селену 

вона становить до 400 мкг на добу [14].

Відомо, що за надходження мікроелементів 

до організму у складі мінеральних вод їх тера-

певтична доза у декілька разів менша, ніж за 

надходження у складі фармацевтичних препа-

ратів [15]. Цей факт набуває особливого зна-

чення під час корекції дефіциту елементів, що 

за надлишкового надходження до організму 

мають виражену токсичну дію — таких, як се-

лен. Згідно з класифікацією мінеральних вод 

України [8], нижня межа вмісту селену в міне-

ральній воді, за якої він проявляє бальнеоло-

гічну активність, складає 10 мкг/дм3. 

До переваг використання мінеральних вод 

слід додати те, що їх можна бутилювати без 

суттєвих додаткових капіталовкладень прак-

тично на всіх підприємствах, де є лінії розливу 

води. У Білорусі та Росії налагоджено випуск 

штучно мінералізованої мінеральної води з 

підвищеним вмістом селену. На території Ук-

раїни прояви селенистих мінеральних вод ви-

явлено в Київській та Кіровоградській обл., 

р-ні Кам’янця-Подільського, перспективни-

ми регіонами є Івано-Фран ків ська та Львів-

ська обл. За попередніми даними [13], мож-

ливий також підвищений вміст селену в мі-

неральних водах типу "Нафтуся". Однак у 

зв’язку з відсутністю до недавнього часу висо-

коефективних і точних методів аналізу вміст 

селену у багатьох мінеральних водах, навіть з 

досить відомих родовищ, на даний час не 

встановлено.

В.М. ШЕСТОПАЛОВ, О.М. ПОНОМАРЕНКО, А.Ю. МОІСЕЄВ та ін.
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СЕЛЕН У ПРИРОДНИХ МІНЕРАЛЬНИХ ВОДАХ ЗАХІДНИХ РЕГІОНІВ УКРАЇНИ

Таблиця 1. Вміст селену в природних мінеральних водах з підвищеним вмістом 
органічних речовин Подільського регіону України

Table 1. Selenium contents in natural mineral waters with high content of organic 
substances of the Podiolian region of Ukraine

Місце відбору проби
Глибина 

св., м
рН

Мінералі-

зація, г/дм3 Іонна формула води
Вміст Se

Інші

компоненти

мг/дм3

Хмельницька обл.

Збручанське родовище, 

св. 3

100 5,55 0,767 HCO
3
68Cl16SO

4
16

    Na46Mg31Ca20  

0,0006 C
орг

 — 12,1

H
2
SiO

3
—14,69

св. 1650 84 7,30 0,827 HCO
3
63Cl19SO

4
18

   Na48Mg24Ca21 

0,0032 C
орг 

— 13,4

H
2
SiO

3 
— 13,55

с. Романівка, св. 77 120 7,40 0,803 HCO
3
69SO

4
16

Na58Mg21Ca16

0,0041 C
орг 

— 27,4

H
2
SiO

3 
— 11,21

Тернопільська обл.

Новозбручанське родо ви-

ще, св. 61

80 5,75 1,046 HCO
3
56SO

4
28Cl17

─────────────
Na72Mg14

0,0016 C
орг 

— 14,4

H
2
SiO

3 
— 11,07

Sr — 4,7

Мета даної роботи — дослідження вмісту 

селену в природних мінеральних водах Поділь-

ського та Прикарпатського регіонів Ук раїни.

Матеріали і методи дослідження. Відбір проб 

природних мінеральних вод проведено згідно 

з ДСТУ ISO [5, 6]. Аналіз вмісту макрокомпо-

нентів і оцінку якості води — згідно з ДСТУ 

878-93 [4] за стандартизованими методиками. 

Вміст сірководню у воді визначали за йодоме-

тричним методом [7]. Валовий вміст органіч-

них сполук у воді С
орг

 досліджували за мето-

дом сухого випалювання [2]. Отримані резуль-

тати відповідають ІІІ категорії точності згідно 

ОСТ 41-08-212-82 [11].

Вміст селену визначали за допомогою мас-

спектрометра Thermo Finnigan Element-2, по хиб-

ка вимірювань δ ≤ 3 % (Додаток до сві доцтва 

про атестацію № ПТ-0347/01). Для побудови 

калібрувальних графіків застосовували стан-

дартні розчини елементів фірми Sigma-Oldrich 

(Швейцарія), а також стандартні зразки, ви го-

товлені у Фізико-хімічному інституті ім. О.В. Бо-

гатського НАН України.

Результати та їх обговорення. Селен зуст-

річається у природі в малій кількості. Під ви-

щений вміст селену відмічається в самородній 

сірці та сульфідних мінералах, а також у по ро-

дах, багатих на органічні сполуки — темні 

слан ці, вугілля, де він знаходиться у вигляді 

комплексних сполук [3]. В осадових породах 

він пов’язаний з глинистою фракцією, оскіль-

ки його прекрасно адсорбують глини. У піско-

виках та вапняках селен зустрічається рідше, в 

основному в тих, що містять фракції глинис-

тих порід (наприклад, метаморфізовані вапня-

ки Львівської обл.). Згідно з [13] і результата-

ми власних досліджень, фонова концентрація 

селену в підземних природних водах західних 

регіонів України становить 0,1— 2 мкг/дм3.

На території Подільського регіону склалися 

особливі гідрогеологічні умови. Вихід у зону 

активного водообміну силурійських порід, се-

ред нашарувань яких трапляються прошарки 

досить рідкісного складу з вмістом органічних 

речовин, створює умови для формування ро-

довищ мінеральних вод, збагачених органіч-

ними речовинами, пов’язаними з глинистими 

мінералами та вмістом сульфат-іонів [16]. Ці 

фактори дають можливість прогнозувати під-

вищений вміст селену в даних водах.

Результати дослідження вмісту селену в мі-

неральних водах з підвищеним вмістом орга-

нічних речовин Збручанського та Новозбру-

чанського родовищ представлені в табл. 1.

Внаслідок проведених досліджень селен у 

концентрації, вищій від середньої для підзем-

них вод, виявлено у св. 1650 Збручанського 

родовища та св. 77 (с. Романівка).

Різноманітний склад мінеральних вод При-

карпаття зумовлений особливостями місцевих 

геолого-структурних умов, що пов’язані зі 

складною тектонікою прогину [16]. Поряд з 

всесвітньо відомими мінеральними водами, та-

кими, як "Нафтуся" (Трускавець, Східниця), 
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Таблиця 2. Вміст селену в природних водах Прикарпатського регіону України

Table 2. Selenium contents in natural waters of the Pre-Carpathian region of Ukraine

Місце відбору проби
Глибина

св., м
рН

Мінера-

лізація,

г/дм3

Іонна формула води
Вміст Se Інші компоненти

мг/дм3

Івано-Франківська обл.

м. Верховина, св. 7-А 676,5 7,20 4,225 Сl82
────
Na88

0,0126 Н
2
S — 3,06

Fe2+ — 1,80

H
2
SiO

3
 — 19,24   

с. Ворохта дж. 6,15 0,067 SO
4
44HCO

3
40

──────────
Mg49Ca37

0,0001 H
2
SiO

3
 — 14,04

м. Косів, сан. "Бу-

ковинсь ка зірка", св. 1

  20,0 7,10 3,857 Na85
Cl85

0,0204 H
2
SiO

3
 — 14,82

с. Кремінець, св. 11-Я 100,0 7,70 0,306 HCO
3
69SO

4
26

───────────
Na38Ca36Mg23

0,0003 С
орг

 — 9,80

Н
2
S — 1,32

H
2
SiO

3
 — 10,92

с. Пистень, з-д мін вод, 

"Дже рельна"

дж. 7,00 0,365 HCO
3
81

──────
Ca83

0,0006 H
2
SiO

3
 — 24,05

м. Рогатин, Лучи нець ке 

родовище, св. 1-Л

  80,0 7,30 2,634 SO
4
63HCO

3
30

──────────
Na94

0,0041 H
2
SiO

3
 — 32,89

св. 1-с   30,0 6,70 0,566 HCO
3
72SO

4
19

──────────
Ca77Mg18

0,0008 H
2
SiO

3
 — 24,48

св. 729   80,0 6,55 1,020 HCO
3
SO

4
39Cl18

────────────
Ca77Mg16

0,0069 Fe2+ — 0,65

H
2
SiO

3
 — 25,87

с. Текуче, дж. Бере зівське дж. 3,90 0,490 SO
4
57Cl43

───────────
Na50Ca26Mg21

0,0005 С
орг

 — 18,60

Н
2
S — 0,20

Fe2+ — 29,0

H
2
SiO

3
 — 31,33

с. Фрага, дж. " 6,80 1,419 SO
4
78HCO

3
21

──────────
Ca91

0,0011 H
2
SiO

3
 — 40,56

с. Ямни, дж. "Чисте" " 5,95 0,050 HCO
3
40SO

4
39Cl17

─────────────
Ca59Na22

0,0003 H
2
SiO

3
 — 12,74

м. Яремча, комплекс 

"Ярем ча", св. 1-Д

120,1 8,05 0,198 HCO
3
61SO

4
22

──────────
Na47Ca47

0,0003 СО
3
 — 7,20

H
2
SiO

3
 — 11,44

Львівська обл.

