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НА ГРАНЯХ КРИСТАЛЛОВ КВАРЦА

При изучении типоморфных особенностей минералов одним из элементов, 
определяющих их облик, являются грани кристаллов. В свою очередь «лицо» 
граней обусловлено особенностями строения вициналей роста или раство
рения, отражающими историю их формирования. Таким образом, если на
учиться классифицировать вицинали и понимать их генезис, то будет нетруд
но (путем набора соответствующих трафаретных типов вициналей) описать 
историю роста кристалла в целом.

Как известно, вицинали представляют собой геометризованные бугорки 
и ямки, развивающиеся на гранях кристаллов. Особенность вициналей — 
ступенчатое строение. Среди вицинальных образований на кристаллах 
кварца особенно широко известны обычно крупные и четко выраженные 
вицинали на гранях ромбоэдров. Установлено, что возникновение вицина
лей на гранях кристаллов кварца связано с процессами роста или растворе
ния. Вместе с тем выделение вициналей роста и вициналей растворения до 
последнего времени представлялось весьма трудным. В литературе часто 
встречаются указания на то, что вицинали растворения являются отрица
тельными формами и имеют обратную ориентировку по отношению к вици- 
налям роста. Это справедливо, однако на практике вопрос осложняется тем, 
что среди вициналей роста также имеются отрицательные вицинали с «об
ратной» ориентировкой. Вто же время среди отрицательных форм растворения 
имеются формы с ориентировкой, аналогичной ориентировке положительных 
форм роста.

Сказанное отчетливо видно при сопоставлении форм роста (рис. 1, а) 
и форм растворения (рис. 1, б) на грани R кварца. Еще большие трудности 
при определении форм роста или растворения связаны с тем, что в природ
ных условиях в «чистом» виде они встречаются весьма редко. Как показы
вают наблюдения, в большинстве случаев кристаллы кварца формируются 
в условиях многократного чередования процессов роста и растворения.

В общем мы будем наблюдать доросшие вицинали растворения или 
подтравленные вицинали роста, а иногда и более сложные формы. В связи 
с этим классификация вициналей чрезвычайно затруднена. Для системати
зации вициналей мы использовали представления А. В. Шубникова о чер
ных, белых и серых формах (Шубников и др., 1940; Шубников, 1951). В соот
ветствии с этими представлениями в кристаллографии различают белые 
и черные формы. Крометого, при наложении (рис. 2) белой формы 1 на чер
ную 2 можно вывести серую форму 6. Серые формы не однозначны, так как 
могут быть получены двумя путями: наложением черной формы на белую 
(форма 5) и наложением белой формы на черную (форма 6). Условимся форму 
5 называть серой формой I типа, а форму 6 — II типа.
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Совмещая формы 1 и 5, преобразуем их в светлеющую серую форму 8, 
а в пределе—в белую форму 12. Наложением формы 2 на форму 5 получаем 
темнеющую серую форму 7 I типа, которая в пределе переходит в черную 
форму 11. Аналогично при наложении форм 1 и 2 на форму 6 получаем 
светлеющую серую форму 10, белую форму 14, темнеющую серую форму 9 
и черную 13. Наряду с темнеющими и светлеющими серыми формами I 
и II типов путем кратковременного наложения на форму 1 формы 2 (и на
оборот) получаем сереющие вицинали 3 и 4 I и II типов. Таким образом, 
мы получаем полный набор вициналей, имеющих разную степень черноты. 
Чтобы придать выведенным формам генетический смысл, будем считать 
черными формами вицинали растворения, а белыми — вицинали роста. 
Приняв такое обозначение, в соответствии с рис. 2 белую форму 1 следует 
считать вициналью роста, а черную форму 2 — вициналью растворения. 
В случаях, когда процесс роста сменяется процессом растворения (на

Рис. 1. Морфология вициналей роста (а) и растЕорения (б) на грани R кварца, увел. 5
1 — вицинали роста положительные; 2 — то же, отрицательные; 3 — вицинали раство
рения положительные; 4 — то же, отрицательные
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ложение формы 2 на форму /) , образуется подтравленная вициналь 3 
(сереющая форма I типа). Наоборот, если процесс растворения сменя
ется процессом роста (не длительное наложение формы 1 на форму 2), 
образуется регенерированная (доросшая) вициналь 4 (сереющая фор
ма II типа).

При более длительных наложениях сереющие формы переходят в 
серые. Среди серых вициналей следует различать (соответственно) раст
воренные вицинали роста (серая вициналь I типа) и доросшие вицинали 
растворения (серые формы II типа).

Серые вицинали, как и сереющие, являются реальными формами, ко
торые можно наблюдать на кристаллах. Естественно, что такие вици
нали (в зависимости от условий) в дальнейшем могут дорастать или ра
створяться. Если серая вициналь 5 травится, то она чернеет, переходя 
в формы 7 и 11. Как видно из рис. 2, при таком преобразовании серые 
вицинали в пределе переходят в формы растворения. Если серая вици
наль 5 дорастает, то она светлеет, переходя в формы 8 и 12. Аналогично 
серая вициналь 6 при травлении чернеет, переходя в формы 9 я 13, а 
при дорастании светлеет, переходя в формы 10 и 14.

Рассмотривая полученную классификационную пирамиду (см. рис. 
2), легко заметить, что от форм 5 и 6 к ее основанию все вицинали пере
ходят в белые и черные. При этом, чем ближе к основанию пирамиды, 
тем ближе промежуточные формы к формам 1 или 2. Таким образом, 
мы получаем большой набор «портретов» вициналей, нарисованных их 
прошлым. Одновременно это дает важную информацию о механизме, 
обусловливающем типоморфные особенности граней минералов. Мы 
рассмотрели принципиальные основы классификации вициналей.

Рис. 2. Получение серых и дру
гих промежуточных форм нало
жением черных и белых фигур 
по принципу А. В. Шубникова
I — исходная форма, белая; 2 — 

то же, черная; 3 — сереющая фор
ма, белая; 4 — то же, черная;

5 — серая форма I типа; 6 — то же»
II  типа; 7 — серая форма I типав 

темнеющая; 8 — то же, светлею
щ ая; 9 — серая форма II  типа, 
темнеющая; 10 — то же, светлею
щая; 11, 13 — предельные формы, 
черные; 12, 14 — то же, белые

Разбирая в качестве исходных формы 1 и 2 на грани R, необходимо 
уточнять, с какой формой роста и растворения мы имеем дело — с положи
тельной (бугорком) или с отрицательной (ямкой). Кроме того, необходимо 
четко представлять себе природу и особенности механизма роста и раство
рения вициналей.

Объяснение природы вицинальных образований стало возможным лишь 
в последние годы в связи с развитием исследований по детализации тонкого 
строения кристаллов. В настоящее время можно считать установленным, 
что вицинали имеют дислокационную природу (Костов, 1965; Дена и др., 
1966). Еще в 1945 г. Г. Г. Леммлейн установил наличие в кристаллах спи
рального роста. Изучение тонкого строения вициналей на поверхности бази
са природного кварца также показало, что они имеют дислокационную при
роду (Чепижный, 1966; 19681i2), причем образование крупных вицинальных 
бугорков следует рассматривать как эффект суммирования серии элементар
ных бугорков, возникающих в областях скопления винтовых дислокаций.
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Рис. 3. Соотношение бугорков роста и ямок травления
А — стадии травления бугорка ( /), образованного винтовой дислокацией; В — стадии до- 
растания ямки травления винтовой дислокации (I),  вплоть до образования на ее месте бугорка (белой 
формы); В — влияние ориентировки осей винтовых дислокаций на форму бугорков роста и ямок 
травления (вершины их смещены относительно плоскости грани при наклонном положении оси вин
товой дислокации); Г  — сложные бугорки роста и ямки травления от серии сближенных винтовых 
дислокаций

Морфология бугорков и ямок при росте и растворении винтовых дисло
каций показана на рис. 3.

Среди вициналей роста на гранях ромбоэдров кварца различают положи
тельные (бугорки) и отрицательные (ямки). Количество вициналей на гранях 
кристаллов бывает самое различное. Замечено, что на низкокачественных 
кристаллах их всегда больше, чем на высококачественных. В некоторых 
кристаллах на поверхности грани может располагаться всего одна большая 
вициналь. Морфологически положительные вицинали роста представляют 
собой очень плоские трехгранные пирамиды с межгранными углами ~1°. 
На гранях ромбоэдров основания пирамид всегда располагаются острым 
углом вверх (по направлению к выходу L3 *). Вершина вицинальных пира
мид расположена либо вблизи центра вицинали (I тип вициналей), либо 
вблизи нижнего основания вицинали (II тип вициналей). В зависимости 
от положения изменяется и угол между двумя нижними ребрами. В I типе 
вициналей он составляет ~90°, во II типе ~160°. В учебной литературе 
принято, что на гранях ромбоэдров смещение вершины вицинали вправо 
или влево имеет важное значение для определения кварца как правого или 
левого. Считается, что в правом кристалле кварца вершина вицинали, рас
полагающейся на грани основного ромбоэдра R, смещена вправо, а в левом 
кристалле — влево. На вициналях грани г наблюдается обратная зависи
мость. Однако это правило соблюдается не всегда. Такая ундуляция вершин 
вициналей, как показано на рис. 3, может быть связана с особенностями 
ориентировки осей винтовых дислокаций на гранях ромбоэдра правого 
и левого кварцев. Особенно четкую зависимость смещения вершин бугорков

* Верх всех приведенных рисунков совпадает с выходом оси L3 кристаллов.
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Рис. 4. Вициналь на грани R кварца с вершиной, смещенной к основанию и влево. Увел. 10
1 — вершина вицинали; 2 — вицинали II  типа

Рис. 5. Вициналь на грани R кварца с вершиной, смещенной к основанию и вправо. Увел. 10
i  — вершина вицинали; 2 — ступеньки роста; 3 — отрицательная форма роста

и ямок от положения дислокаций можно наблюдать на грани трапецоэдра, 
где винтовые дислокации обычно выходят под очень острым углом. В каче
стве примеров на рис. 4—7 приведен ряд вициналей с различным положе
нием вершин. Как видно из этих рисунков, на одних вициналях вершина 
резко сдвинута влево, на других сдвиг небольшой, а на третьих занимает 
симметричное положение относительно основания. Грани вициналей покры
ты ступеньками роста разного порядка. Из этих рисунков хорошо видно 
также, что крутизна граней вициналей определяется характером развития 
ступенек роста. Если вицинали достигают значительной величины, на них
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Рис. 6. Вициналь на грани R  кварца с вершиной, смещенной влево. Увел. 10
1 — вершина; 2 — ступеньки роста; 3 — отрицательная форма роста

наряду с псевдогранями мо- 
гут появиться и обычные 
грани, характерные для кри
сталла. В этих случаях по
ложительные вицинали роста 
образуют головки кристал
лических индивидов субпа
раллельных основному крис
таллу.

Морфология отрицатель
ных форм роста показана на 
рис. 5—7. Как видно из 
этих рисунков, замкнутая 
форма отрицательной вици
нали роста может быть обра
зована минимум тремя поло
жительными вициналями. В 
отличие от положительных 
вициналей основания отри
цательных вициналей роста 
всегда располагаются острым 
углом вниз (в сторону ребра, 
образуемого ромбоэдром и 
призмой). Как и у положи
тельных форм, псевдограни 

Рис. 7. Вициналь на грани R кварца, имеющая отрицательных вициналей 
симметричное строение. Увел. 10 покрыты ступеньками роста.
1 — вершина; 2 — 4 ребра вицинали i  J ^Антиподом белых фигур 

являются черные — вицинали 
растворения. Морфология вицинальных форм растворения показана на 
рис. 1, б, из которого видно, что среди вициналей растворения также сле
дует различать положительные и отрицательные формы.
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Рис. 8. Морфологические типы вициналей, образующихся на кристаллах при чередовании, 
роста и растворения

Теперь рассмотрим рис. 8. Принимая форму 1 за положительную вици- 
наль роста, а форму 2 за отрицательную вициналь растворения, отметим 
главные морфологические особенности, без которых невозможно отличить 
формы роста от форм растворения. Так, особенностью положительной формы 
роста является наличие бугорков роста, образующихся в точках выхода 
элементарных дислокаций (или их групп). Следовательно, вициналь 1 пред
ставляет собой бугорок с подчиненными бугорками, вициналь 2 — крупную- 
ямку с подчиненными ямками, вициналь 3 — бугорок с мелкими ямками,, 
что обозначается черным крапом (ямки травления), а вициналь 4 — ямку 
с бугорками дорастания, что обозначается белым крапом на черно-сером 
фоне. Серые вицинали 5 и 6 покрыты черными и белыми точками. На вици- 
налях 7, 11, 10, 14 размеры черных или белых точек увеличиваются 
вплоть до перехода в черные и белые формы. Вицинали 8 и 9 (в отличие 
от похожих вициналей 3 и 4) имеют серое и темное поле и покрыты соответ-



Рис. 9. Формы, образующиеся на гранях R кварца при смене роста растворением 
а — начальная стадия растворения вицинали. Увел. 10; б — округление вицинали при средней 
стадии травления. Увел. 10

ственно черным (с белыми точками) и белым (с черными точками) крапом *.
Таким образом, мы получаем большой набор вициналей, несущих инфор

мацию сб истории их возникновения. Путем тщательного анализа скульптур 
авторам удалось уверенно опознавать многие из указанных типов вицина
лей и прочесть историю их образования. Рассмотрим на конкретных при
мерах некоторые из выделенных типов вициналей на гранях ромбоэдра 
R  кварца.