м. Немирів, св. 3-РК 

"Анна"
100,0 7,90 1,320

Cl54HCO
3
33

─────────
Na83

0,0047 С
орг

 — 1,80

H
2
SiO

3
 — 35,62

с. Солуки, св. 11-41 90,0 5,20 3,479 SO
4
50CI3

───────
Na67Ca23

0,0044 H
2
SiO

3
 — 34,58

м. Східниця, дж. 10 дж. 6,75 0,332 SO
4
50CI35

────────
Na67Ca23

0,0001 H
2
S — 2,72

С
орг

 — 14,30

Fe2+ — 2,20

H
2
SiO

3
 — 30,94

дж. 13 " 6,70 0,316 HCO
3
72SO

4
16

──────────
Ca64Mg18

<0,0001 H
2
S — 0,68

Fe2+ — 17,50

H
2
SiO

3
 — 30,94

дж. 15 " 8,50 0,476 HCO
3
66СO

3
19

──────────
Na75Ca15

<0,0001 H
2
S — 0,22

Fe2+ — 24,50

СО
3
 — 24,00

H
2
SiO

3
 — 20,28

св. 2-с 100,0 6,90 5,358 HCO
3
94

──────
Na91

0,0007 H
2
S — 0,10

H
2
SiO

3
 — 19,76
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сульфідні мінеральні води Немирівського ро-

довища, курорти Любень Великий і Черче, у 

регіоні широко розвинені хлоридно-гідро кар-

бонатні й гідрокарбонатно-хлоридні мінераль-

ні води різного катіонного складу і мінера-

лізації. У регіоні наявна також велика кіль-

кість свердловин і джерел, мікрокомпонент ний 

склад яких взагалі не визначений або протя-

гом останніх років не досліджували.

Для отримання даних щодо макро- та мі-

крокомпонентного складу природних міне-

ральних вод Прикарпатського регіону України 

відібрано проби підземних вод із джерел і 

свердловин, що на даний час експлуатуються 

та перспективних, у Івано-Франківській та 

Львівській обл. Результати досліджень пред-

ставлені в табл. 2. 

На території Івано-Франківської обл. кон-

диційний вміст селену визначено у мінераль-

них водах св. 1 (м. Косів) і св. 7-А (м. Верхо-

вина). Слід зазначити, що води з кондиційним 

вмістом селену зустрічаються дуже рідко.

Вода св. 1 відкрита на глибині 20 м і за сво-

їм хімічним складом відповідає мінеральній 

хлоридно-натрієвій воді "Миргородська". За 

такої глибини свердловини живлення води 

може відбуватись лише внаслідок вихідного 

глибинного підтоку. Це припущення підтверд-

жено наявністю різноманітних мікроелемен-

тів у складі води. Автори рекомендують роз-

глядати цю мінеральну воду не тільки як типу 

"Миргородська", але й як селенисту, що знач-

но підвищує її цінність. 

Свердловина 7-А розкрила у відкладах па-

леогену воду, що за хлоридно-натрієвим скла-

дом і мінералізацією 4,2 г/дм3 також належить 

до мінеральних вод типу "Миргородська".

Підвищений вміст селену зафіксовано у мі-

неральних водах Лучинецького родовища, роз-

ташованого поблизу м. Рогатин у межах Во ли-

но-Подільського і Прикарпатського басейнів. 

Водоносний горизонт приурочений до тріщи-

ну ватих мергелів верхньої крейди. Води напір-

ні, дебіт основної св. 1-Л складає 80 м3/добу. 

Закінчення табл. 2 

Місце відбору проби
Глибина

св., м
рН

Мінера-

лізація,

г/дм3

Іонна формула води
Вміст Se Інші компоненти

мг/дм3

св. 31-с 100,0 7,10 5,990 HCO
3
95

──────
Na96

0,0007 H
2
S — 0,20

Fe2+ — 0,30

H
2
SiO

3
 — 13,78

св. 357 300,0 8,10 0,776 HCO
3
79

──────
Na89

0,0003 H
2
S — 0,34

СО
3
 — 24,00

H
2
SiO

3
 — 30,42

Трускавецьке родовище, 

дж. "Юзя"

дж. 7,05 0,693 HCO
3
83

───────
Ca48Mg43

0,0012 H
2
SiO

3
 — 12,35

св. 1-НО 30,0 7,30 0,790 HCO
3
71SO

4
18

──────────
Ca56Mg33

0,0002 С
орг

 — 16,80

H
2
S — 1,04

H
2
SiO

3
 — 9,88

св. 8-НО 58,0 7,10 0,732 HCO
3
74SO

4
20

──────────
Ca54Mg41

<0,0001 С
орг

 — 17,80

H
2
S — 1,04

H
2
SiO

3
 — 12,74

св. 14-Н 12,0 8,00 0,883 HCO
3
72SO

4
18

───────────
Na45Mg31Ca22

0,0003 H
2
S — 0,16

СО
3
 — 28,80

H
2
SiO

3
 — 19,50

св. 21-Н 17,8 7,30 0,780 НСО
3────────

Са56Мg39

0,0003 С
орг

 — 19,40

H
2
S — 1,12

H
2
SiO

3
 — 10,66

м. Шкло, бювет сан. "Шкло" 11,0 7,25 0,745 HCO
3
75SO

4
22

───────────
Na68Ca24

0,0001 С
орг

 — 18,60

H
2
S — 1,36

H
2
SiO

3
 — 33,28

П р и м і т к а. дж. — джерело.

СЕЛЕН У ПРИРОДНИХ МІНЕРАЛЬНИХ ВОДАХ ЗАХІДНИХ РЕГІОНІВ УКРАЇНИ
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Вода сульфатно-гідрокарбонатно-натрі єва з 

міне ралізацією 2,64 мг/дм3. 

Свердловини 1-С (гл. 30 м) та 729 (гл. 80 м), 

пробурені в районі с. Балухів, також при-

урочені до крейдяних відкладів. Основні во-

довмісні породи — вапняки і пісковики. Вода 

св. 729 гідрокарбонатно-сульфатно-кальцієво-

магнієва з мінералізацією близько 1 г/дм3.

Очевидно, значний вміст селену в даних во-

дах — від 4 до 7 мкг/дм3, обумовлений підви-

щеним вмістом сульфатів у їх складі. За ре-

зультатами спостережень у воді св. 729 кон-

центрація селену іноді сягала бальнеологічно 

активної норми (10 мкг/дм3).

На території Львівської обл. у мінеральних 

водах Трускавецького і Східницького родовищ 

(як у джерельній, так і відкритій свердловина-

ми) зафіксовано незначимий вміст селену — в 

межах 0,0001—0,001 мкг/дм3.

Враховуючи те, що, відповідно до геохіміч-

них прогнозів, селен у природі асоціює з сір-

кою і, вірогідно, може утворювати підвищену 

концентрацію у водах, що формуються в гіп-

сових породах або поблизу сірчаних родовищ, 

було проведено дослідження мікроелементно-

го складу мінеральних вод Шклівського і Не-

мирівського родовищ та родовища с. Солуки.

Родовище, розташоване на західній околиці 

с. Шкло, приурочене до тріщинуватих різно-

видів запісочених щільних глин, збагачених 

органікою, з прошарками вулканічних карбо-

натних пісковиків нижньосарматського під’я-

русу. Водоносний горизонт залягає на глибині 

від 5—8 до 16—22,7 м, обмежений з усіх сторін 

розломами і має локальне поширення. Жив-

лення водоносного горизонту здійснюється за 

рахунок вод четвертинних відкладів та атмос-

ферних опадів, формування хімічного складу 

мінеральних вод відбувається безпосередньо 

в піщано-глинистій верстві за рахунок ви-

луговування з водовмісних порід. Вода св. 1 

(гл. 11 м, бювет санаторію "Шкло") гідрокар-

бонатно-сульфатно-натрієво-кальцієвого типу 

з мінералізацією 0,75 г/дм3. С
орг 

валове стано-

вить 18,6 мг/дм3, тому вода має нафтусеподіб-

ну дію. Концентрація селену у воді незначна.

У межах Передкарпатського прогину зна хо-

диться гіпсоангідритовий горизонт, який ут-

ворює сірконосний басейн. На Немирів сь ко-

му родовищі самородної сірки вміст сірковод-

ню у воді сягає 370 мг/дм3. У 7 км від ро -

довища пробурена св. 3-РК "Анна" (гл. 100 м). 

Вода хлоридно-гідрокарбонатно-натрієва з мі -

не ралізацією 1,32 г/дм3. Вміст селену у воді 

близько 5 мкг/дм3, тому вона може мати по-

зитивний вплив на організм.

Солуцьке родовище підземних мінеральних 

вод розташоване за 15 км від м. Львів, на око-

лиці с. Солуки Яворівського р-ну. Основ на 

св. 11-41-Р експлуатується заводом, що роз ли-

ває воду під назвою "Солуки". Глибина сверд-

ловини — 86 м, водовмісні породи — гіп со-

ангідріти, експлуатаційні запаси — 60 м3 добу.

За хімічним складом вода сульфатно-

хлоридно-натрієво-кальцієва з мінералізацією 

3,45 г/дм3. За мікроскладом подібна до води 

св. "Анна" і містить таку саму концентрацію 

селену. Слід додати, що вода має відмінні ор-

ганолептичні властивості, можливо, завдяки 

нейтральному рН.

Необхідно зазначити, що в залежності від 

окисно-відновних умов (значення Еh потен-

ціалу), селен у природних водах може існува-

ти в різних міграційних формах [9]. У селен-

вмісних підземних водах з високим значенням 

Eh (понад 200 мВ) селен мігрує у вигляді 

SeO
3

2– аніонів. Такі води формуються в корі 

вивітрювання і переважно нейтральні. Селе-

нисті ж підземні води з низьким значенням 

Eh (менш як –100 мВ) формуються в зануре-

них ділянках. Вони мають підвищену мінера-

лізацію і часто є сульфідними. Селен найчас-

тіше мігрує у вигляді іонів НSe–. Концентра-

ція селену в підземних водах може залежати 

не лише від значення Eh потенціалу, але й від 

процесу селеноредукції.

Висновки. Вперше в Україні виявлено селе-

нисті мінеральні води, концентрація селену в 

яких досягає і навіть перевищує бальнеологіч-

но активну норму. Селен виявлено у водах 

глибинного походження — св. 7-А (м. Верхо-

вина) та св. 1 (м. Косів) — 12,5 та 20 мкг/дм3 

відповідно. Ідентифікація даних вод як селе-

нистих значно підвищує їхню бальнеологічну 

цінність і розширює діапазон застосування.

Води з підвищеним вмістом селену (4— 

 7 мкг/дм3) приурочені або до сульфатвмісних 

порід (Лучинецьке родовище), або до гіпсоан-

гідритових відкладів (води, відкриті свердло-

винами в районі м. Немирів — св. 3-РК та 

с. Со луки — св. 11-41). Вміст селену, вищий 

від фонового, переважно зафіксовано у при-

родних водах із мінералізацією понад 1 г/дм3. 

На цьому тлі вирізняється вода із св. 77 (с. Ро-

манівка), мінералізація якої складає 0,803 г/дм3. 

Зважаючи на те, що під час буріння свердло-

В.М. ШЕСТОПАЛОВ, О.М. ПОНОМАРЕНКО, А.Ю. МОІСЕЄВ та ін.



95ISSN 0204-3548. Мінерал. журн. 2011. 33, № 2

вини на глибині 60 м у воді визначено значну 

концентрацію селену (до 0,04 мг/дм3), необ-

хідним є проведення подальших гідрогеоло-

гічних досліджень у даному регіоні.

Однак для визначення перспектив практич-

ного застосування відкритих мінеральних вод 

слід провести подальші комплексні дослід жен-

ня, що включають оцінку якості води в залеж-

ності від сезону і режиму експлуатації сверд-

ловин, встановлення механізмів біологічної 

дії мінеральних вод за різних умов застосуван-

ня й ефективності їх використання для профі-

лактики та корекції порушень в організмі.

Таким чином, у зв’язку з забрудненням до-

вкілля хімічними речовинами і радіонукліда-

ми, дефіцитом селену в продуктах харчування, 

поширенням захворювань, пов’язаних з пору-

шенням селенового статусу організму, прове-

дення селенопрофілактики і селенотерапії на-

селення України є актуальним завданням. Ви-

вчення форм міграції селену у природних 

мінеральних водах, механізмів їх біологічної 

дії, можливості довгострокового збереження 

лікувальних властивостей дасть наукову осно-

ву для розробки рекомендацій щодо їх широ-

кого застосування з метою оздоровлення на-

селення України.
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В.М. Шестопалов, А.Н. Пономаренко, А.Ю. Моисеев, 

А.И. Самчук, Н.П. Моисеева, Э.С. Попенко

СЕЛЕН В ПРИРОДНЫХ МИНЕРАЛЬНЫХ ВОДАХ 

ЗАПАДНЫХ РЕГИОНОВ УКРАИНЫ

Представлены результаты исследования содержания 

селена в природных минеральных водах Подольского 

и Прикарпатского регионов Украины. Открыты се-

ленистые минеральные воды, в которых содержание 

селена превышает установленную минимальную баль-

неологически активную концентрацию (10 мкг/дм3). 

Содержание селена 12,5—20 мкг/дм3 установлено в 

водах глубинного происхождения. Воды с повы шен-

ным содержанием селена приурочены к сульфатсодер-

жащим породам или гипсоангидритным отложениям.

V.M. Shestopalov, O.M. Ponomarenko, A.Yu. Moiseev, 

A.I. Samchuk, N.P. Moiseeva, E.S. Popenko

SELENIUM IN NATURAL MINERAL WATERS OF 

THE WESTERN REGIONS OF UKRAINE

The results of selenium research in natural mineral waters 

from Podolian and Pre-Carpathian regions (Ukraine) are 

presented. Selenium mineral waters in which the selenium 

content exceeds the fixed minimum balneological active 

concentration have been found. Selenium was found in 

deep-seated waters (12.5—20 μg/dm3). Waters with high 

selenium content are confined to rocks containing sulfate 

or gypsum-anhydrite sediments.

СЕЛЕН У ПРИРОДНИХ МІНЕРАЛЬНИХ ВОДАХ ЗАХІДНИХ РЕГІОНІВ УКРАЇНИ
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ОСОБЛИВОСТІ ЗАБРУДНЕННЯ ҐРУНТІВ 
КАДМІЄМ ТА ІНШИМИ ВАЖКИМИ МЕТАЛАМИ 
ПІДПРИЄМСТВАМИ КОЛЬОРОВОЇ МЕТАЛУРГІЇ 

Вивчено забруднені ґрунти навколо підприємств кольорової металургії, визначено вміст кадмію та інших важ-

ких металів у них, форми знаходження в цих ґрунтах, сировині та відходах виробництва. Встановлено, що в за-

бруднених ґрунтах метали знаходяться переважно в сорбованій на гідроксидах, органічній і фіксованій формах, 

а також значно підвищується вміст рухомих форм важких металів.

Вступ. Забруднення ґрунтів — один із най не-

безпечніших видів антропогенної діяльності. 

В умовах посилення техногенного навантажен-

ня у вигляді неконтрольованих викидів заб-

руднювачів у довкілля воно становить небез-

пеку через можливість акумуляції цих речовин 

у ґрунтах та переходу їх із ґрунтів у суміжні 

середовища. Екологічні наслідки забруднення 

залежать від концентрації і міцності зв’язу-

ван ня полютантів ґрунтом. Тому дос лід ження 

форм знаходження важких металів (ВМ) у тех-

ногенно забруднених ґрунтах є актуальним зав-

данням [9]. Показники рухомості ВМ є най-

більш обґрунтованими критеріями еколого-гео-

хімічної оцінки забруднених територій [3, 4, 11].

Особливої уваги заслуговують сполуки кад-

мію, оскільки даний елемент належить до 

першого класу екологічної небезпеки [12].

Термін "важкі метали" походить із технічної 

літератури і об’єднує метали з атомною масою 

більше 40 [5]. З біогеохімічних позицій ВМ 

на віть за відносно невисоких абсолютних кон-

центрацій чинять токсичний вплив на живі 

організми.

Вміст кадмію в земній корі складає 1,6× 
×10–5 % [10]. Середній вміст кадмію в ґрунті — 

0,06 мг/кг. Загальні світові ресурси його оці не-

но в 20 млн т, промислові — в 600 тис. т [12].