На рис. 9, а показана сереющая положительная вициналь (бугорок) 
роста кварца. Особенностью этой вицинали (<3 на рис. 8) является то, что 
вследствие слабого травления она округляется. На рис. 9, б изображена 
еще более протравленная вициналь, которую можно отнести к промежуточ
ной между формами 3 и 5 (см. рис. 8). На рис. 10, а показаны серые дора
стающие вицинали, соответствующие вицинали 8 на рис. 8 1 2. Как видно 
из рис. 10, а, вицинали, близкие к серым, обычно имеют форму конусов 
с бугорками. На рис. 10, б приведена вициналь наложения, соответствую
щая промежуточной форме между формами 8 и 12 (см. рис. 8). Особенно
стью этих вициналей является преобразование в нормальные белые формы 
(в вицинали роста).

На рис. 11 показаны чернеющие серые вицинали, соответствующие 
промежуточной форме между формами 5 и 11. В пределе такие вицинали 
переходят в ямки травления (в черные формы). Приведенные примеры доста-

1 Черный крап с белыми точками в центре отражает ямки травления с бугорками дора- 
стания. Белый крап с черными точками — бугорки роста с ямками травления (подтрав
ленные бугорки роста).

2 К серым формам, вероятно, относятся и конусовидные вицинали на гранях ромбоэдров 
искусственных кристаллов кварца, выращенного в щелочной среде.
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Рис. 10. Формы, образующиеся на гранях R при смене растворения ростом кварца
■а — дорастающие серые вицинали конусовидной формы. Увел. 10; 6 — завершающая стадия пре
образования конусовидных (серых) вициналей (У) в белые вицинали I типа (2) при повторном 
дорастании. Увел. 10

точно убедительно свидетельствуют о практическом значении предложенной 
классификации вициналей.

В заключение хотелось бы подчеркнуть, что все сказанное справедливо 
не только для вициналей, но и для всех граней кристаллов. В случаях, 
когда устанавливаются новые типы форм граней или вициналей, они легко 
могут быть выведены соответствующим наложением. Как видно из схемы 
наложения форм (см. рис. 8), имеются различные варианты дальнейшего 
наложения. Наши наблюдения показали, что на кристаллах кварца одно
временно могут присутствовать белые, серые и черные грани. Интересно, 
что черными гранями на кварце часто оказываются быстрорастущие грани 
.(дипирамида и трапецоэдр). Таким образом, в природных условиях на кри-
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Рис. 11. Сильно травленная вициналь роста на грани R кварца, 
переходящая в черную форму. Увел. 400

Рис. 12. Спирально построенная вицк- Рис. 13. Концентрация примеси R в осевой
наль роста на грани R кварца. УЕел. 600 части спирали, показанной на рис. 12.

Увел. 6С0

сталлах при росте одних граней другие могут растворяться. Например, 
при длительном росте грани трапецоэдра как быстрорастущие исчезают.

Даже тогда, когда на гранях кристаллов кварца имеются белые грани 
трапецоэдра, легко догадаться, что они присутствуют благодаря тому, что 
дорастанию недавно предшествовало интенсивнее растворение. Последнее,
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возможно, имеет значение и для выяснения природы кристаллов алмаза 
необычных форм.

Изучением вициналей на гранях R кристаллов кварца с помощью микро
анализатора УХА-5А выявлено, что на начало спиралей роста приходятся 
повышенные содержания примесей А120 3 (рис. 12, 13), MgO, К20  и железа. 
Указанное обстоятельство позволяет считать, что в кристаллах кварца 
некоторые примеси распределяются по объему дискретно.
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О СИММЕТРИИ И СТРОЕНИИ ФОРМ РАСТВОРЕНИЯ 
НА ПИНАКОИДЕ КРИСТАЛЛОВ КВАРЦА

При изучении механизма роста и растворения кварца большое значение . 
имеет исследование скульптур, образующихся на его гранях. Так, экспери
ментально установлено, что при росте кварца в щелочной среде на гранях 
ромбоэдров образуются округлые вицинали, а в случае кислой среды — 
треугольные формы. Изменение форм вициналей может быть обусловлено 
наложением (чередованием) процессов роста на процессы растворения.

Резко возросший в последние годы интерес к изучению форм роста — 
растворения обусловлен углубленным изучением тонкого строения (дефект- ' 
ности) кристаллов. Именно в этом направлении сейчас развивается минера
логия и особенно кристалломорфология кварца и других минералов. Кроме 
того, фактические данные, получаемые для кварца, являются прекрасным 
иллюстрационным материалом к кристалломорфологии, придающим ей 
особый смысл и практическое значение.

С целью иллюстрации значения форм роста ■— растворения для характе
ристики дефектности кристаллов кварца и механизма их роста — растворе- i 
ния ниже приводятся некоторые новые данные, полученные при изучении 
поверхностей (0001) природно травленных кристаллов. Первоначально 
обследование форм травления производилось на уровне обычной световой 
микроскопии (рис. 1—2), а выявление их тонких особенностей — при помо
щи сканирующего электронного микроскопа.

Рассмотрим некоторые особенности форм травления, наблюдаемых с по
мощью обычного светового микроскопа МИН-8. Из микрофотографии (рис. 1) : 
видно, что по краям основных трещин имеется много линейных дефектов, 
представляющих собой каналы, фиксируемые ямками травления. Ряд осо- j 
бенностей строения каналов описан Е. В. Цинзерлинг (1964). Некоторые 
каналы при рассмотрении под определенным углом напоминают голубые 
лучи. Судя по интерференционным окраскам, толщина таких каналов обыч
но колеблется в интервале 2000—3000 А (Чепижный, 1966). Отдельные 
каналы так тонки, что невидимы оптически, однако об их присутствии и ха- I 
рактере распределения можно уверенно судить по наличию ямок травления. 
Каналы часто локализуются параллельно граням тригональной (рис. 2) 
и дитригональной призм. При сильном травлении природными растворами | 
каналы могут стать вместилищем для газово-жидких и твердых минераль- I 
ных включений. Из твердых включений наиболее характерны игольчатые I 
формы биссолита, рутила, брукита, актинолита, гематита — гётита (аме
тист), антимонита и многих других минералов. Такой генезис включений 
может приводить к появлению необычных парагенезисов низкотемператур- I 
ных минералов с монокристаллами кварца, которые кажутся его высоко- s 
температурной модификацией.

14



В связи с тем что образование каналов травления следует рассматри
вать как возможные формы роста отрицательных кристаллов, очевидно, что 
их максимальная симметрия может дать информацию о симметрии и кристал
лов кварца в целом. Например, рассматривая звезду на рис. 2, убеждаемся 
в наличии в кварце комбинации двух тригональных призм. Из этого наблю
дения можно сделать вывод, что в случае образования на кристаллах кварца 
«гексагональной» призмы с неравнозначными гранями последние представ
лены комбинацией двух тригональных призм. Вместе с тем, рассматривая

Рис. 1. Характер травления базисного скола кристалла кварца
1 — трещина; 2 — ямки травления; 3 — реликты бездефектных областей, не содержащих ям ок  
травления. Увел. 160, без анализатора

Рис. 2. Распределение ямок травления рядами в соответствии с гранями тригональных 
призм (образование звезды). Поверхность (0001). Увел. 320, без анализатора
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рис. 3—8, убеждаемся в наличии в кварце и дитригональных форм \  харак
теризующихся присутствием оси третьего порядка. Эти данные согласуют
ся с наблюдениями Г. Г. Леммлейна (1937) и И. И. Шафрановского (1968).

На рис. 3—8 приведены микрофотографии, полученные при помощи ска
нирующего электронного микроскопа J SM-2. Пользуясь этим микроскопом, 
возможно непосредственно наблюдать изучаемую поверхность образца после 
напыления на нее тонкого слоя металла (золота). Сканирующий электрон
ный микроскоп позволяет легко переходить от малых (100) к большим 
(30 000) увеличениям и получать изображение объекта, отличающееся 
большой глубиной фокуса, поэтому применение его при изучении микро
скульптуры минералов является весьма эффективным. Приводимые в статье 
изображения поверхности пинакоидальной грани кварца получены в обрат
но рассеянных электронах.

Рис. 3 иллюстрирует общую морфологию бугристой базисной поверх
ности кварца. Как видно из этого рисунка, отдельные крупные бугорки 
ограничены гранями ромбоэдров и выпуклыми базисными поверхностями. 
На базисных поверхностях видны мелкие дитригонально-симметричные 
формы травления. На рис. 3, 4 и 6 границы сочленения бугорков указаны 
стрелками, а идентичные точки обозначены знаком плюс.

Особенностью форм травления является наличие в них «зонального» 
(по И. И. Шафрановскому, футлярного) строения (рис. 4—5). Если такие 
формы располагаются закономерно, как это показано на рис. 2, то мы на
блюдаем уже макроскульптурное строение. Это позволяет говорить о связи 
между футлярными формами разных порядков.

Ранее проведенные исследования показали, что микрофутлярное строе
ние таких форм обусловлено закономерным расположением (по дитриго- 
нальной и тригональной призмам) мелких ямок травления. По аналогии 
с другими минералами, а также учитывая особенности развития ступенек 
(Рид, 1957), можно считать, что наблюдаемые ямки представляют собой 
фиксируемые травлением выходы единичных или групповых дислокаций 
(Keymeylen Van, 1957; Pfeniger, 1957; Diews, 1960; Hany, Takkaki, 1964; 
Mclaren, 1965; Тарасов и др., 1968). Аналогичные закономерности выявля
лись и при искусственном травлении кварца (Чепижный, 1968 а, б). Таким 
образом, стало очевидно, что формами, подобными приведенным на рис. 3— 
8, в кварце фиксируются сложные дислокационные сооружения. Это побу
дило назвать их дислокационными центрами (Чепижный, 1967). Наблю
дениями установлено, что наибольшее количество дислокаций часто локали
зуется в осевых частях дислокационных центров и вдоль отдельных (триго- 
нальных и дитригональных) зон. При травлении такие области интенсивно 
вытравливаются, приводя к образованию футлярных форм, часто содержа
щих каналы.

Изучение плотности, характера распределения и травления дислокацион
ных центров показывает, что они играют роль не только при образовании 
каналов и трещин, но обусловливают и скрученность кристаллов 1 2. Рассмат
ривая дислокационные центры 1, 2, 3 на рис. 5, замечаем некоторую повер- 
нутость, например, центра 3 относительно центра 2. Следует ожидать также, 
что области интерстиций между центрами, подобные области 4 на рис. 5, 
вследствие возникающих напряжений кручения также содержат большие 
количества сложно распределенных дислокаций (мелкие ямки). Высокая 
плотность ямок травления в областях интерстиций между центрами хорошо 
видна на рис. 6. Так, область 1 содержит намного больше ямок травления, 
чем, например, дислокационный центр 2. Вместе с.тем обнаруживается, что

1 Это находит выражение в притуплении ребер (через одно) на гранях призматиче
ского пояса.

2 При этом не отрицается возможность скручивания под влиянием микросдвигов типа I— I 
(см. рис. 4) и другими путями.
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Рис. 3. Общая морфология бугристой базисной поверхности 
кристалла кварца. Увел. 100

Рис. 4. Морфология и характер распределения фигур травления 
на базисной поверхности кварца. / —/  ■— микросдвиг. Увел. 300

2 Новые данные 17



Рис. 5. Футлярно построенные субиндивиды, образовавшиеся вследствие дислокационного 
механизма растворения поверхности (0001) кварца. Области интерстиций между субинди
видами (3, 4, 5) как более разупорядоченные содержат большие количества ямок травления: 
малодефектные (упорядоченные) области (1, 2) центров имеют чистую (гладкую) поверхность

Рис. 6. Характер травления субграницы между бугорками на пинакоидальной поверхности 
кварца



Рис. 8. Четко проявленная футлярная форма растворения, 
содержащая центральный канал

2*



и границы сочленения крупных акцессорий (бугорков) также имеют дисло
кационную природу и фиксируются серией ямок травления, а прилегающие 
участки представлены цепью слившихся дислокационных центров.

Интересно, что в центральных частях дислокационных центров часто 
обнаруживаются звезды травления (3 на рис. 6), подобные макрозвездам, 
наблюдаемым под световым микроскопом (см. рис. 2). Из сказанного оче
видно, что в условиях травления (при гидротермальной переработке) раст
воряться в первую очередь будут наиболее дефектные (напряженные) 
участки. Такое селективнее травление может приводить к образованию 
каналов и в областях интерстиций (область 5 на рис. 5). При сильном трав
лении интерстициальные области будут становиться пористыми, а кристаллы 
приобретать агрегативное строение, обусловленное наличием более упоря
доченных областей.

Изложенные выше особенности преобразования базисной поверхности 
кварца были проанализированы на растровом электронном микроскопе 
с помощью сканограмм, полученных в электронах обратного рассеяния. 
Известно, что эффект обратного рассеяния электронов в основном зависит 
от характера рельефа исследуемого образца (угла наклона поверхности об
разца к падающему электронному пучку) и в меньшей степени от его соста
ва (его суммарного атомного номера). Поскольку в данном случае мы 
имели дело с мономинеральными образцами и влияние состава на степень 
рассеяния электронов было исключено, все колебания на сканограммах 
зависели от топографии конкретного участка образца. Как видно из скано
граммы (рис. 7), центральная часть дислокационного центра представляет 
собой углубление, а в краевых его частях имеются желобки и гребни, обра
зовавшиеся вследствие слияния ямок травления, располагающихся по ди- 
тригональной призме. Желобки и гребни, обусловливающие футлярное 
строение центров, ограничены либо гранями ромбоэдров (острые бугорки 
и гребни), либо гранями ромбоэдров и пинакоида — плоские формы (Че- 
пижный, 1968а). Аналогичное строение имеет и дислокационный центр, 
показанный на рис. 8. Центральная часть его имеет более сложное строение 
и состоит из мелких каналов, чередующихся с бездефектными субиндиви
дами, что может обусловливать своеобразие теневой картины в каналах 
при наблюдении под световым микроскопом.

При последующей регенерации вытравленные области будут зонально 
зарастать более упорядоченным кварцем. Таким образом, более упорядо
ченные области, слагающие субиндивиды, как бы метасоматически будут 
расти в неупорядоченной матрице кристалла или жильного кварца.

Впервые на важное генетическое значение футлярных форм роста кри
сталлов обратил внимание минералогов И. И. Шафрановский. Интересно, 
что совершенно аналогично растут и кристаллы берилла в пегматитах (Че- 
пижный, 19686). При этом в таких кристаллах наряду с агрегативностью 
часто проявляется и поперечная зональность, свидетельствующая о глубине 
выщелачивания дефектных областей кристаллов. Последующая регенерация 
таких агрегатных бериллов и приводит к образованию «стаканов» с прозрач
ной головкой и «мутным» концом. Если допустить, что такие кристаллы 
подвергались неоднократному травлению вдоль дислокаций и каналов, то 
они до определенной глубины должны быть существенно упорядоченными, 
что и наблюдается в природных условиях. В тех случаях, когда вытравли
ваются дефектные зоны роста, часто образуются футлярные метакристаллы. 
При этом в вытравленных футлярах либо отлагается тот же материал (на
пример, некоторые футлярные апатиты, бериллы, турмалины), либо выде
ляется другой минерал (например, в «фаршированных» апатитах — гранат, 
в бериллах — альбит или кварц, в турмалинах — мусковит или кварц и др.).

В то же время известно, что в занорышах (в мягкой упаковке), где кри
сталлы со всех сторон подвергаются переработке (травлению и регенера
ции), они становятся равномерно прозрачными. Это явление используется
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и при синтезе кварца, где затравки, прежде чем они будут наращены, подвер
гаются травлению с целью изъятия дефектных участков и выполнения вы
травленных областей более упорядоченным кварцем.

Другим обстоятельством, вытекающим из рассмотрения зональности 
дислокационных центров, является то, что образующиеся в них последова
тельные зоны в действительности могут быть разновременными и не отра
жать последовательности их образования, поэтому, изучая, например, 
температуры гомогенизации газово-жидких включений, нужно быть осто
рожным в выводах о температурном режиме роста кристаллов.

Описанные особенности строения кристаллов кварца имеют важное 
практическое значение не только с точки зрения определения дефектности 
кварца. Особый интерес эти данные представляют для изучения явлений, 
происходящих при термической обработке кварца вплоть до температур 
плавления. Проведенные одним из авторов эксперименты показали, что при 
низкотемпературной обработке (1300° С) кварц преобразуется в кристоба- 
лит. При этом кристобалитизации подвергаются в первую очередь разупо- 
рядоченные области интерстиций (см. рис. 6) между субиндивидами, а также 
области каналов. Эти же области (при быстром проходе «кристобалитовых» 
температур) плавятся первыми, переходя в стекло. На конечных стадиях 
плавления в стекле сохраняются лишь наиболее упорядоченные субинди
виды, аналогичные субиндивидам 1, 2 на рис. 5. Таким образом, в усло
виях плавления кристаллы кварца преобразуются в стекло, в котором нахо
дятся реликты наиболее упорядоченных субиндивидов кварца. Такие недо- 
плавленные идиоморфные кристаллики легко могут быть приняты за ново
образования. Вместе с тем наличие в кристаллах кварца огромного числа 
полостей-каналов обусловливает появление в стекле пузырьков. Кроме 
того, при плавлении молочно-белого кварца последний очень быстро кристо- 
балитизуется. Взаимодействие кристобалита, имеющего разрыхленную 
структуру, с восстановительной атмосферой (СО) в вакуумных печах при
водит к его восстановлению с образованием моноокиси кремния (SiO) и кол
лоидного кремния, окрашивающих стекло в черный (темно-бурый) цвет. 
Схематически этот процесс может быть выражен следующими реакциями:

S i02 +  СО -> SiO +  СО (1400° С),
SiO +  СО Si +  С 02 (1500° С).

Так как последняя реакция обратима, то, нагревая черное стекло при 
высоких температурах в окислительных условиях, его можно обесцветить. 
Более качественный кварц при плавлении не так интенсивно кристобалити- 
зуется, и стекло оказывается бесцветным и однородным. Именно в связи 
с этим для получения высококачественного кварцевого стекла требуются 
прозрачные (малодефектные) кристаллы кварца.

Степень дефектности кварца имеет важное значение и при нанесении 
на него тонких металлических и других пленок. Поскольку выходы дисло
каций являются химически активными центрами, то на дефектных кристал
лах пленка держится более прочно, а на мало дефектных слабо. Таким обра
зом, подбирая соответствующее кристаллографическое направление и плот
ность дислокаций, можно получать достаточно прочное сцепление пленки 
с подложкой.

Для выявления реального строения кварца особый интерес представляет 
также изучение сеток, образуемых каналами в объеме его кристаллов. Бла
годаря закономерной связи каналов травления, идущих со стороны базиса, 
с каналами, имеющими выходы на ромбоэдрах и призме, в кристаллах квар
ца образуются закономерно построенные сетки каналов травления.

Несмотря на то что каналы травления отражают не единичные дислока
ции, а являются эффектом травления жгутов дислокаций, изучение их дает 
представление о распределении в кварце и элементарных дислокаций. Сле
довательно, анализ сеток, образуемых каналами травления, может дать ин-
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Рис. 9. Сетка травления в кварце при наблюдении со стороны грани призмы. Увел. 160
1 , 2  — каналы, образующиеся при травлении осей винтовых дислокаций, выходящих на гранях ром
боэдров; 3 — то же, вытянутых параллельно граням призмы; 4 — то же, вытянутых параллельно L3

Рис. 10. Сетка каналов травления, образовавшаяся вследствие пересечения каналов, иду
щих параллельно Ls, с каналами 1 и 3. Снято со стороны призмы. Увел. 160



формацию о характере дислока
ционного скольжения и приуро
ченности его к определенным 
атомным плоскостям в структу
ре кварца.

Положение таких сеток внут
ри кристаллов кварца при 
наблюдении со стороны грани 
призмы показано на рис. 9 и 10.
Для ориентировки на них на
несены трапециевидные ямки 
травления (с черным крапом), 
образующиеся на гранях приз
мы. Интересно отметить, что на 
гранях ромбоэдров каналы час
то выходят в вершинах треу
гольных вициналей (бугорков 
роста) и при значительном 
травлении образуют серии пе
ресекающихся «голубых лучей».

При наблюдении со стороны 
базиса горизонтальные каналы 
закономерно связаны в гексаго
нальную сетку (см. рис. 9). При 
сильном протравливании в уз
лах сетки часто формируются 
отрицательные кристаллы, со
держащие газово-жидкие вклю
чения. Таким образом, в ряде 
случаев возникновение газово-жидких включений и отрицательных крис
таллов тесно связано с растравливанием на определенных этапах дисло
кационных каналов.

Сопоставление каналов травления, возникающих при протравливании 
дислокационных центров (участков скоплений дислокаций), с морфологией 
сетки, образующейся при пересечении элементарных дислокаций, наблю
давшихся прямыми методами (Mclaren, 1965), показало, что они имеют по
добную геометрию. По мнению Макларена (Mclaren, 1965) в кварце сколь
жение по (0001) осуществляется вектором Бюргерса Ь, имеющим направле
ние а (1120). Две дислокации, лежащие в плоскости базиса и имеющие век
торы сдвига су и а2, могут взаимодействовать с образованием третьей дис
локации с вектором Бюргерса b — —а3 по следующей реакции:

а (2200] +  а [1210] -> а [1120].
В результате возникает гексагональная сетка с тройными узлами сидя

чих винтовых дислокаций х.
Для скольжения в плоскости (1011) Маклареном принят вектор Бюргер

са b =  \а -f- с\ < 1 121>. Это можно уяснить из сетки, нанесенной для 
сравнения на рис. 9. Из этого рисунка видно, что две дислокации с векто
рами Бюргерса b =  \а +  с| [2111] и Ь2 =  \а +  с\ [ l l2f]  могут взаимо
действовать с образованием третьей дислокации с вектором Бюргерса 
Ь3 = а [1210] =  а 2. Из приведенной схемы видно, что при взаимодействии 
по этой реакции двух сидящих винтовых дислокаций со стороны (1011) 
будет образована гексагональная сетка. Сравнение этой сетки с сеткой кана
лов травления (см. рис. 9) показывает, что в ней наряду с элементами, ха-
1 При травлении дислокаций, идущих параллельно грани призмы, на ней образуются вы

тянутые (линзовидные) ямки.

Рис. 11. Реликтовая скульптура, образовавша
яся на грани призмы вследствие сильного рас
травливания дислокационных каналов. Увел. 160
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рактерными для сетки Макларена, присутствуют и вертикальные каналы. 
При этом легко заметить (см. рис. 10), что винтовые дислокации 4, идущие па
раллельно L3, сочленяются с дислокациями 1 и 3.

Интересно, что при сильном травлении каналов на гранях кварца могут 
возникать реликтовые скульптуры, имеющие значение для понимания ха
рактера связи между дислокациями. В качестве примера на рис. 11 приве
дена реликтовая скульптура, образовавшаяся на грани призмы кварца 
вследствие травления каналов.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Систематические исследования несовершенств кристаллов кварца, про
водившиеся с использованием оптического и электронного микроскопов, 
позволяют сделать ряд выводов, имеющих общее значение.

Во всех случаях кристаллы кварца, подвергавшиеся природному или 
искусственному травлению, характеризовались наличием большого коли
чества ямок и каналов травления, имеющих дислокационную природу. 
На поверхности (0001) кварца винтовые дислокации распределены весьма 
неравномерно: в более упорядоченных областях они располагаются законо
мерными рядами (по тригональной и дитригональной призмам), в менее 
упорядоченных областях распределение дислокаций сложнее, а плотность 
их значительно большая.

В условиях природного травления более упорядоченные области преоб
разуются в футлярно построенные тригонально-симметричные формы, на
званные дислокационными центрами. При травлении в пределах дисло
кационных центров могут формироваться отрицательные кристаллы (кана
лы) разных порядков. Объединяясь, каналы могут формировать отрицатель
ные футляры разных размеров. В условиях регенерации отрицательные 
формы могут зарастать более упорядоченным кварцем или в них кристалли
зуются другие минералы. В связи с тем что в регенерированных кристал
лах количество дислокаций в корневых частях значительно больше, чем 
в прозрачных головках, между этими зонами в кристаллах возникают силь
ные напряжения, разряжающиеся образованием трещин, что часто приво
дит к «сбрасыванию» кристаллами прозрачных головок, концентрирующих
ся на дне полостей. Вместе с тем вскрывшиеся корневые части кристаллов 
кварца могут подвергаться повторной гидротермальной переработке и реге
нерации, что будет приводить к повторному сбрасыванию головок и т. д. 
С этих позиций трещинообразование и дробление в полостях молочно-белого 
кварца зачастую может рассматриваться как своеобразная дислокационная 
микротектоника. Приведенные особенности строения и эволюции кристал
лов кварца имеют важное значение не только при изучении трещинообразо- 
вания, но также для объяснения механизма их травления, полиморфных 
превращений, двойникования, расщепления и скручивания. Изложенные 
подходы при изучении кристаллов кварца существенно дополняют пред
ставления о возможных способах и очередности образования в них зональ
ности, отрицательных кристаллов, газово-жидких и твердых включений. 
В ряде случаев появляется возможность объяснить «необычные» парагене
зисы минералов, а также выяснить причины, обусловившие те или иные 
типоморфные особенности кварца.