Широке застосування кадмію в різних галу-

зях промисловості призвело до різкого збіль-

шення його вмісту в тканинах рослин і тва-

рин. Перші спостереження токсичного впливу 

кадмію на організм людини зроблені у 40-х рр. 

ХХ ст. [5, 12].

На даний час актуальною є проблема вив-

чення техногенного забруднення біосфери кад-

мієм, встановлення його допустимих кон цент-

рацій у навколишньому середовищі, розробка 

заходів його негативного впливу на організми.

В Україні закономірності розподілу важких 

металів у ґрунтах вивчали Е.Я. Жовинський, 

Е.В. Соботович, А.І. Самчук та ін. Проблемам 

розподілу кадмію в біосфері  присвячені праці 

Д.О. Семенова, який вивчав рухомість кадмію 

в ґрунтах Лівобережного Лісостепу та Степу 

України та його надходження до злакових 

культур [11], Л.О. Жеребної, яка дослідила 

вплив високих рівнів забруднення свинцем та 

кадмієм чорноземів опідзолених і типових на 

надходження цих елементів у рослини [2], 

Т.М. Лозовицької, яка досліджувала міграцій-
© О.В. ЯКОВЕНКО, А.І. САМЧУК, 
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ОСОБЛИВОСТІ ЗАБРУДНЕННЯ ҐРУНТІВ КАДМІЄМ ТА ІНШИМИ ВАЖКИМИ МЕТАЛАМИ

ну здатність свинцю та кадмію в системі 

"ґрунт — рослина" в умовах Західного Лісо-

степу Украї ни [7].

Але проведених досліджень явно недостат-

ньо. До того ж практичне вирішення питання 

вивчення розподілу ВМ ускладнене гетеро-

ген ністю природних об’єктів.

Мета роботи — дослідження законо мір нос-

тей розподілу кадмію та інших важких металів 

у ґрунтах та продуктах виробництва Побузь-

кого феронікелевого та Костянтинівського 

свинцево-цинкового комбінатів.

Об’єкти і методи досліджень. Об’єктами дос-

ліджень були ґрунтові відклади поблизу під-

приємств кольорової металургії. Валовий вміст 

та вміст рухомих форм важких металів визна-

чали за допомогою методу атомної ад сорбції 

на приладі КАС-115 та ICP-MS-ана лізатора 

ELEMENT-2 (Німеччина) [8]. Вміст металів у 

фракціях ґрунту визначали за методикою [6, 10].

Ділянки досліджень знаходяться в Степовій 

зоні України. Ландшафтно-геохімічні умови 

та особливості геологічної будови територій 

пред ставлені в роботі [1]. На території по-

близу Побузького феронікелевого комбінату 

вивчені чорноземні ґрунти, які належать до 

типів чорнозем звичайний і чорнозем потуж-

ний з вкрапленнями карбонатів, поблизу Кос-

тян ти нів ського свинцево-цинкового комбі на-

ту "Свинець" — чорноземи звичайні мало гу-

мусні на лесі.

Під час відбору проб основну увагу зосеред-

жено на вивченні верхнього шару ґрунтового 

розрізу (від 0 до 5 см) як найбільш інфор ма-

тивного для вивчення ступеня техногенного 

забруднення. На території Побузького феро-

нікелевого та Костянтинівського свинцево-

цин кового комбінатів відбір проб проводили 

поблизу виробничих корпусів, прилеглого жит-

лового масиву та на відстані 5 км від комбінату 

у південно-західному напрямку. Відбір проб 

проводили за методикою [9].

Результати і обговорення. Фізико-хімічні 
влас тивості досліджуваних ґрунтів предс тав-

ле ні в табл. 1, з якої видно, що фізико-хімічні 

властивості ґрунтів техногенно забруднених 

територій якісно відрізняються від аналогічних 

показників "умовно чистих" площ: сума по-

глинених катіонів є значно більшою у ґрунтах 

"умовно чистих" територій, до того ж у за-

бруднених ґрунтах знижується вміст С
орг.

Результати визначення валового вмісту кад-

мію та інших важких металів у досліджуваних 

ґрунтах наведено в табл. 2.

За результатами дослідження встановлено, 

що зменшення вмісту кадмію, міді, нікелю, 

ко бальту, цинку з глибиною характерне для 

ґрунтів, що знаходяться в безпосередній близь-

кості до Побузького комбінату. Збільшення 

вмісту міді, свинцю, цинку спостерігається у 

ґрунтах на відстані 5 км від джерела забруд-

нення. Поблизу ж Костянтинівського ком бі-

нату з глибиною вміст кадмію, міді, нікелю, 

свинцю, цинку зменшується, а кобальту збіль-

шується. На відстані 0,5 км від комбінату кон-

центрація всіх важких металів зменшується до 

глибини 15 см, а на глибині 20 см спос те-

рігається різке підвищення вмісту токсикантів. 

Це може бути пов’язаним з особливостями бу-

дови ґрунтового шару, який зазнав змін у 

процесі будівництва комбінату.

Також нами проведено дослідження форм 

знаходження кадмію та інших важких металів 

у ґрунтах вказаних територій (табл. 3).

З табл. 3 видно, що кадмій в основному пе-

ребуває в сорбованій на гідроксидах, орга ніч-

ній та фіксованій формах. У деяких зразках 

ґрунту на території комбінату вміст кадмію 

сягає 4000 мг/кг, а вміст рухомих сполук ста-

новить 16 %. З результатів попередніх дос лід-

жень встановлено, що вміст рухомих форм 

досліджуваних елементів в умовно чистих 

ґрунтах значно нижчий, ніж у ґрунтах забруд-

нених територій [10].

Таблиця 1. Фізико-хімічні властивості зразків техногенно забруднених ґрунтів
Table 1. Physical and chemical properties of samples of the polluted soils

Місце відбору С
орг 

, % рН 
Обмінні катіони, мг · екв/100 г

H+ Ca2+ Mg2+ K+ Na+ Σ Ε

Костянтинівський комбінат 4,1 6,4 7,1 2,1 1,3 0,1 1,2 11,8

Побузький феронікелевий комбінат 4,8 7,3 6,9 1,9 1,1 0,1 0,9 10,9

Ґрунти "умовно чистих" територій 6,4 6,5 8,40 38,2 13,00 0,60 0,50 55,2

П р и м і т к а. Σ Ε  — сума обмінних катіонів.
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Кількість ВМ у водорозчинній формі є най-

меншою і не перевищує 1 % загального вмісту, 

а обмінній і карбонатній формах не перевищує 

25 % загального вмісту. Збільшення вмісту 

обмінного Cd залежить не стільки від рівня 

загального вмісту металу в ґрунті, скільки від 

величини рН. Вміст Zn в обмінній фракції 

становить від 2 до 7,5 % в залежності від типу 

чорнозему, у забруднених ґрунтах — до 23 %. 

Вміст ВМ в органічній формі змінюється від 

26 до 37 %. Максимальний вміст Zn характер-

ний для Побузького феронікелевого комбінату. 

Цинк утворює з органічною речовиною ґрунту 

переважно нестійкі комплексні сполуки, тому 

роль органічної речовини в іммобілізації Zn є 

значною. Суттєве значення в іммобілізації 

кадмію має якісний склад гумусу.

Відомо, що найліпше важкі метали акуму-

люють гідроксиди, тому в сорбованій на гід-

роксидах формі знаходиться значна кількість 

важких металів. У незабруднених ґрунтах дане 

явище може бути пов’язане зі знаходженням 

їх у продуктах гіпергенезу [12]. Поглинання 

ВМ гідроксидами відбувається шляхом спе ци-

фічної адсорбції на поверхні твердих часток з 

наступною дифузією всередину твердої фази. 