Приведенные данные по изучению несовершенств кристаллов кварца 
позволяют по-новому взглянуть на фактический материал, накопленный 
по кристалломорфологии кварца и других минералов. Вместе с тем сама 
кристалломорфология неожиданно приобрела важное практическое значе
ние. При этом наряду с идеальной кристалломорфологией особенно быстро 
развивается реальная кристалломорфология, описывающая внутреннюю 
и внешнюю морфологию кристаллов, обусловленную наличием дислокаций 
и других несовершенств кристаллов.
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Р. А. ВИНОГРАДОВА

О СЕРПЕНТИНАХ ИЗ СКАРНОВОГО МЕСТОРОЖДЕНИЯ МАРГОЗ
(Восточный Саян)

При изучении скарново-магнетитового месторождения Маргоз автором 
были обнаружены метасоматические серпентиновые породы и серпентин- 
магнетитовые руды. Своеобразие геологической позиции серпентиновых мета- 
соматитов, развивающихся за счет мраморов и магнезиальных скарнов, 
а также тесная связь серпентинизации с магнетитовым оруденением заста
вили обратить внимание на минералогические особенности самих серпенти
нов, поскольку серпентины такого генезиса в литературе описаны мало.

Месторождение Маргоз, входящее в состав Краснокаменской группы 
железорудных месторождений в Восточном Саяне (Чернышев, 1959), при
урочено к останцу кембрийских вулканогенно-осадочных пород осиновской 
свиты (Cm2os) в кровле Канзыбинского гранитоидного массива (Сгп3—О). 
Широко развитые на месторождении известковые скарны (гранатовые, 
пироксеновые, гранат-пироксеновые) и скарново-магнетитовые руды локали
зованы преимущественно на контакте мраморов осиновской свиты и диори
тов Канзыбинского массива.

Серпентиновые породы (и серпентин-магнетитовые руды) по сравнению 
со скарнами распространены незначительно. Локальное развитие их уста
новлено в северо-западной части I рудного тела, где они наблюдаются 
в контакте диоритов Канзыбинского массива с пироксен-гранатовыми скар
нами или мраморами осиновской свиты.

На месторождении выделяются три генерации серпентина.
Наиболее распространен серпентин I генерации, образующий массив

ные серпентиновые породы и серпентин-магнетитовые руды (рис. 1, а, б). 
Серпентиновые породы возникают главным образом при замещении мрамо
ров, что устанавливается по реликтам этих пород в серпентине. Замещение 
начинается с краев зерен карбоната, затем серпентин проникает внутрь его 
зерен по тонким прожилкам или развивается вдоль ромбоэдрической спай
ности (рис. 2, а). Наряду с этим серпентиновые породы, по-видимому, 
возникают также за счет магнезиальных скарнов, о существовании которых 
могут свидетельствовать реликты пироксена (диопсида) среди серпентина, 
а также полные псевдоморфозы серпентина по минералу бипирамидально- 
призматической формы (рис. 2, б), напоминающей форму оливина или мон- 
тичеллита. В тесной ассоциации с серпентином I наблюдается мелкозер
нистый магнетит 1, взаимоотношения между которыми указывают на почти

1 Магнетит, ассоциирующий с серпентином, представляет собой II генерацию минерала. 
Преобладающий на месторождении магнетит I генерации ассоциирует со скарновыми 
минералами (гранатом и пироксеном).
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одновременное их возникновение. Серпентин I генерации образует тонко 
зернистые агрегаты и имеет желтовато-зеленую, желтую, желтовато-корич
невую и зеленую окраску.

Менее развитый серпентин II генерации отмечается в гнездах и прожил
ках среди серпентин-магнетитовых руд и ассоциирует с ромбододекаэдри- 
ческим магнетитом, пеннином и кальцитом. Минерал слагает игольчато
волокнистые веерообразные агрегаты серовато-зеленого цвета.

Серпентин III генерации крайне редок и встречается в гнездах среди

Рис. 1. Серпентин I генерации
а — массивная серпентиновая порода. Увел. 64; б — серпентин-магнетитовая руда. Увел. 32 

Оба с анализатором

Рис. 2. Ассоциации серпентина I с ранними минералами
•а — замещение карбоната мраморов (черное — магнетит); б — псевдоморфозы по минералу бипира 
мидально-призматической формы (белое — карбонат, черное — магнетит). Оба увел. 32, с анализа 
тором
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f  т

руды в ассоциации с апатитом и пиритом. Минерал образует грубопластин
чатые агрегаты темно-зеленого цвета и интенсивно замещается тальком.!

Для изучения серпентинов из месторождения Маргоз было отобрано четы
ре наиболее характерных в морфологическом отношении образца минерала 
всех трех генераций (два образца I генерации из массивной серпентиновой 
породы и серпентин-магнетитовой руды и по одному образцу серпентина II 
и III генерации). Макро- и микроскопическая характеристика их приве
дена в табл. 1.

Т а б л и ц а  1 }

Характеристика серпентина из месторождения Маргоз

Данные 
о серпентине

Обр. 1 * Обр. 2 ** Обр. 3 ** Обр. 4 ***

I генерация I генерация II  генерация I I I  генерация

Ассоциация Из массивной 
серпентиновой 
породы (по мрамо- 
РУ)

Из кальцит-сер- 
пентин-магнети- 
товой руды

С кальцитом, хлори
том и ромбододекаэд- 
рическим магнетитом 
из прож илка в сер
пентин-магнетитовой 
РУДе

С пиритом и апатитом 
из прож илка в сер
пентин-магнетитовой 
РУДе

Внешний вид Т онкозернистый 
плотный серпен
тин желтовато-ко
ричневого цвета

Тонкозернистый 
плотный серпен
тин серно-ж елто
го цвета

Т о н к озер нисты е 
плотные или иголь- 
чато-волок нистые 
(веерообразные) агре
гаты серпентина 
бледно-зеленого цве
та

М елкозернистый, 
местами грубоплас
тинчатый серпентин | 
темно-зеленого цвета

Вид в шлифах Разнозернистый 
агрегат, сложен 
волокнистым, че
шуйчатым, басти- 
тообразным сер
пентином и офи
том

Мел к озер н исты й 
агрегат из волок
нистого и чешуй
чатого серпентина

Крупнозернистый аг
регат, сложен волок
нистым и в неболь
шом количестве че
шуйчатым серпенти
ном

Крупнопластинчатый 
серпентин. Х арактер
но интенсивное заме
щение тальком

Оптические 
свойства: ос- 
ность, знак

Двуосный, оптически отрицательный

П оказатели
преломления

Чешуйчатые а г
регаты: rtc p =  
=  1,551

Волокнистые аг
регаты: rig— 1,5Ь0; 
П р=  1,555 
Чешуйчатые а г 
регаты: д =  
=  1,557

Волокнистые агрега
ты: rig =  1,557; п  =  
=  1,549 Р

Удлиненно-пластин- 
чатые агрегаты: rig — 
=  1,585; л = 1 ,5 7 6

Плеохроизм 

* Скв. 6, гл

Не плеохроирует, несколько ж елто
ватый

убина 42—47 м. ** Канава 23 (вблизи

Н е плеохроирует, 
бесцветный

устья С К В .  6). *** Ск

Плеохроирует:
N  g — зеленый 
N  т — бледно-желтый 
N p  — оранж ево-зеле
ный

з. 6, глубина 123 м.

Как показали исследования (Zussman, 1954; Whittaker, Zussman, 1956“ 
Zussman, Brindley, 1957; Zussman et al., 1957; Звягин и др., 1966), серпен
тины представляют собой сложную группу минералов, в которой имеются 
различные структурные и морфологические разновидности. Основой для 
них служит слоистая триоктаэдрическая структура (близкая к двуокта
эдрической структуре каолинита) трех основных типов (Звягин и др., 1966):
1) прямолинейные решетки-— пластинчатый серпентин, однослойный (ли- 
зардит) и шестислойный; 2) волнообразно изогнутые решетки с появлением 
прямолинейного сверхпериода А — антигориты; 3) цилиндрические решет
ки — хризотилы (трубчатые кристаллы). Точная диагностика разновид
ностей серпентинов стала возможной лишь с применением рентгеновского 
изучения их порошков (Whittaker, Zussman, 1956), электронной микроско
пии и электронной микродифракции (Zussman et al., 1957; Звягин и др.,
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1936), а также инфракрасной спектроскопии (Brindley, Zussman, 1959). 
Одного оптического определения серпентина теперь уже недостаточно, что 
подчеркивается в некоторых работах (Артемов и др., 1964; Лашнев, 19662).

Наши образцы помимо обычного оптического метода были изучены также 
рентгеновским, электронномикроскопическим, термическим и химическим 
методами. В результате было установлено, что все образцы представляют 
собой смеси нескольких структурных разновидностей серпентина (табл. 2).

Т а б л и ц а  2

Результаты детального изучения образцов серпентина из месторождения Маргоз

Метод
определения Обр. 1 О бр. 2 Обр. 3 Обр. 4

Рентгенов
ский

Представляют смесь из хризотила, 
антигорита и, возможно, лизардита

Близок к антигориту Близок к антигориту, 
содержит линии тал ь
ка

Термический Смесь преобла
дающего хризоти
ла с антигоритом

Смесь хризотила 
с антигоритом

Антигорит, возмож 
но, с незначительной 
примесью хризотила

Антигорит с при
месью талька

Электронно-
микроскопи
ческий

Частицы хризотила в небольшом 
количестве антигорита и, возможно, 
лизардита

Частицы антигорита —

Химический Помимо главных компонентов, содержат примеси А120 3, Fe20 3, FeO и МпО

Диагностика 
в целом

Смесь хризотила, лизардита (?) 
антигорита с преобладанием хри
зотила (и лизардита)

Антигорит с незна
чительной примесью 
хризотила

Ж елезистый антиго
рит (дженкинсит), з а 
мещенный тальком

Рентгенограммы изученных образцов (табл. 3) оказались весьма близ
кими, за исключением обр. 4, в котором присутствуют интенсивные линии 
талька (последний фиксируется также оптическим методом и на термиче
ской кривой, см. рис. 6). По своей общей дифракционной картине все образ
цы должны быть отнесены к группе серпентина (Михеев, 1957). Однако ни 
одна из их рентгенограмм строго не соответствует эталонным рентгенограм
мам для главных структурных разновидностей серпентина (Whittaker, 
Zussman, 1956). Сопоставление полученных рентгенограмм с эталонными 
позволяет сделать вывод, что образцы серпентина из месторождения Маргоз 
представляют собой смеси из антигорита, хризотила и, возможно, лизардита 
с явным преобладанием антигорита, особенно в обр. 3 и 4, дифракционные 
картины которых наиболее близки к чистому антигориту.

Изучение образцов серпентина под электронным микроскопом позволило 
установить среди них пять видов морфологически различных частиц:

1) тонкоигольчатые волокнистые частицы с ровными краями, прозрач
ные или полупрозрачные (рис. 3, а). Форма их отпечатков удлиненная, 
вогнутая или выпуклая, что свидетельствует о трубчатой форме частиц;

2) более широкие удлиненно-пластинчатые частицы с характерным зано
зистым изломом (рис. 3, б). Форма их отпечатков брусковидная. Создается 
впечатление, что сами бруски и удлиненно-пластинчатые частицы состоят 
из множества трубочек, описанных выше;

3) пластинчато-чешуйчатые частицы, по форме нередко приближающие
ся к прямоугольнику с отношением сторон 1 : 2 и 1 : 3 (рис. 4, а);

4) удлиненно-пластинчатые частицы почти правильной прямоугольной 
формы с ровными контурами, без занозистого излома (рис. 4, б);

5) округлые изометричного облика лепешковидные частицы (рис. 5).
Диагностика наблюдавшихся частиц была проведена путем морфологи

ческого сопоставления их со структурно изученными разновидностями сер- 
пентиновых минералов (Zussman et al., 1957). Применить метод электронной 
микродифракции, к сожалению, не было возможности. Такое сопоставление
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Т а б л и ц а З
Сопоставление порошкограмм образцов серпентина из месторождения Маргоз* с эталонными 

порошкограммами трех главных структурных разновидностей серпентина

Обр. 1 Обр. 3 Обр. 4 Whittaker, Zussman (1956)
хризотил лизардит антигорит

/ d / d / d d d d
п п п п п п

— — _ ___ 10 9,201**
10 7,358 10 7,312 — 7,36 7,36 7,30
— — — — — — — — 6,95
2 6,405 — — — — — — 6,52

— — — — — — — — 5,80
— — 1 5,232 2 5,315 — — 5,11
— — — — — — — — 4,67
— — 1 4,613 — — — 4,62 4,64
2 4,588 — — 10 4,474 4,56 — —

— — — — — — — — 4,27
3 4,025 2 4,068 — — — 3,89 3,95

10 3,649 10 3,676 — — 3,66 3,64 3,63
— — — — 3 3,365 — — 3,52
— — — — 10 3,085** — — ___

— — 2 2,801 1 2,855 — 2,86 2,88
— — — — 1 2,727 — — —

— — — '  ------ — — 2,66 2,65 2,66
— — — — — — 2,604 2,614 2,60
— — -  - — — — 2,590 2,57
— — 9 2,522 — — 2,547 2,548 2,53
— — — — 2 2,492 2,500 2,495 —