Таблиця 2. Розподіл вмісту важких металів у ґрунтах поблизу Побузького феронікелевого 
і Костянтинівського свинцево-цинкового комбінатів, мг/кг

Table 2. Distribution of heavy metals near the Pobuzhany and Kostyantynivka industrial complexes, mg/kg

Напрямок, відстань 

від комбінату
Глибина, см Cu Ni Co Pb Zn Cd

Побузький феронікелевий комбінат

Західний, 

100 м 

0—5 50 5000 300   80 1000 200

  5—10 60 5000 400   50   500   80

10—15 40 1000   80   30   200   20

15—20 40   500   40   20   200 —

Західний, 

5000 м 

0—5 40     40     6   40     80 —

  70 40   100     8   50   100 —

110 50     80     6   50   200 —

230 30     40     5 100   100 —

Костянтинівський свинцево-цинковий комбінат "Свинець"

Північний, 

100 м 

0—5 920 38 11 7200 15600 100

  5—10 450 30 13 2600 7000 57

10—15 160 30 13 290 3000 26

15—20 60 32 11 100 1950 8

Північний, 

500 м 

0—5 1700 36 20 5000 21200 168

  5—10 46 20   7 100 2380 45

10—15 42 25   9 110 2540 30

15—20 60 35   8 250 3900 8

Таблиця. 3. Форми знаходження важких металів у ґрунтах досліджуваних територій, %

Table 3. Forms of heavy metals finding in soils of investigated territories, %

Метал

Форми знаходження
Валовий вміст, 

мг/кг
Водорозчинна Обмінна Карбонатна Органічна

Сорбована на 

гідроксидах
Фіксована

Костянтинівський свинцево-цинковий комбінат "Свинець"

Cd 0,3 16 3 32 28,1 20,6   80

Zn 0,3 16 8 26 30,6 19,1 860

Cu 0,2 14 8,2 28 28,4 21,2 680

Побузький феронікелевий комбінат

Cd 0,1 16 8 26 32 18 610

Zn   0,60 12 3,4 36,6   8,8 38,4   40

V 0,1 4,6 4 30 34 26,4   80
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Вміст ВМ у даній фракції змінюється від 9 до 

33 %. Максимальний вміст Cd i V характерний 

для ґрунтів Побузького феро нікелевого заво-

ду, а Zn — для Костян ти нів ського комбінату.

Вміст фіксованої форми ВМ змінюється від 

18 до 38 %. Максимальне значення спосте рі-

гається для Zn і V у ґрунтах Побузького фе-

ронікелевого комбінату, а Cd — для Костян-

тинівського комбінату "Свинець".

Висновки. Встановлено, що концентрації 

важ ких металів, а особливо кадмію, у ґрунтах 

в десятки, сотні та навіть тисячі разів переви-

щують гранично допустимі концентрації.

Основними формами, у яких ВМ присутні 

у ґрунтах техногенно забруднених територій, 

є сорбована на гідроксидах, органічна та фік-

сована. Слід відзначити, що у ґрунтах техно-

генно забруднених територій під впливом під-

приємств кольорової металургії підвищуєть-

ся вміст рухомих форм ВМ у порівнянні з 

ґрун тами "умовно чистих" територій, що є од-

ним з критеріїв визначення зон екологічно-

го ризику.
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ОСОБЕННОСТИ ЗАГРЯЗНЕНИЯ ПОЧВ КАДМИЕМ 

И ДРУГИМИ ТЯЖЕЛЫМИ МЕТАЛЛАМИ 

ПРЕДПРИЯТИЯМИ ЦВЕТНОЙ МЕТАЛЛУРГИИ

Изучены загрязненные почвы, определены содержа-

ние кадмия и других тяжелых металлов, формы на-

хождения в данных почвах, сырье и отходах произ-

водства. Установлено, что в загрязненных почвах ме-

таллы находятся преимущественно в сорбированной 

на гидроксидах, органической и фиксированной фор-

мах, а также значительно повышается содержание 

подвижных форм тяжелых металлов.

A.V. Yakovenko, A.I. Samchuk, I.V. Kuraeva, V.I. Manichev

PECULIARITIES OF SOILS CONTAMINATION 

BY CADMIUM AND OTHER HEAVY METALS 

BY ENTERPRISES OF NON-FERROUS 

METALLURGY 

The polluted soils have been studied for the content of 

cadmium and other heavy metals, their forms of occurrence 

in the given soils, raw materials and production wastes 

have been defined. It is established that metals in the 

polluted soils are mainly in the organic and fixed forms 

sorbed on hydroxides. The content of mobile forms of 

heavy metals considerably increases in the polluted soils.

The pollution of soils is the most dangerous kind of 

anthropogenous activity. In the conditions of strengthening 

of technogenic loading in the form of emissions and dumps 

of polluting substances in the environment it represents 

huge danger in the form of accumulation of these 

substances in soils and transition from soils to the adjacent 

environment. Ecological consequences of pollution direc-

tly depend on concentration of polluting substances and 

durability of pollutants binding by soil. Therefore research 

of the forms of heavy metals finding in the polluted soils is 

an urgent problem. Indicators of mobility of heavy metals 

are the most well-founded criteria of geochemical 

estimation of the polluted territories.

The structure of chemical compounds of soil causes 

reproduction by soil of its ecological functions. The main-

tenance of connections of main elements Si, Al, Fe dis-

plays intensity of transformation of primary and formation 

of secondary minerals, defines properties of soil as a natu-

ral body. Ecological consequences of soils pollution depend 

on distribution of pollutants arriving in soil between soil 

components.
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OLIVINE TO COMBAT CLIMATE CHANGE 

Weathering of basic rocks, containing magnesium and calcium silicates, is the main mechanism to capture CO
2
 in a sus-

tainable way, with storage of organic carbon a distant second. The CO
2
 emission by Man, due to the combustion of fossil 

fuels is at least ten times larger than the natural CO
2
 emission from the Earth. Emission and capture are no longer in ba-

lance, and the concentration of CO
2
 in the atmosphere is steeply rising. It is a logical step to investigate whether we can 

stimulate the natural process of weathering in such a way that the balance is restored. Weathering takes place at the surface 

of rocks, so we must increase the available surface area. This can be done by mining and milling suitable rocks, and spread 

the powder over land and in shallow seas. Factors that influence the rate of reaction, apart from grain size, are tempera-

ture, pH and water. This means that soils in tropical countries are best suited. Soil atmospheres are on average hundred 

times richer in CO
2
 than air. This is caused by the decay of plant material and the respiration of soil fauna. A high CO

2
-

pressure causes a low pH, which is favorable for weathering. The most suitable rock type is dunite, which consists for 

more than 90 % of olivine. Dunite massifs are found in many countries on each continent. Large massifs occur among 

others in Guinea, Sierra Leone and Ivory Coast. By mining the olivine there, milling it and spreading a thin layer over the 

surroundings, climate change can be counteracted. Weathering is a natural process, that has kept the CO
2
 level of the at-

mosphere within bounds for billions of years, thus no short term or long term negative ecological consequences are to be 

expected.

ДИСКУСІЇ,
КРИТИКА, БІБЛІОГРАФІЯ
DISCUSSIONS,
CRITICISM AND BIBLIOGRAPHY

Olivine. It is proposed to speed up the natural 

process of weathering in order to capture more 

CO
2
. Of all the common silicates, olivine wea-

thers fastest. It is the main mantle mineral, but 

thanks to plate tectonics, large slabs of mantle 

material have been pushed up and are exposed at 

the Earth’s surface. Olivine is a magnesium sili-

cate, but part of the magnesium is always replaced 

by divalent iron, giving olivine a green color.

In weathering, we can distinguish between open 

and closed systems, open where the weathering 

solution is available in large quantities, and often 

replaced, closed where a limited amount of solu-

tion is more or less stagnant. The first situation is 

represented by soils which receive abundant rain-

fall, and by shallow agitated seas. The second situ-

ation prevails in dry climates, where the soil solu-

tion hardly moves. In open systems, the weathe-

ring reaction can be written as

Mg
2
SiO

4
 + 4CO

2
 + 4H

2
O → 

     → 2Mg2+ + 4HCO
3

–
 + H

4
SiO

4
0.

In closed systems, where the reaction products 

stay within the system, the reaction becomes

2Mg
2
SiO

4
 + CO

2
 + 4H

2
O →

→ Mg
3
Si

2
O

5
(OH)

4
 + MgCO

3
.

It is evident that open systems are preferred, be-

cause then 8 times more CO
2
 is captured with the 

same amount of olivine [7]. Reaction (1) is the 

fundamental reaction by which the CO
2
 of the at-

mosphere is converted to HCO
3

– in solution. 

These bicarbonate solutions are transported by to 

the oceans, where they will ultimately lead to the 

formation of carbonate sediments (from coral 

reefs to dolomites). These carbonates form the ul-

timate sink for CO
2
, but that process takes hun-

dreds, if not thousands of years, so with respect to 

its effect on climate, reaction (1) plays the major 

role. Soil atmospheres commonly have around 

100 times more CO
2
 than the atmosphere itself 

[5, 9]. Weathering and CO
2
 capture proceed faster 

under such conditions.

The application of the natural process of wea-

thering to capture CO
2
 is an example of geoche-

mical engineering, the discipline that seeks to op-

(1)

(2)



101ISSN 0204-3548. Мінерал. журн. 2011. 33, № 2

timize natural processes and use natural materials 

to solve environmental problems [6].