2 2,461 1 2,460 — — 2,451 2,454 2,46
— — — — — — — 2,438 2,42
— — — — 10 2,409 — — 2,39
— — I 2,364 — — — 2,332 2,35
— — — — — — 2,285 2,299 —

— — — — — — — 2,280 —

— — — — — — — — 2,24
— — — — — — 2,212 2,214 2,21
— — — — — — — — 2,169
— — 2 2,156 1 2,155 — — 2,153
— — — — — — — 2,148 —

— — — — — — — — 2,127
— — — — — — — — 2,113

1 2,090 — — 1 2,071 2,093 2,094 —

— - — — — — — — 2,035
2 1,940 — — 1 1,942 1,972 1,966 —

— — — — — — — — 1,879
2 1,846 — — 1 1,840 1,828 1,830 1,832

— — 1 1,817 — — — — 1,813
— — 1 1,776 — — — 1,794 1,782

6 1,769 — — — — 1,746 1,748 1,755
1 1,714 1 1,729 1 1,719 — 1,737 1,738
1 1,699 — — — — — 1,695 —

— — — — 3 1,676 — — 1,689
— — — — — — — 1,643 1,638
— — 1,587
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Т а б л и ц а  3 (окончание)

Обр. 1 Обр. 3 Обр. 4
W hittaker, Zussman (1956)

хризотил лизардит антигорит

d d d d d d
п п п п п п

_ _ 3 1,564 _ _ _ _ 1,563
— — 2 1,537 — — — — 1,541
10 1,533 — — — — 1,531 1,534 1,534
— — — — 10 1,528 — — 1,523
— — — — — — — 1,503 1,509
— — — — — — — — 1,497
— — — — — — — — 1,480
— — — — — — 1,464 1,460 1,468
— — — — — — — — 1,462
— — 1 1,452 — — — — 1,452

1 1,449 — — — — — — 1,448
1 1,394 — — 1 1,396 — 1,415 —

— — 2 1,316 3 1,319 1,319 — —
1 1,313 — — — — 1,310 1,307 —

* Сняты на Fe-излучении с N i-фильтром, 100 кв, 14 ма, 20 час. 
** Линии талька.

позволило выделить среди изученных серпентинов три структурные разно- 
видности с соответствующей морфологией:

I. Хризотил — волокнистый, игольчатый (1), морфологически идентич
ный тонковолокнистому трубчатому хризотилу из Трансвааля, и удлинен
но-пластинчатый (2), морфологически сопоставимый со щепковидным зано
зистым хризотилом из Церматта.

II. Антигорит ■— чешуйчатый (3), совершенно аналогичный класси
ческому пластинчатому антигориту из Антигорио, более вытянутый,

Т а б л и ц а  4
Химический состав серпентинов из месторождения Маргоз

Обр. 1 1 Обр. 2 Обр. 3 Обр. 4
Компоненты

I  генерация I I  генерация I I I  генерация

S i02 43,93 42,49 42,08 48,88
т ю , 0,24 Н е опр. 0,12 0,17
А120 3 1,48 1,87 2,19 3,63
Fe20 3 2,64 1,01 2,59 4,80
FeO 0,54 Н е опр. 0,54 6,46
МпО 1,29 0,80 0,21 0,30
MgO 37,20 41,50 38,53 25,04
СаО Не обн. 0,75 Н е обн. 1,62
Na20 Следы Н е опр. Следы 0,07
К20 Н е обн. » » Н е обн. 0,06
Н30+ 12,34 /  11 9fi 13,55 7,99
н 2о - 0,82 0,44 Не опр.

С у м м а 100,48 99,68 100,25 99,02

Аналитик М. А. Ш ишковская
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Рис. 4. Форма частиц антигорита
■а — пластинчато-ч-ш/йчатая; б — удлиненно-пластинчатая. Реплика с частиц, обр. 3

прямоугольно-пластинчатый (4), сходный с волокнистым антигоритом (пик- 
ролитом) из Мэрилэнда.

III. Лизардит (5), выделенный без применения микродифракции, естест
венно, менее точно. Однако свойственные изометричным пластинкам лизар- 
дита полигональные очертания (Лашнев, 1966х) и, очевидно, вследствие 
этого часто наблюдаемые закругленные края (Zussman et al., 1957) отчет
ливо видны на нашем образце (см. рис. 5). Литературные сведения по 
термическому изучению серпентинов несколько разноречивы.

По данным ряда исследователей 
(Midgley, 1951; Nagy, Faust, 1956; 
Иванова, 1961; Глазунов, 1964), сер
пентины имеют термограммы двух 
типов: 1) с двумя термическими эффек
тами (следующие друг за другом эндо- 
эффект в области 650—760° С и экзоэф
фект в области 790—830° С, небольшие 
по площади и достаточно узкие, особен
но экзопик) — различные хризотилы и 
лизардиты; 2) с одним термическим эф
фектом (четко проявленный эндозффект 
при температуре 770—800° С) — анти- 
гориты. Нэги и Фауст (Nagy, Faust, 
1956) предположили, что природные 
серпентины, обычно представляющие 
собой смесь хризотила и антигорита,

Рис. 5. Округлая, лепешковидная 
<)юрма частиц серпентина, напомина
ющая лизардит. Одноступенчатая реп
лика, обр. 2
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должны иметь термограммы промежуточного 
типа между хризотилом и антигор итом.
Однако это положение было проиллюстриро
вано ими лишь на одном образце серпентина, 
представлявшего собой смесь из 25% хри
зотила и 75% антигорита. На термограмме 
этого образца эндотермический эффект у 
антигорита в смеси с хризотилом прояв
ляется при более низкой температуре (760° С) 
и, кроме того, появляется дополнительный 
небольшой экзоэффект, свойственный хризо
тилу F

По данным Н. А. Корнилова (1961), кри
вые нагревания и хризотила, и антигорита 
имеют два термических эффекта. Хризотил в 
отличие от антигорита, во-первых, имеет 
меньшую температуру эндотермического 
(660—750° С) и экзотермического (810—830°С) 
эффектов, которая у антигорита соответ
ственно составляет 730—790 и 800—870° С, 
и, во-вторых, характеризуется большей ин
тенсивностью экзотермического максимума, 
который у антигорита выражен нерезко.

Кривые нагревания серпентина из место
рождения Маргоз заметно различаются 
(рис. 6). Учитывая все вышесказанное о тер
мических особенностях серпентинов, можно 
предположить, что серпентины I генерации 
(обр. 1 и 2) состоят преимущественно из 
хризотила или лизардита (возможно, что 
присутствуют одновременно оба минерала).
Но наряду с хризотилом в них содержится 
также небольшая примесь антигорита, о 
чем свидетельствует несколько растянутый 
в обоих образцах эндоэффект, а также более высокая, чем у хризотила, 
температура экзоэффекта в обр. 2. Игольчато-волокнистый серпентин II 
генерации (обр. 3) представлен в основном антигоритом. Кривая на
гревания серпентина III генерации (обр. 4) совершенно аналогична кри
вой нагревания антигорита в смеси с тальком (Иванова, 1961).

В составе анализированных серпентинов (табл. 4) помимо главных ком
понентов и обычных примесей А1,03, FeO и Fe20 3 установлена примесь 
МпО, что отличает наши образцы от большинства анализированных серпен
тинов (Дир и др., 1965).

Наиболее близки по составу серпентины I и II генераций (обр. 1, 2 
и 3). Характерно, что повышенные количества А120 3, обычно отмечаемые 
у антигорита и связываемые с его пластинчатой формой (Bates, Mink, 1951), 
как раз наблюдаются в образцах, где преобладает антигорит (обр. 2 и осо
бенно 3).

Своеобразный химический состав имеет серпентин III генерации 
(обр. 4). Повышение (против теоретического) количества S i0 2 и понижение 
содержания Н аО+ в нем связаны, очевидно, с его оталькованием. Значи
тельные же содержания А120 3, Fe20 3 и FeO, установленные химическим 
анализом, могут наблюдаться как у серпентина, так иногда и у талька 
(Дир и др., 1965). Однако близость образца к антигориту дает основание
1 Поскольку термические кривые хризотила и лизардита сходны, очевидно, точная диа

гностика того или другого минерала в смеси с антигоритом по термограммам представ
ляется затруднительной.

Рис. 6 . Термограммы серпенти
на (1—4 ■— номера образцов)

Рис. 7. Кривые спектрального 
поглощения серпентина III , 
обр. 4
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весь А120 3 рассматривать в составе серпентина (Bates, Mink, 1951). Примеси) 
Fe20 3 и FeO в образце также следует отнести за счет серпентина, а не таль
ка, поскольку своеобразие оптических свойств серпентина III (см. табл. 1) 
указывает на его повышенную железистость (Винчелл, 1953; Трегер, 1958). 
Присутствие двух- и трехвалентного железа в составе серпентина подтвержда-1 
ется также характером кривых спектрального поглощения (рис. 7), снятых 
на установке А. Д. Ракчеева (1969), сопоставимых с эталонными кривыми 
поглощения двух- и трехвалентного железа (Меланхолии, 1946). Подсбные[ 
железистые плеохроирующие серпентины (антигориты) описаны в литера-1 
туре под особым названием «дженкинсит» (Винчелл, 1953; Трегер, 1958). 
X. Штрунц (1962), однако, предлагает называть их просто железистыми 
серпентинами.

выводы

1. Серпентины слагают метасоматические серпентиниты, возникающие при 
замещении вмещающих мраморов и магнезиальных скарнов. При этом про-1 
цесс серпентинизации на месторождении сопровождался магнетитовым 
оруденением.

;2. Выделены три генерации серпентинов, из которых на месторождении 
преобладает первая, слагающая соответствующие метасоматиты и руды.

3. В составе серпентинов всех трех генераций установлены три струк-| 
турные разновидности: хризотил, антигорит и лизардит, которым под элект
ронным микроскопом соответствуют пять морфологически различных 
частиц.

4. Изученные серпентины представляют собой смеси из антигорита, хри
зотила и лизардита с заметным преобладанием антигорита в поздних гене
рациях.

5. Серпентины всех трех генераций содержат закисное и окисное железо, 
общее количество которого возрастает в поздних генерациях. Наиболее 
железистым является серпентин III генерации, который в связи с этим ха
рактеризуется высокими показателями преломления и плеохроизмом.

6. Интересной геохимической чертой серпентинов является примесь 
марганца, которая (в отличие от железа) убывает в поздних генерациях.

7. По минералогическим особенностям серпентины скарново-магнетито- 
вого месторождения Маргоз в целом очень близки серпентинам из апогипер- 
базитовых серпентинитов (Артемов и др., 1964; Лашнев, 19661i2).
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О СТРУКТУРНОМ ТИПОМОРФИЗМЕ ПИРОКСЕНОВ
(исходя из объема элементарной ячейки)

ВВЕДЕНИЕ

В настоящей статье рассматривается типоморфизм пироксенов с точки 
зрения объема элементарной ячейки, который является не только выраже
нием степени ее плотности (рыхлости), но при сопоставлении со структурой 
решетки и ее составом приобретает четкий кристаллохимический смысл. 
Это позволяет различать у пироксенов собственно структурный типомор
физм (охватывающий полиморфизм, упорядоченность и другие пока ближе 
не определимые структурные превращения), а также собственно типомор
физм состава, т. е. изоморфизм (который выражается во взаимной заменяе
мости отдельных катионов и их сочетаний, именуемых твердыми раство
рами).

Задачей автора являлась количественная оценка изменения объема 
элементарной ячейки в результате структурных превращений и замещений 
катионов. Сопоставление объемов элементарных ячеек цепочечных сили
катов представляет собой новый подход, предложенный А. Л. Литвиным 
для амфиболов и И. В. Гинзбург для пироксенов. У одинаковых по составу 
представителей этих минералов отмечались изменения сингонии, простран
ственной симметрии и упорядоченности. Обсуждались проявления этих 
структурных превращений на лауэграммах, вайсенбергограммах, дебае- 
граммах и дифрактограммах порошка. Изменения параметров ячейки свя
зывались с тем или иным структурным превращением. Эффект же изме
нения объема ячейки во внимание не принимался.

Автором были выявлены природные пироксены (и амфиболы), у которых 
объем ячейки оказался заметно ниже или выше нормы. Для объяснения этого 
потребовалось привлечь новые экспериментальные данные о пироксенах (и 
амфиболах), а также о других минералах и синтетических кристаллах.

Отражение на параметрах ячейки пироксенов (и амфиболов) изоморф
ных замещений было предметом многих специальных статей и монографии 
Н. Л. Добрецова с соавторами (1971), в которых связь «состав—параметр» 
показывалась графически, с помощью уравнений регрессии и других стати
стических методов. В итоге был установлен ряд закономерностей, связы
вающих размерность главных катионов и величины отдельных параметров. 
Изменения объема ячейки вследствие замещения одних катионов другими 
с иной размерностью (за редким исключением; Косой, Шемякин, 1971) не 
обсуждались, хотя величины объема ячейки иногда приводились. Влияние 
всех компонентов химического состава авгитов на параметры ячейки, в том 
числе на ее объем, показано математически: катионы Cr3+, Fe3+, Si4+, 
Fe2+, Al3+, Mg2+, Ti4+ уменьшают объем ячейки; Mn2+, Na+, К+, Са2+ 
увеличивают (Семенов, 1970).
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Была известна неоднозначность параметров ячейки, полученных на 
кристаллах и вычисленных по разному набору линий порошковых рентге
нограмм у того же амфибола (Гинзбург и др., 1961). Похожие данные имеют
ся и для пироксенов. Параметры ячейки одного и того же пироксена, снятые 
с монокристаллов и вычисленные по порошковым рентгенограммам, не сов
падают, и разница в объеме ячейки, выраженная в процентах (АП, %), варьи
рует от 0,02 у бронзита (Гинзбург и др., 1961) до 2,20 у фассаита (Гинзбург, 
Разманова, 1973). Результаты повторных определений параметров ячейки 
на монокристаллах того же пироксена обычно неодинаковы. Их AV =  
=  0,05—2,30% (Black, 1970, и др.; Гинзбург, Разманова, 1973). Привычи- 
слении параметров по порошковым рентгенограммам используют тот или 
иной, но ограниченный набор линий, как сделано для авгитов (Brown, 
1960). У омфацита в виде опыта параметры рассчитаны по 5 наборам боль
шего числа (11, 13, 19, 31, 42) линий; колебания AV при этом составили 
0,02—0,51 % (Warner, 1964). Итак, значения параметров и объема ячейки 
того же пироксена, найденные одним или разными методами, редко тождест
венны. Пределы погрешности одного и разных методов оказываются близ
кими. Тем не менее во избежание отклонений, связанных с различиями мо
нокриста л ьного и порошкового методов, а также с неодинаковой точностью 
приборов, приняты жесткие условия для сравнения объемов ячеек пироксе
нов (амфиболов и других минералов): у сравниваемой пары параметры ячей
ки должны быть определены одним методом, желательно на сходной аппара
туре и по возможности одним рентгенологом.

В публикациях очень мало данных о параметрах элементарной ячейки 
природных пироксенов, охарактеризованных химически, у которых были 
бы точно диагностированы структурные превращения или было бы известно, 
что при естественных процессах они подверглись отжигу, равностороннему 
или ударному сжатию. Мало сведений о параметрах ячейки крайних членов 
изоморфных рядов и серий природных пироксенов с анализированным соста
вом. Все же удалось подобрать около 50 пар пироксенов, 10 пар амфиболов 
(из них 6 пар — по материалам автора, остальные литературные, в основ
ном за 1963—1971 гг.). Для сравнения приведены пара альбита, ряд пар 
синтетических минералов и полиморфных фаз С и S i02. Большинство значе
ний объема элементарной ячейки вычислено автором. Фактический мате
риал представлен в табл. 1—3 и на графиках (рис. 3 и 4).

Структурная плотность (рыхлость) минералов обозначает количество 
узлов кристаллической решетки в одном А3 (узел/1 А3). При ее определе
нии (Евзикова, 1966) нет необходимости знать структуру минерала и объем 
его элементарной ячейки. Это удобно при сравнении минералов с разными 
структурой и (или) составом. Для характеристики представителей группы 
пироксенов (как и внутри других групп минералов) общая формула и тип 
структуры которых одинаковы, а конкретные химический состав и (или) 
структура отличаются, гораздо эффективнее сопоставление объемов элемен
тарной ячейки (V, А3). При этом различие в объеме ячейки отображает 
разную степень заполнения пространства тем же числом атомов: если объем 
ячейки меньше, то плотность упаксЕки больше. Так, у клиноэнстатита объ
ем ячейки меньше, чем у диопсида. Значит, он плотнее (относительная 
структурная рыхлость со сбсих минералов приведена для сравнения):

У,Д3 Л V, А3 со Л  со

Клиноэнстатит MgMg [Si20 6] 415,5 25  2  6,37 0 29
Диопсид CaMg [Si20 6] 440,7 ’ 6 ,6 6

Объем ячейки заключает внешние (сингония, пространственная группа 
симметрии, линейные и углсЕые параметры ячейки) и внутренние (размер 
и форма полиэдров, их сочетание и пространственные комбинации) вариации 
кристаллической структуры. Отсюда характеристика пироксенов на основе
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объема элементарной ячейки более структурна, чем исходя из структурной 
плотности 1 *.

Хотя, по М. М. Сливко (1965), понятие «изоморфизм соединений (мине
ралов)» и «изоморфные замещения химических элементов» не одно и то же, 
здесь термин «изоморфизм» употребляется в значении «изоморфные замеще
ния». Ведь у пироксенов замещения главных катионов в пределе выражают 
изоморфизм крайних чистых членов, т. е. изоморфизм крайних представи
телей пироксенов выступает как следствие изоморфного замещения элемен
тов. Это же отмечается у гранатов, оливинов, полевых шпатов, амфиболов 
и других минералов переменного состава.

Изменения объема элементарной ячейки пироксенов 
при структурных превращениях

Изменения объема пироксенов (и амфиболов) могут быть связаны с яв
ными, т. е. вполне определенными структурными превращениями, а также 
с неявными структурными превращениями, механизм которых допускает
ся, но пока точно не установлен. Примеров тех и других структурных 
превращений еще мало.

Известны следующие четыре вида явных структурных превращений 
(табл. 1).

1. Смена сингонии. Ромбическая ̂ моноклинная у пироксенов: энста- 
ти т— клиноэнстатит (1а, 16, 2, табл. 1), ферросилит — клиноферросилит 
(За, 36, табл. 1), ромбический диопсид — диопсид (46, 4а, табл. 1); у ам
фиболов: антофиллит — клиноантофиллит, ромбический гастингсит — га- 
стингсит (9, 8 , табл. 1) и др.

2. Смена пространственной группы симметрии при той же сингонии 
в результате упорядоченности R3+ в октаэдрах у омфацита (5а, 56 и 5а, 
6г, табл. 1), а также у амфиболов: куммингтонита (10, табл. 1) и роговых 
обманок.

3. Разная упорядоченность R3+ в октаэдрах у омфацита (6, табл. 1) 
и у куммингтонита, но те же пространственная группа симметрии и син- 
гония.

4. Разная упорядоченность Si и А1 в тетраэдрах у пироксенов и амфибо
лов не выявлена, но вероятна по аналогии с альбитом (11, табл. 1), у кото
рого те же пространственная группа симметрии и сингония.

Все эти виды структурных превращений сопровождаются незначитель
ным изменением объема ячейки (от 0,02—0,04 до 0,4—0,7 и даже 0,9—1,2% 
у пироксенов, 0,2—0,9% у амфиболов и 0,65% у альбита). Следовательно, 
мнение, что упорядоченность сильно уплотняет ячейку, неверно. У ромби
ческих пироксенов и амфиболов 1/2 V>V  (А3) моноклинных их аналогов, 
если условия их образования или получения те же (1а, 16, 2, 3 а, 3 б, 8, 
табл. 1). Если эти условия разные, то 1/2 V (А3) ромбических < У  (А3) 
моноклинных (1а и 1в, 1а и 1 г, 3 а и 3 в, 46 и 4а, табл. 1); исключение 
(9, табл. 1). У омфацита с центросимметричной ячейкой V >  V (А 3) омфа
цита с примитивной ячейкой; их А V =  1,2% (6 г, 5 а, табл. 1). В природе 
ромбическая форма Mg-Fe пироксенов и амфиболов устойчивее моно
клинной, а устойчивость обоих форм омфацита близкая, т. е. нет четкости 
во взаимосвязи между устойчивостью и объемом ячейки.

1 Помимо применяемых в минералогии понятий объемной плотности, которая дается по
объему ячейки — V, А3 и структурных плотности, рыхлости — узел/1 А3 (абсолютная

структурная плотность р и рыхлость Q, относительная структурная плотность — и рых
лость со), имеются еще два общих понятия плотности. Это собственно плотность (или 
по-прежнему «удельный вес»), получаемая экспериментально —d, г/см3, и рентгеновская 
плотность — р, г/см3, представляющая собой теоретическую или вычисленную 
плотность.
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Т а б л и ц а .  1

Изменения параметров ячейки и ее объема у пироксенов
— _

Примечания
Литературный

№
пп Минерал п ,  И м, п ао Ьо V  А Р V, А3 AV. А3 AV, % Пр. гр. источник

I. С в я з а н н ы е  со с т р у к т у р н ы м и  п р е в р а щ е н и я м и  первого  рода
Morimoto, Kato, 
1969П м 18,210 8,812 5,178 90°00' 1/2=415,5

0,1 0,024 РЬса Из метеорита Бишоп- 
вил

б К л и н о эн ста - П - э И м 9,620 8,825 5,188 108 20 415,4 3,5 0,83 P 2jc Отожжен при 1400° С, 
24 час

Morimoto et al., 
1960

В
ТИТ

» И м 9,612 8,820 5,201 108 10 418,9
1,9 0,45

Р У с
Mgz[Si2Oe]

Lindemann, 1956

г » И Г1 9,618 8,828 5,186 108 22 417,0 Р У с Kuno, Hess, 1953

д К л и н о эн с та - П->И м 9,93 8,79 5,34 ПО 15 437,2 Кд—
2 1 ,8

-Кб
4,99

Cite Р 2 2 / с  — клиноэнста- 
тит при 1050—1100° С

Sadanaga, Oka- 
mura, 1971

ТИТ вы сокий
1/2=415,7

2 И п 18,225 8,815 5,175 90 00 0 ,2 0,04 РЬса Среднее из трех оп- Stephenson et al.,
К л и н о эн с та -  
т и т  н и зк и й

И п 9,605 8,815 5,169 108 24 415,5 Р У с

РЬса

Р2х!с

ределений 1966

За
б

Ф е р р о си л и т
К л и н о ф ер р о -

И
И

м
м

18,431
9,709

9,080
9,087

5,238
2,228

90 00 
108 24

1/2=438,3
437,6 0,7 0,16

Fe2 +  [S i2 0 6] Burnham, 1968

силит
П м 9,718 9,088 5,239 108 27 438,9

1,3 0,30
FeI > n0 , i tSi2 ° б 1 ’ Bown, 1965

в из литофиз

г » И м 9,77 9,08 5,30 109 30 443,2 Кг-
5,6

Кб
1,27

Р У с В атмосфере А г  при 
77 5° С и 500 бар

Ghose, Weidner, 
1970

_ _ _ — — — К Зб — К 1 д == 0,4 — —

4а
б

5а
б

Диопсид
Ортодиопсид
Омфацит

»

п
п
п
п

м
м

м
м

9,747
9,723
9,59
9,596

8,960
8,937
8,76
8,771

5,238
5,253
5,24
5,265

105 36
105 40
106 54 
106 56

440,7
439,3
421,1
423,9

1,2

2 ,8

1,54

1,56

0,27

0 ,6 6

П

С2/с
РЬса
Р2/п
Р2

С Луны

Более упорядочен

Менее упорядочен 
R 3+ в Ml

Wenk, 1970

Matsumoto, Ban- 
no, 1970 
Clark, Papike, 
1968

п п 9,655 8,813' 5,225 106 53 425,44 0,37
С2/с Не упорядочен Афанасьев и д р . ,  

1969

п п 9,662 8,819 5,228 106 33 427,0 С2/с То же Clark, Papike, 
1968

— — — — — — К 5а -  К 6Г = 1,2 — —



№ Минералпп П, И м, п ао »о со>А

7 Пижонит П м 9,76 9,00 5,25
П-»И м 9,86 9,11 5,33

8 Ортогастинг- п м 19,25 18,00 5,31
СИТ
Гастингсит п м 9,90 18,00 5,31

9 Антофиллит п м 18,56 18,01 5,28
Клиноанто-
филлит

п м 9,87 17,95 5,27

10 Куммингтонит п
п - > и

м
м

9,550
9,56

18,007
(18,20)

5,298
5,31

НИЗКИЙ п м 8,14 12,79 7,16
1 1 Альбит

высокий п->и м 8,15 1 2 ,8 8 7,11

II. Связ анные со с
п м 9,59 8,76 5,24

12 Фассаит
п м 9,79 8,91 5,32
п м 8,90 9,00 5,26

13а Авгит
п-»и м 9,86 9,11 5,28

и п 9,25 8,74 5,32
136 Протоэнстатит

и п 9,34 8,79 5,36
п м 18,217 8,816 5,180

14 Энстатит
п м 18,25 8,81 5,15



Т а б л и ц а  1 (продолжение)

р
О

V, Аз ДУ, Ав Д V, % Пр. гр. Примечания Литературный
источник

109°00' 436,0 15,1 3,35 Р21/с __ Prewitt,  Papike,
109 36 451,1 С2/с Нагрет до 670° С 1970
90 00 1/2= 920,0 Рпта —

105 30 911,8
8 ,2 0,89

С2/т —

Гинзбург, Б е ло 
ва, 1960

90 00 1/2=882,8 2,9 0,24 Рпта
109 30 880,0 С2/т Mg, K S u O ^ O H * ] Bown, 1966

102 39 
101 15

889,0
(901,2) (12 ,2) (1,35) P2JHI

С2/т Нагрет до 4 5 —500° С Prewitt,  Papike, 
1970

а94 20 
Р116 34 664,7 С2/т Упорядо- ' 