Olivine mining against climate change. Sustain-

ability is a big issue in mining. The concept is not 

limited to the mining phase, but it also involves 

the milling and the spreading of olivine powder 

over vast areas around the mines, where it will 

weather and capture CO
2
. In that sense the Earth 

itself acts as a giant reactor.

Let us take the case of the dunite massif of 

Conakry-Kakoulima in Guinea. It extends in ENE 

direction along the peninsula for over 50 km, with 

an average width of 5 km (see satellite image, Fi-

gure). On the satellite image the massif is clearly 

marked by the reddish color of its lateritic wea-

the ring cap. The town of Conakry, the capital of 

Guinea, extends from the tip of the peninsula over 

30 km, so a possible site for olivine mining must 

be sought between the eastern limit of the town 

and the Kakoulima Mountain.

Like in all tropical countries (Cuba, New Cale-

donia, Philippines, Indonesia, Guinea, Sierra Leo-

ne), the dunite of Conakry is also covered by a 

laterite crust of around 30 meters thick, locally 

reaching a thickness of 100 meter [2]. Before oli-

vine mining can be started, this crust must be re-

moved. The Compagnie Mini re de Conakry has 

mined these laterites between 1953 and 1966 as 

iron ore. One can still see the quarries, which have 

become engulfed, by the city. The dunites that 

were once visible at the bottom of these quarries 

can no longer be seen. Because the dunite, the 

mother rock of these laterites, contains elevated 

chromium contents, the laterite also shows high 

chromium levels (see Table 1).

It seems that this makes the laterites less attrac-

tive as iron ore, even though most of the chromi-

um ends up in the slag.

The concentrations as given in the table are ap-

proximate, and can vary rather widely [4].

For a large open pit mine with a surface area of 

1 km2, it will be necessary to remove in the order 

of 100 million tons of laterite. This is a volume of 

iron ore that could be interesting for steel plants, 

in view of the tense iron ore market. After all, if 

the primary aim is olivine mining, the main inte-

rest is to remove the laterite cap at minimal cost. 

Two railroad tracks, mainly used for bauxite trans-

port, pass close by the most likely location for oli-

vine mining, so the infrastructure to transport the 

laterite to the port is in place.

A laterite crust of 30 to 100 meter corresponds 

to a dunite of at least 300 meter thickness, because 

the major components MgO, SiO
2
 and CaO ma-

king up 90 % of the rock have been leached out. 

Integrated over the entire massif, this means that 

weathering of this massif alone has captured more 

than 300 Gt of CO
2
 since the rocks were first ex-

posed.

Specifications for olivine, when used to combat 

climate change are less strict than for its use in 

slag conditioning. Neither a certain level of ser-

pentinisation, nor a somewhat higher iron content 

of the olivine, nor a higher content of pyroxene 

are prohibitive. Pyroxenes, after all, also capture 

CO
2
 during weathering, albeit a bit slower. This 

permits bulk mining of the rock as a whole, with-

out having to resort to selective mining. The fact 

that the olivine from Conakry is somewhat richer 

in iron than commercial grade olivines (see Ta-

DISCUSSIONS, CRITICISM AND BIBLIOGRAPHY

The dunite massif of Conakry



102 ISSN 0204-3548. Mineral. Journ. (Ukraine). 2011. 33, No 2

ble 2) is even an advantage, as iron-rich olivines 

weather faster than magnesium-rich ones [3]. 

When dispersed in the oceans, the higher iron 

content of these olivines, which will be bio-avai-

lable, will contribute to the growth of biomass, 

and thereby to another form of CO
2
 capture.

Treatment and spreading of olivine. Grinding is 

an established technology in the mining world. 

Grinding costs are normally between 1 and 2 

euro/ton for grain sizes down to 0.1 mm. Sprea-

ding is another matter. In the example of the 

dunite of Conakry, there are several favorable 

conditions. Two railroads, transporting bauxite 

from the interior to the port of Conakry are pas-

sing close by on the peninsula. These railroads 

could also be used to transport laterite ore to the 

port, which is well equipped to handle bulk ore 

carriers. Once the laterite crust is removed and 

the olivine mining has started, part of the olivine 

could also be transported to the port for export. 

When the empty bauxite trains return they can 

transport olivine powder to the interior. The exis-

ting infrastructure thus is in place for the main 

transport.

Once arrived in the interior, the olivine must be 

spread. Wherever there are plantations (bananas, 

palm oil or others), the olivine powder can be 

mixed with fertilizer or pesticides before sprea-

ding. Where plantations are lacking, one would 

probably have to depend on the local population, 

which should receive a financial compensation for 

each ton of olivine that is spread. Deeply wea the-

red tropical soils are poor in mineral nutrients, so 

it will also help to improve the soil quality at no 

cost to the population.

Consequences of olivine mining. Like every mi-

ning operation, olivine mining is also affecting the 

local environment, even though the aim is to save 

the general environment of the Earth. One should 

strive to minimize the negative effects. The local 

population should be protected as much as possib-

le against the nuisance of dust (even though the 

spreading of olivine dust helps to capture CO
2
).

For a mining operation at kilometer scale, it 

will almost certainly be necessary to resettle some 

people. The laterite is extremely infertile, so the 

area fortunately is sparsely populated. In keeping 

with the IFC standards, it will be necessary to 

provide at least equivalent lodging and to restore 

livelihoods, and it would be wise to offer as far as 

possible employment at the mine. A new mining 

operation often brings about the risk of disruption 

of the social fabric of the population, and it is ad-

visable to involve the population right from the 

start in the decisions to be taken.

The composition of the local ground water will 

change somewhat (a slight rise in magnesium con-

centration, bicarbonate and pH), but its quality 

will remain good. Magnesium bicarbonate waters 

are considered healthy, and are said to prevent 

heart failure [1]. A magnesium deficiency accele-

rates the aging process.

A large open-pit mine will lead to a lowering of 

the local water table. Fortunately the drinking wa-

ter for Conakry comes from Coyah, farther in-

land, and the local waters have only limited im-

portance as a source of drinking waters.

After an olivine production of 20 to 50 million 

ton a year for thirty to fifty years, the open pit 

mine will reach a depth of three to five hundred 

meters. If by that time the problem of excess CO
2
 

in the atmosphere still persists, it is probably bet-

ter to extend the area of the mine, rather than go-

ing deeper. 

After closure of the mine, the pit will probably 

be transformed into a lake. No negative ecological 

effects are expected. Weathering of common rocks 

is as old as the world, and it is evident that the 

Table 2. Chemical composition of Conakry olivine, 
compared to 2 commercial grade dunites from Norway, % 

Component Conakry Bryggja Aheim

SiO
2

39.16 41.8 41.7

MgO 43.86 47.5 49.0

CaO   0.05   0.3   0.2

FeO 16.11   7.6   7.2

MnO   0.21   0.1   0.1

NiO   0.30   0.3   0.3

Cr
2
O

3
  0.00   0.4   0.4
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Table 1. Chemical composition of the Conakry laterites (Results of 2 samples, taken in 2008 near 
Mount Kakoulima in parentheses), %

Component Fe Cr
2
O

3
NiO P

2
O

5
SiO

2
Al

2
O

3

A layer 53 (49.6) 1.7 (1.0) 0.15 (0.06) 0.2 (0.7) 1.5 (3.8) 9.0 (11.2)

C layer 57 (49.8) 0.4 (1.5) 0.4 to 0.5 (0.7) 0.05 (0.05) 2 (3.8) 3 to 4 (7.7)
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weathering products are compatible with the na-

tural environment, as they have always been. After 

all, hundreds of millions of people in the world 

live on such rocks and their weathering products, 

and eat the crops that grow on them. Thanks to its 

climate, and the presence of dunite rocks at the 

surface, which can capture, and have always cap-

tured large volumes of CO
2
, Guinea, as well as se-

veral other countries in the region can play a ma-

jor role in the abatement of greenhouse gases, and 

thus help to avoid a disastrous climate change, and 

reverse the ongoing acidification of the oceans.

Efficiency and costs. Almost all research on mi-

ne   ral carbonation to combat climate change is fo-

cused on the development of technologies to speed 

up the reaction. This can be achieved by mecha-

nical, thermal or chemical activation of the mi-

neral surfaces, or by treating the minerals in in-

dustrial autoclaves, with the possible addition of 

katalysts. All these attempts are doomed to fail, 

because the costs involved for these add-on tech-

nologies are prohibitive. If one limits the costs to 

mining and milling, estimated by Swedish mining 

engineers to be 6 Euro/ton of bulk rock [8] and 

leaves the weathering to nature, the process runs 

slower, but is cheaper by a factor of ten or more. 