чен
у87 39 
а93 22 4,4 0,65 Разупоря - А1 в Т (Z) Дир и др . ,  1965

pi 16 18 
у90 17

669,1 С2/т
дочен от
жигом

труктурными превращениями второго рода

106 16 422,6
23,7 5,31

С2/с — Гинзбург, Разма 
нова, 1973

105 54 446,3 С2/с — Реасог, 1967
105 36 446,9

9,0 1,96
С2/с

Он же, нагрет до 
670° С

Prewitt,  Papike,
106 00 455,9 С21с 1970

90 00 429,9
10 ,8 2 ,2 0

РЬсп Изучен при комнат
ной температуре

S m ith ,  1959

90 00 440,0 РЬсп
Изучен при 1500 ±
6° С

Okamura, Sadana 
ga, 1970

90 00 1/2=415,15
1 ,1 0 0,27 РЬса

Метеорит Бишопвил
Pollack, Ruble,

90 00 1/2=414,05 Метеорит Камбер- 
лснд-Фоллс

1964

Т а б л и ц а  1 (окончание)



Т а б л и ц а  1 (о к о н ч а н и е )

No
пп Минерал п, И м, п ао ьо со- А Р

ОV, А3 Л V, °А3 AF, % Пр. гр. Примечания Литературный
источник

15а Диопсид п м 9,783 8,960 5,237 105°32' 442,3 0,0 0,0
Не деформирован

б п -> и м 9,750 8,960 5,259 105 38 442,3 С2/с
Деформирован (не
гидростатическое 
сжатие) при 9 кбар 
и 500° С Wenk, 19704,4 1,0

В п -> и м 9,745 8,945 5,224 105 33 437,9 Деформирован при 
9,6 кбар и 650° С, 
закален при 650° С, 
37 час

16а » п м 9,747 8,960 5,238 105 36 440,7 2,0 0,45 Не деформирован
б п м 9,729 8,937 5,238 105 37 438,7 С2/с Деформирован — Wenk, 1970
В п м 9,723 8,937 5,253 105 40 439,5 0,8 0,18 двойники 

Деформирован — 
псевдоромбический

17 Глаукофан и
и

п
п

9,66
9,75

17,70
17,92

5,28
5,27

103 42 
102 48

877
898 21,0 2,34 С2/т 20 кбар 

1 кбар Ernst, 1963

18 Роговая об- п д .  м ___ — ___ 909 Давления недр Земли Литвин, Никити
на, 1971манка п д .  м ___ — ___ 923 14,0 1,52 С2/т высокие

Давления недр Земли
низкие

19 То же п
п

д .  м  
д .  м — —

— — 915
924 9,0 0,97 С2/т То же Гот же

20 » » п
п

д .  м  
Д. м ___

— — 911
906 5,0 0,55 С2/т » » » »

21 Металл и че- и п 5,14 135,8 Атмосферное давле- Земан, 1969
ский Се и п 4,89 ~ 116,9 18,9 1,4 — ние

Давление 700 0 атм

22 Флюорит, и п 5,4620 — — ___ 163,0 0,3 0,18
—

Баданов, Мороз, 
1972CaF2 и п 5,4592 — — — 162,7 Ударное сжатие В. В.

23 CdF2 и п 5,3839 — — ___ 156,0 0,3 0,19
—

и п 5,3819 — — — 155,7 Ударное сжатие В. В.
24 CuBr и

и
п
п

5,69
5,643

«Сфалеритная» модифика
ция 184,2

179,7 4,5 2,42 — Ударное сжатие В. В.

П р и м е ч  а н и я. 1. Составы пар минералов № 1—4, 7, 8, 10, 11, 13 —17 и 21—24 считаются одинаковыми; пары № 5, 6, 9, 12, 18 — 20 подобраны по сходству 
состава. 2. Буквы в третьей графе слева означают возникновение минерала: П — природное, И — искусственное; стрелка между Г1 и И означает отжиг природного 
минерала. 3. Буквы в четвертой графе слева означают рентгеновский способ определения параметров: М — монокристальный, П — порошковый, Д. М. — дифракто-
грамма с монокристалла. 4. У ромбических минералов для удобства сравнения с моноклинными приведено половинное значение объема ячейки. 5. У № 10

о о
в скобках даны условные значения линейных параметров, поэтому V, А \  AV, А 1 и AV, % тоже условны. 6. У № 15 и 16 линейные параметры пересчитаны по з н а 
чениям обратной решетки; углы р те же; № 16 — с Луны. 7. В третьей графе справа «Пр. гр.» означает: пространственная группа симметрии. 8. У №14-—Камбер- 
денд-Фоллс а  вычислен по порошковой рентгенограмме первоисточника.



Повышение температуры и повышение давления действуют противопо
ложно: первое увеличивает, а второе уменьшает объем ячейки. При этом 
происходят явные структурные превращения первого и второго упомяну
тых видов, а также неявные структурные превращения.

Отжиг (нагревание, закалка, высокотемпературная обработка) вызы
вает:

1) смену (понижение) сингонии — превращение энстатита в клиноэнста- 
тит (1, табл. 1) с уменьшением почти точно вдвое объема ячейки;

2) смену (повышение) пространственной группы симметрии у клиноэн- 
статита (1 д, 16, табл. 1) и пижонита (7, табл. 1) с увеличением объема 
соответственно на 4,99% и на 3,4%, а также у куммингтонита (10, табл. 1);

3) увеличение объема ячейки без смены пространственной группы сим
метрии у клиноферросилита (3 г, 3 б, табл. 1) на 1,27%, у авгита (13 а, 
табл. 1) на 2,0%, у протоэнстатита (13 б, табл. 1) на 2,2%;

4) разупорядоченность у альбита (11, табл. 1) с увеличением объема 
на 0,65%, без смены пространственной группы.

Нагревание в условиях высокого негидростатического давления, иска
зив отдельные параметры ячейки, не дало уменьшения объема в случае 
диопсида Земли (15 а, 15 б, табл. 1), у которого на рентгенограммах прояви
лись сегментность и астеризм. Последующая закалка сохраняет деформа
цию, показывая уменьшение объема на 1% (15 а, 15 в, табл. 1) и более чет
кую сегментность.

Природная ударная деформация отмечается у некоторых пироксенов 
метеоритов и Луны (в пироксенах Земли из метеоритных кратеров не опи
сана). Так, у энстатитов ряда метеоритов пятна вайсенбергограммы объеди
нены в сегменты, а порошковые рентгенограммы с четко раздвоенными пи
ками. Это признаки особой неупорядоченности, возникшей (Pollack, Ruble, 
1964) в результате импульсного сжатия при соударении в космосе, остаточ
ная деформация которого обусловливает сокращение объема ячейки на 0,3% 
(14, табл. 1). У диопсида Луны (море Спокойствия) ударная деформация 
вызывает наблюдаемое на рентгенограммах двойникование с сокращением 
объема ячейки на 0,45% (16 а, 16 б, табл. 1) и даже переход моноклинной 
ячейки в ромбическую («стресс — полиморфизм») с уменьшением объема 
ячейки на 0,18—0,27% (16 б, 16 в и 16 а, 16 в, табл. 1). В обоих случаях 
рентгенограммы деформированного лунного диопсида с резким астеризмом, 
но без сегментности.

Синтез при гидростатическом сжатии позволил получить два различных 
по объему ячейки глаукофана, один из которых с меньшим на 2,3% объемом 
ячейки получен при более высоком давлении (17, табл. 1). Сходные по 
составу и структуре роговые обманки из пород, образовавшихся на разных 
глубинах земной коры, т. е. в обстановке большего или меньшего равносто
роннего давления (18—20, табл. 1), дают максимальную разницу в объемах 
ячейки около 1,5%, при минимальных объемах в породах из глубинных 
зон, т. е. фаций высоких давлений.

Итак, неявные структурные превращения пироксенов и амфиболов, со
стоящие в изменении объема ячейки, при повышенной температуре дости
гают (+ ) 2,0—3,4%, при повышенном гидростатическом давлении (—) 1,1 — 
2,3% и при взрывном давлении (—) 1,9%. Они гораздо больше изменения 
объема ячейки при явных структурных превращениях, едва достигающих 
0,9%.

Особенно велика разница в объеме ячеек у пары фассаитов, равная 5,3% 
(12 а, 12 б, табл. 1). Такая разница не может быть объяснена влиянием лишь 
явных структурных превращений. Из них первые два вида невозможны, так 
как оба фассаита одной сингонии и одной пространственной группы. Только 
за счет двух других видов: упорядоченности R3+ в октаэдрах и А1, Si 
в тетраэдрах объем мог бы измениться на 1,30% (соответственно на 0,66 
м 0,65%, если они одного знака). Приходится, учитывая геологические усло-
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в.ия нахождения, допустить высокое гидростатическое давление (а не удар
ное сжатие, так как нет астеризма и сегментности на лауэграммах) при кри
сталлизации фассаита 12 а, обладающего наименьшим объемом ячейки, и ра
зогрев уже возникшего фассаита 12 6, имеющего наибольший объем ячейки 
(см. табл. 1). Для бурых ядер кристаллов фассаита (12 а, табл. 1) из метасо- 
матичёских аподолеритов зоны регионального разлома (района рек Вилюя 
и Ахтаранды, Якутия) вполне возможно высокое гидростатическое давление 
в период роста и последующая сохранность сжатости ячейки благодаря обо
лочке из зеленого фассаита (Гинзбург, Разманова, 1973). Для крупных 
вкрапленников фассаита (12 6, табл. 1) из сложной приповерхностной 
интрузии нефелиновых сиенитов — карбонатитов (района Ока, шт. Квебек, 
Реасог, 1967) вполне допустима первичная глубинная кристаллизация 
и последующий отжиг при перемещении к поверхности насыщенного им 
расплава. Если при эксперименте одновременные нагрев и сжатие диопсида 
(15 а, 15 б, табл. 1) не привели к изменению объема его ячейки, то в случае 
с фассаитами (12 а, 12 6, табл. 1) разнонаправленное действие на первый 
давления, а на второй разогрева обусловило максимальное различие между 
объемами их ячеек.

Современных исследований физиков, объясняющих отклонения в объеме 
ячейки силикатных минералов при нагревании и под давлением без фазовых 
переходов, найти не удалось. Имеется лишь указание на скачкообразное 
уменьшение параметра ячейки кубического металлического церия при 
7000 атм примерно на 5%. Оно трактуется как полиморфное, хотя тип 
структуры не изменяется. Уменьшение параметра, по-видимому, отвечает 
переходу электрона с уровня 4 f  на уровень 5 d (Земан, 1969). Объем 
ячейки при этом сократился на 1,4% (21, табл. 1). Меньший объем ячеек 
глаукофана и роговых обманок (17, 18—20, табл. 1) предположительно 
объяснялся нахождением А1 только в позиции М2, а больший объем их 
ячеек — распределением А1 в Ml, М2 и М3 (Ernst, 1964; Литвин, Ники
тина, 1971). Здесь допускается другая возможность изменения объема 
ячейки пироксенов и амфиболов.

Эффект сокращения объема ячейки под воздействием высокого гидроста
тического давления может быть обусловлен: уменьшением размеров ионов, 
особенно кислорода (Литвинович, 1972), уплотнением электронных оболо
чек катионов (Лебедев, 1969), укорачиванием межатомных расстояний, 
вследствие перекрывания ионных сфер и отклонения их от идеальных (Уру
сов, 1971). Нагревание, напротив, вызывает увеличение размеров ионов 
и удлинение межатомных расстояний, увеличивая объем ячейки.

Имеется ряд экспериментальных работ, посвященных неявным структур
ным превращениям (без фазовых переходов) под воздействием взрывного 
(ударного) сжатия. По данным Л. В. Альтшулера и др. (1967), взрывное 
давление вызывает серию пластических микросдвигов, приводящих к дефор
мации кристаллической решетки, что внешне проявляется в уплощении 
монокристалла по фронту волны до 20—30%. При разгрузке происходят 
обратные атомные перестроения, но часть кристаллических блоков, судя 
по астеризму и сегментности лауэграмм, не возвращается в исходные поло
жения, определяя остаточную деформацию. Она и приводит к уменьшению 
объема ячейки. Физический эффект действия взрыва на кристаллические 
вещества, по С. С. Бацанову (1970), выражается в образовании многочис
ленных дефектов решетки (дислокаций, вакансий и т. п.). Действие ударных 
волн вызывает разориентировку блоков, доменов и тем самым повышает 
плотность дислокаций от 105 до 1010—1012, приводя к увеличению плотности 
кристаллов. В поликристаллах, испытавших ударное сжатие (без фазовых 
переходов), симметрия рентгенограмм не изменилась, и остаточные напря
жения сказались в уменьшении параметров ячейки: у флюорита — CaF2 
и CdF2 объем ячейки уменьшен соответственно на 0,18 и 0,19% (22, 23, 
табл. 1), а у CuBr на 2,4% (24, табл. 1).
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Различия между структурными превращениями 
первого и второго рода

У кристаллических веществ одинакового состава физики распознают 
два принципиально разных рода структурных превращений, при которых 
изменяются форма кристаллической решетки или только ее размеры.