Grains of olivine of 100 micron in the wet tropics 

weather completely in five years, well within the 

required time span. Selecting an abundant mine-

ral like olivine, that weathers fast, and spreading it 

in a favorable climate is the cheapest sustainable 

way to remove CO
2
 from the atmosphere. Besides, 

as one imitates the process that has always kept 

the CO
2
-levels of the atmosphere within bounds, 

no negative effects on the environment can be 

expected.

Conclusions. Olivine mining in Guinea has the 

following advantages. 1. Weathering of rocks and 

concomitant capture of CO
2 

proceed fastest under 

tropical conditions.

2. Salaries are still low, so mining is relatively 

cheap. 

3. The existing infrastructure is favorable (rail-

roads in the vicinity, and a port that can handle 

ore carriers).

4. A large olivine mine will provide work for 

thousands of people and stimulate the economy of 

the country.

5. Guinea is familiar with mining. It has several 

large bauxite mines, and possesses the largest 

bauxite reserves of the world.
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Р.Д. Шхаулин

ИСПОЛЬЗОВАНИЕ ОЛИВИНА В БОРЬБЕ 

С ИЗМЕНЕНИЯМИ КЛИМАТА

Выветривание основных пород, содержащих магни е-

вые и кальциевые силикаты, служит основным меха-

низмом поглощения СО
2
 в течение продолжительно-

го времени с длительным сохранением органического 

углерода. Выделение СО
2
 при сжигании ископаемых 

топливных материалов, по меньшей мере, в десять 

раз выше, чем выделение СО
2
 Землей. Равновесия 

между выделением и поглощением уже не существует 

и концентрация СО
2
 в атмосфере постепенно растет. 

Необходимо выяснить, возможно ли стимулировать 

естественный процесс выветривания таким образом, 

чтобы восстановить это равновесие. Выветривание 

происходит на поверхности пород, следовательно, 

необходимо увеличить имеющуюся площадь поверх-

ности. Это можно сделать, добывая и измельчая 

пригодные для этого породы и рассеивая порошок 

над землей и мелководными морями. Факторы, влия-

ющие на скорость реакции, без учета размеров зе-

рен, — температура, рН и вода. Следовательно, наи-

более пригодны для этого почвы тропических стран. 

Атмосфера почв в среднем в сотни раз более обога-

щена СО
2
, чем воздух, что обусловлено распадом рас-

тительного материала и дыханием почвенной фауны. 

Высокое давление СО
2
 понижает рН, что служит бла-
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гоприятным фактором для выветривания. Наиболее 

подходящим типом пород является дунит, состоящий 

более чем на 90 % из оливина. Массивы дунитов 

обнаружены во многих странах на каждом континен-

те. Большие массивы этих пород наряду с другими 

странами расположены в Гвинее, Сьерра-Леоне и на 

Берегу Слоновой Кости.

Р.Д. Шхаулін

ВИКОРИСТОВУВАННЯ ОЛІВІНУ 

В БОРОТЬБІ ЗІ ЗМІНАМИ КЛІМАТУ

Вивітрювання основних порід, що містять магнієві і 

кальцієві силікати, є основним механізмом погли нан-

ня СО
2
 протягом тривалого часу з тривалим збере-

женням органічного вуглецю. Виділення СО
2
 під час 

спалювання викопних паливних матеріалів, щонай-

менше, вдесятеро вище, ніж виділення СО
2
 Землею. 

Рівноваги між виділенням і поглинанням вже не іс-

нує і концентрація СО
2
 в атмосфері поступово зрос-

тає. Необхідно з’ясувати, чи можливо стимулювати 

природний процес вивітрювання так, щоб відновити 

цю рівновагу. Вивітрювання відбувається на поверхні 

порід, отже, необхідно збільшити наявну площу по-

верхні. Це можна зробити, видобуваючи і подрібню-

ючи придатні для цього породи і розсіюючи порошок 

над землею і мілководними морями. Чинники, що 

впливають на швидкість реакції, без урахування роз-

мірів зерен, — температура, рН і вода. Отже, найбільш 

придатні для цього ґрунти тропічних країн. Атмосфе-

ра ґрунтів в середньому в сотні разів більше збагачена 

СО
2
, ніж повітря, що обумовлено розпадом рослин-

ного матеріалу і диханням ґрунтової фауни. Високий 

тиск СО
2
 знижує рН, що є сприятливим фактором 

для вивітрювання. Найпридатнішим типом порід є 

дуніт, складений більш ніж на 90 % з олівіну. Масиви 

дуніту знайдені в багатьох країнах на кожному конти-

ненті. Великі масиви цих порід поряд з іншими краї-

нами розташовані у Гвінеї, Сьєрра-Леоне і на Березі 

Слонової Кості.

DISCUSSIONS, CRITICISM AND BIBLIOGRAPHY



ISSN 0204-3548. Мінерал. журн. 2011. 33, № 2 105

Николай Павлович Юшкин — яркий образец 

чрезвычайно плодотворного ученого, создав-

шего целостную картину современной мине-

ралогии, родился 20 мая 1936 г. в деревне 

Ивангора Овинищенского р-на Калининской 

(ныне Тверской) обл. России. Еще в школь-

ные годы Николай Юшкин заинтересовался 

природой своего края и начал коллекциони-

ровать и самостоятельно изучать минералы. 

Это увлечение окрепло во время учебы в Ки-

ровском горно-химическом техникуме, в сте-

нах которого он начал первые свои исследо-

вания. "Вивианит — местное фосфатное сы-

рье" — так называлась одна из первых ми не-

ралогических публикаций студента техникума.

Трудовую деятельность выпускник горно-

химического техникума начал в 1956 г. с долж-

ности коллектора в Шорсуйской геологораз-

ведочной партии треста "Средазгеохимразвед-

ка". Параллельно с производственной работой 

он стал проводить самостоятельные минера-

логические исследования и в 1960 г. появилась 

его первая серьезная статья "О роли флотации 

в минералообразующих процессах" — заявка 

будущего минералога-генетика. Работа на 

серном месторождении Шор-Су (1956—1961), 

славившемся крупными и совершенными 

кристаллами серы, кальцита, целестина, гип-

са и других минералов, усилила интерес Ни-

колая Юшкина к морфологии, анатомии и ге-
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незису кристаллов, привела к формированию 

у молодого ученого онтогенического мышле-

ния. К этому времени относится знакомство 

Н.П. Юшкина с двумя крупнейшими оте-

чественными учеными — Д.П. Григорьевым и 

И.И. Шафрановским, которое вскоре пере-

росло в дружбу и плодотворное многолетнее 

сотрудничество.

В 1961 г. Н.П. Юшкин переходит в Инсти-

тут геологии Коми филиала АН СССР (г. Сык-

тывкар), совмещая работу лаборанта с заоч-

ным обучением в Ташкентском политехничес-

ком институте и научными исследованиями. 

Когда в 1965 г. он получил диплом о высшем 

образовании, на его счету была 41 опублико-

ванная работа.

Дипломную работу Н.П. Юшкина с обстоя-

тельной спецглавой о минералогии и генезисе 

экзогенных месторождений серы специалис-

ты оценили как полноценную кандидатскую 

диссертацию и рекомендовали оформить ее в 

новом качестве. Вскоре работа была готова и 

представлена ученому совету Ленинградского 

горного института, где и состоялась защита. 

Но научную степень Н.П. Юшкину не прису-

дили. По предложению официального оппо-

нента профессора И.И. Шафрановского и ве-

дущей организации, которых поддержали дру-

гие известные ученые-минералоги из ряда 

институтов, ученый совет рекомендовал пере-

защитить эту работу в качестве докторской 

диссертации. В том же 1967 г. 24 ноября со-

стоялась вторая защита и 31-летний ученый 

стал доктором геолого-минералогических наук. 

Его диссертационная работа была опублико-

вана в 1968 г. в виде монографии "Минерало-

гия и парагенезис самородной серы в экзоген-

ных месторождениях" и удостоена премии Ле-

нинского комсомола.

Стремительная научная карьера ученого тес-

но связана с расширением круга его интере-

сов — от изучения отдельных минералов и 

месторождений до общих проблем минерало-
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гии, прежде всего теоретической и генетичес-

кой минералогии. Вслед за минералогией сер-

ных появилась минералогия вольфрамовых, 

флюоритовых, баритовых и других месторож-

дений. Выводы генетической минералогии 

привели к развитию нового направления — 

генетико-информационной минералогии, а реги-

о нально-минералогические исследования — к 

топоминералогии и минералогическому кар-

тированию. Прикладная минералогия расши-

рилась за счет технологии минерального сы-

рья и технологии выращивания монокристал-

лов. Кристаллография и кристалломорфология 

трансформировались в эволюционную кри-

сталломорфологию, а биоминералогия и био-

генное минералообразование в организме че-

ловека постепенно переросли в проблему воз-

никновения живого на Земле. Каким бы 

част ным вопросом не занимался Николай 

Павлович, это обязательно завершалось или 

открытием, или перерастало в новое направ-

ление минералогии.

В 1971 г. в издательстве "Наука" увидел свет 

труд Н.П. Юшкина "Механические свойства 

минералов", в котором показаны новые зави-

симости этих свойств от анатомии и дефект-

ности минералов в связи с условиями их кри-

сталлизации. В 1977 г. Н.П. Юшкин публикует 

новую книгу "Теория и методы минералогии 

(избранные проблемы)", ознаменовавшую це-

лую веху в развитии минералогии. В ней рас-

смотрен и по-новому освещен широкий 

спектр актуальных для современной минера-

логии понятий и систем. Монография с боль-

шим интересом была встречена в научных 

кругах, широко обсуждалась и вызвала ожив-

ленную дискуссию. В конце 1970-х — начале 

1980-х гг. Николай Павлович на новом уровне 

акцентирует внимание на регионально-мине-

ралогических исследованиях, которые завер-

шились созданием двух фундаментальных мо-

нографий: "Опыт среднемасштабной топоми-

нералогии (Пайхойско-Южноземельс кая про-

винция)" (1980) и "Топоминералогия" (1982). 

Книги получили высокую оценку — отмечены 

медалью Всесоюзного минералогического об-

щества (1987) и присуждением автору премии 

им. А.Е. Ферсмана.

Блестящий образец практического значе-

ния регионально-минералогических исследо-

ваний продемонстрировал Н.П. Юшкин на 

примере флюорита, открытие и изучение ме-

сторождений которого привело к обоснова-

нию сырьевых перспектив новой Уральско-

Новоземельской флюоритоносной провинции, 

обеспечению сырьевой базой промыш лен нос-

ти оптического флюорита, производству уни-

кальных монокристаллов из амдерминского 

флюорита и созданию новой оптической тех-

ники. Экономический эффект от разработки 

составил 60 млн рублей, а коллективу испол-

нителей в 1982 г. присуждена премия Совета 

Министров СССР.

Научное сотрудничество Н.П. Юшкина с 

рядом советских и болгарских исследователей 

успешно завершилось совместным советско-

болгарским открытием "Закономерности прос-

т ранственно-временного изменения морфо-

логии минеральных индивидов в процессе 

природного кристаллообразования", зареги-

стрированным в обеих странах. Вслед за 

А.С. По варенных и И.И. Шафрановским Ни-

колай Павлович очень активно и продуктивно 

разрабатывал кристаллографические идеи, ка-

сающиеся симметрийной эволюции мине-

рального мира. Выявленные им глобальные и 

иные эволюционные закономерности сим-

метрии изложены в небольшом труде "Крис-

таллосимметрийный анализ сложных мине-

ральных систем" (1985) и фундаментальной 

монографии "Законы симметрии в минерало-

гии" (1987, соавторы И.И. Шафрановский, 

К.П. Янулов).

Учение о минералоидах, которое Н.П. Юш-

кин начал разрабатывать около 15 лет назад и 

продолжает поныне, вывело его на уровень 

фундаментальной проблематики происхожде-

ния жизни на Земле. Эти исследования тесно 

переплетаются с обобщениями в области био-

минералогии и постепенно переросли в об-

ширнейшую тему "Минералогия и жизнь", 

освещенную на нескольких Международных 

семинарах в г. Сыктывкар.

Биоминеральные взаимодействия, по мне-

нию Н.П. Юшкина (см., например, "Биоми-

неральные взаимодействия" // 42-е чтения 

им. В.И. Вернадского. — М. : Наука, 2002), — 

это комплекс взаимосвязанных проблем, ох-

ва тываемых общим понятием "минералогия и 

жизнь", которое предложено называть вита-

минералогией. Речь идет о структуре мине-

рального и биологического миров, их сходстве 

и различии, в том числе минералов и биоор-

ганизмов, особенностях биоминералов и ли-

тосферных минералов, биостартовой роли ми-

нералов и т. д. В итоге Николай Павлович на 
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основе изучения разнообразной конституции 

природных веществ, прежде всего природ-

ных углеводородов, разработал кристалли-

зационную концепцию зарождения биосфе-

ры Земли.

Последнее десятилетие для Н.П. Юшкина 

ознаменовалось новым мощным рывком, на 

этот раз в мир наноминералогии. В много чис-

ленных статьях и трех коллектив ных моногра-

фиях "Микро- и нанодисперс ные структуры 

минерального вещества" (1999), "Ультрадис-

персное состояние минерального ве щества" 

(2000) и особенно в "Наноминералогия. Уль-

тра- и микродисперсное состояние минераль-

ного вещества" (2005) рассмотрен очень ши-

рокий круг вопросов — диагностика и генезис 

микро- и нанодисперсных структур минераль-

ного вещества, общая концепция нано- и мик-

роминералогии, экспериментальные результа-

ты синтеза ультрадисперсных веществ и др. 

В числе академических институтов, где фор-

мировалась наноминералогия, заслуженно на-

зывают Институт геологии Коми научного 

центра РАН, который с 1985 по 2008 г. воз-

главлял Николай Павлович Юшкин. Под его 

руководством Институт превратился в од но из 

ведущих академических учреждений геологи-

ческого профиля. И ныне юбиляр не сдает по-

зиций — руководит в Институте группой пер-

спективных геологических и минералогичес-

ких проблем. Выдающаяся заслуга Н.П. Юш -

кина — созданная им всемирно известная 

сыктывкарская минералогическая шко ла, уком-

плектованная высококвалифицированными 

уче ны ми, оснащенная современным лабора-

торно-экспериментальным оборудованием и 

имеющая мощный багаж научной продукции. 

Этому способствовали также научные конфе-

ренции и семинары по минералогической те-

матике, регулярно проходившие в г. Сыктыв-

кар, начиная с 1976 г.

Николай Павлович опубликовал более 600 

научных работ, в том числе около 40 моногра-

фий и брошюр. Широко известны научно-по-

пулярные статьи и книги Н.П. Юшкина, его 

исследования по истории минералогии, пуб-

лицистические работы (две книги), автобио-

графическая повесть "Начало пути", колос-

сальная научно-редакторская работа, а так же 

педагогическая деятельность в Сык тыв кар -

ском университете. Николай Павло вич — член 

редколлегии нескольких веду щих журналов, в 

том числе "Мінералогічного журналу".

В 1987 г. Н.П. Юшкин избран членом-

корреспондентом АН СССР, а в 1991 г. — дей-

ствительным членом Российской академии 

наук. Он также член Академии естественных 

наук Российской Федерации. Большое место 

в жизни юбиляра занимала и занимает обще-

ственная и научно-организационная работа в 

разных структурах РАН, Национального ко-

митета геологов РФ, Республики Коми, в 

Меж дународной минералогической ассоциа-

ции (вице-президент ММА с 2002 по 2010 г.), 

Российском минералогическом обществе (член 

Президиума и Ученого совета). Под эгидой 

Минералогического общества он организовал 

и блестяще провел около двух десятков мине-

ралогических совещаний и семинаров в г. Сык-

тывкар. По выражению И.И. Шафрановско-

го, Сыктывкар стал своеобразной Меккой для 

многих отечественных и зарубежных минера-

логов и кристаллографов. Сам Н.П. Юшкин 

неоднократно участвовал в работе многих 

меж дународных геологических, минералоги-

ческих съез дов и конгрессов.

Киевские минералоги с удовольствием вспо-

минают замечательные лекции Николая Пав-

ловича, посвященные приоритетным направ-

лениям развития минералогии, как в стенах 

Института геохимии и физики минералов АН 

УССР, так и в стенах Института геохимии, ми-

нералогии и рудообразования им. Н.П. Семе-

ненко НАН Украины, и надеются на дальней-

шее дружеское взаимодействие в рамках объе-

диняющей нас всех минералогической науки.

Н.П. Юшкин — активный и талантливый 

ученый, наделенный блестящими организа-

торскими способностями и, как всегда, пере-

полненный новыми научными идеями и ши-

рокомасштабными планами. При всем этом, 

несмотря на высокие академические и иные 

звания, посты и мировое признание, Николай 

Павлович остается доступным, скромным и 

замечательным Человеком. Украинские мине-

ралоги присоединяются к поздравлениям со 

славным юбилеем и желают Николаю Павло-

вичу Юшкину, нашему большому другу и кол-

леге, долгих лет плодотворной деятельности 

на благо древнейшей и вечно юной науки — 

минералогии.
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