Под изменением формы обычно понимается преобразование структуры 
одного типа в другой (например, каркасной структуры алмаза в слоистую 
графита). У пироксенов (и амфиболов) при изменении упорядоченности, 
пространственной группы симметрии и сингонии, т. е. формы, тип структуры 
сохраняется. Этим их полиморфизм отличается от полиморфизма алмаз — 
графит. Таким явным — первого рода — структурным превращениям в пи- 
роксенах (и амфиболах) сопутствуют сравнительно небольшие изменения раз
меров ячейки; объем ее сокращается (уплотняется) в пределах сотых — 
десятых долей процента, в среднем на полпроцента. Структурные превраще
ния первого рода — полиморфизм пироксенов (и амфиболов) — знаком 
минералогам и петрографам и широко ими используется.

Под изменением только размеров решетки подразумевается ее расшире
ние (при нагревании) или сжатие (от повышения давления, в том числе удар
но-взрывного) с сохранением степени упорядочения, пространственной 
группы симметрии и сингонии исходной структуры. Таковы неявные — 
второго рода — структурные превращения, происходящие без изменения 
внешней формы. Ее постоянство сближает структурные превращения второ
го рода с изоморфизмом (та же форма, но разный состав), поэтому их иногда 
именуют изоморфными (Бацанов, 1970).

Хотя известно, что кристаллические тела при нагревании расширяются, 
а под давлением сжимаются, минералоги и петрографы не считались с тем,, 
что эти явления могут сказаться на объеме ячейки пироксенов и амфиболов. 
Возможность уменьшения или увеличения объема ячейки без изменения 
формы и состава в расчет не принималась. Между тем именно структурные 
превращения второго рода у пироксенов и амфиболов определяют сравни
тельно большие изменения размеров ячейки. Объем ее уменьшается (или 
увеличивается) на десятые доли и целые проценты, достигая 5%, т. е. почти 
в 10 раз превышает величины уплотнения ячейки от структурных превра
щений первого рода.

На оптических константах пироксенов и амфиболов часто отражаются 
структурные превращения первого рода (Гинзбруг, 1963). О влиянии на них 
структурных превращений второго рода пока нет данных.

Структурные превращения второго рода, проявляющиеся в уменьшении 
размеров ячейки, поначалу кажутся удивительными. Но ведь то же про
исходит при замещении более крупного катиона меньшим, например при 
замещении Fe2+ на Mg, когда ячейка уменьшается за счет сокращения всех 
межатомных расстояний (ферросилит и энстатит или фаялит и форстерит). 
Значит, предрасположенность кристаллической решетки к уплотнению 
(или разуплотнению) может реализоваться двояко: через изоморфизм, а при 
соответствующих условиях без него. На примере оливина (Елисеев, 1958) 
было показано, что нагретая магнезиальная разновидность дает тот же 
эффект на порошковых дифрактограммах, что и ненагретая железистая. 
Отсюда был сделан вывод: повышение температуры действует на решетку 
минерала подобно вхождению Fe2+ на место Mg, вызывая ее расширение 
(Гинзбург, 1963). Получается обратная аналогия сокращению размеров 
ячейки под давлением при структурных превращениях второго рода. Высо
кий клиноэнстатит, полученный при 1050—1100° С из низкого, по объему 
ячейки сходен с клиноферросилитом (их V =  437,2 и 437,6; см. 1Д и Зб, табл.
1). Объем ячейки чистой магнезиальной разновидности увеличивается нагре
ванием до объема ячейки чистой железистой разновидности. Нагревание 
вызывает такое же расширение объема ячейки у MgMg [Si20 6], какое про-
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исходит при замещении всех малого размера катионов Mg на большие 
по размеру катионы Fe2+ в Fe2+Fe2+ [Si20 6].

Диагностика структурных превращений второго рода в природных 
минералах, в том числе в пироксенах (и амфиболах), чрезвычайно затрудне
на. По существу они определяются от противного, когда нет изоморфизма 
и структурных превращений первого рода, а объем ячейки изменен. Харак
терные парагенезисы и иные петрологические особенности горных пород 
наряду с геологическими условиями нахождения могут служить признака
ми колебания Р и Т  (противоположно влияющих на изменение объема 
ячейки) и тем самым косвенно свидетельствовать о возможности структур
ных превращений второго рода. Более точными критериями их могли бы 
быть результаты следующих измерений: 1) скоростей упругих волн и моду
лей упругости у пироксенов сходного состава, так как у разных по составу 
диопсида (Са, Mg) и эгирина (Na, Fe3+) они различны (Александров и др., 
1963); 2) гранных углов, которые, например, у диопсида при нагревании 
увеличиваются между (110) : (010) при At =  721° С на 13'34" или умень
шаются между (111) : (100) при At =  485° С на 6 '1Г ' (Spencer, 1926), но 
для этого требуются кристаллы высокого качества.

| Итак, рассмотренные структурные превращения второго рода (наиболее 
ярко выраженные у пары фассаитов) могут считаться новым проявлением 
структурного типоморфизма у пироксенов и амфиболов. В «чистом» виде 
они установлены также у авгита, диопсида и энстатита, протоэнстатита 
и клиноферросилита, вероятны у роговых обманок и глаукофана 
(см. табл. 1).

Несмотря на указанные различия, структурные превращения первого 
и второго родов вызываются изменением температуры и давления во внешней 
среде. Почему их действие реализуется в кристаллах двояко, еще предстоит 
изучить.

Минералого-петрографическое значение структурных превращений
второго рода

Изложенное свидетельствует о более широкой роли структурных превра
щений в недрах Земли, чем считалось до последнего времени. Там, где гос
подствуют высокие давления — в зонах разломов или на больших глуби
нах, вплоть до верхней мантии, а также в местах падения метеоритов, т. е. 
на поверхности — кристаллические вещества одного и того же состава могут 
быть производными двух родов структурных превращений.

1. Специфическими модификациями минералов с более плотной упаков
кой атомов решетки. Например, для С — алмаз (кубический) вместо графи
та (гексагонального), для S i0 2 — стишовит (тетрагональный) или коусит 
(псевдогексагональный) вместо кварца (р-гексагонального и а-тригональ- 
ного). Изменение сингонии сопровождается здесь изменением формы эле
ментарной ячейки. Оно вызывает более существенную перестройку кристал
лической решетки, чем при орто-клинопереходе у пироксенов и у амфибо
лов, тип структуры которых (пироксеновые цепочки, амфиболовые ленты) 
сохраняется. В противоположность пироксенам и амфиболам элементарные 
ячейки таких полиморфных фаз часто оказываются несоизмеримыми и по 
их объемам нельзя судить об уплотнении решетки в результате структурных 
превращений первого рода (данные из справочника «Минералы»):

Графит
V А3 

35,10 Алмаз
V, А 3 

45,08

Высокотемпературный р-кварц 117,6 Коусит природный
искусственный

123,6
115,2

Низкотемпературный а-кварц 113,0 Стишовит природный
искусственный

;46,52
46,48

45



2. Теми же модификациями минералов, но с сокращенными параметра
ми и объемом ячейки. Сжатие решетки, т. е. изменение ее размеров, при той 
же форме четко фиксируется при сравнении величин объема ячеек, разница 
между которыми характеризует степень структурных превращений второго 
рода. Их проявления показаны выше на примере пироксенов (и амфиболов). 
Структурные превращения второго рода представляются вероятными и для 
других силикатов — оливинов, гранатов, основных плагиоклазов и неси- 
ликатов.

Итак, уменьшение объема ячейки главных породообразующих минера
лов — пироксенов, амфиболов и других силикатов и несиликатов хотя бы 
на вполне допустимые 0,5—1% (а возможно и до 5%, как у фассаитов), 
по-видимому, дает гораздо больший эффект сжатия горной массы, чем при 
переходе графит — алмаз, которые являются к тому же акцессорными мине
ралами. Высокие давления, при которых образуются алмазы, не могли не 
сказаться на кристаллической решетке сосуществующих с ними пироксенов, 
оливинов, гранатов, ильменитов и других минералов. Логично признать, 
что в условиях высоких давлений их решетки должны быть уплотненными. 
Под действием ударной волны от падения метеоритов ассоциирующие со 
стишовитом минералы тоже должны были бы иметь сжатую решетку.

Изменение объема элементарной ячейки пироксенов 
при изоморфных замещениях

Вхождение в узлы кристаллической решетки других катионов большей 
или меньшей величины приводит к неравномерному изменению всех ее раз
меров, в том числе параметров и объема ячейки. Для пироксенов, типовая 
формула которых X Y  [Z2 Ов], наиболее показательны примеры крайних 
представителей непрерывных изоморфных рядов (табл. 2).

В двух парах диопсида (с примесью железа) и геденбергита (с умеренной 
магнезиальностью) нахождение в Y, т. е. в октаэдрической позиции Fe2+, 
вместо Mg (n'Fe2+>nM g), увеличивает объем ячейки на 3,4 и 3,0% (1, 2, 
табл. 2) или при обратном прочтении уменьшает его. У чистых синтетиче
ских диопсида и геденбергита разница в объеме ячейки 2,4%, так как у по
следнего V уменьшен (0, табл. 2).

В трех парах пироксенов, представленных чистыми членами: клиноэн- 
статитом, клиноферросилитом (3, 4, табл. 2) и их ромбическими аналогами 
(5, табл. 2) замена всего Fe2+ на Mg в X  и в Y, т. е. в обоих октаэдрических 
позициях, сокращает объем ячейки на 5,3, 4,2 и 4,6% соответственно.

У омфацита и у необычно богатого железом омфацита (6, табл. 2) заме
щение 0,4 единиц формулы Fe2+ на 0,4 Mg в У уменьшает объем ячейки, 
а замещение 0,1 А1 на Fe2+ в У — увеличивает его. В итоге объем ячейки 
первого омфацита меньше, чем второго на 0,76%.

Для фассаитов без железа (алюминиевых диопсидов по Sakata, 1957): 
содержащих по 0,25 формульных единиц в Z и У и по 0,40 А1 в Z и в У 
(7, табл. 2), определена разница в объеме ячейки, составляющая 4,0%. 
Она вызвана замещением в октаэдрах Mg на А1.

Из пары амфиболов: глаукофан (с 75 мол. % Mg — А1 минала) имеет 
меньший, чем рибекит (с 75 мол. % Fe2+ — Fe3+ минала), объем элемен
тарной ячейки на 2%, так как ri M g<r/Fe2+ и ri А1 <  ri Fe3+ (8, табл. 2). 
В этой серии амфиболов при полном, а не половинном замещении крупных 
катионов мелкими объем ячейки уменьшился бы почти на 4%.

В приведенных примерах изоморфизм выступает в «чистом» виде. След
ствием его является изменение объема ячейки. Две причины определяют 
величину изменения объема:

1) количество замещенных мест типовой формулы, например до двух 
мест у ортопироксенов и их моноклинных аналогов, до одного места в ряду 
диопсида — геденбергита и до половины мест у фассаитов и омфацитов;
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Т а б л и ц а  2

Изменение параметров ячейки и ее объема у пироксенов

№
ПП Минерал П, и м, п О0 Ъ*

о
с0, А Р

О
V, А 3

I. С вяза! ные с различием

0 a Диопсид И п 9,748 8,924 5,251 105°47' 439,7
6 Геденбергит И п 9,841 9,027 5,247 104 47 450,5

1 a Диопсид П п 9,76 8,93 5,26 105 47 441,2
б Геденбергит П п 9,86 9,07 5,28 104 48 456,5

2  a Диопсид П п 9,750 8,930 5,249 105 50 439,6
6 Геденбергит П м 9,854 9,024 5,263 104 20 453,3

— — — — — — — V  16 — К 2а ==

3 Клиноэнста- п->и м 9,620 8,825 5,188 108 20 415,4
ТИТ
Клиноферро- п м 9,718 9,088 5,239 108 27 438,9
силит

4 Клиноэнста- и м 9,612 8,820 5,201 108 10 418,9
ТИТ
Клиноферро- и м 9,709 9,087 5,228 108 24 437,6
СИЛИТ

5 a Энстатит и м 18,22 8,81 5,21 90 00 1/2=417,2
6 Ферросилит и м 18,431 9,080 5,238 90 00 1/2=438,3

6 a Омфацит п м 9,596 8,771 5,265 106 56 423,9
б Он же, богат п м 9,594 8,820 5,272 106 45 427,3

Fe2+

7 a Фассаит без Fe и п 9,709 8,859 5,268 106 08 450,4
6 и п 9,678 8,807 5,280 106 11 432,2

8 Глаукофан 1 и п 9,66 17,75 5,30 103 20 884
Рибекит и Г1 9,68 17,94 5,33 103 00 902

А V,
О
А*

А V,
% Пр. гр. Примечания Литературный

источник

10,8

15.3

13,7

16,9

23.5

18.5

21,1

3,2

18,2

18.3

2,4

3,4 С2/с

3,00

3,67

5,35

P2Jc

4,22

4,81 Pbca

0,76 Р2

4,0 С2/с

2 ,0 С2/т

FeO вес. %

MgMg [Si20„]

( F e j ^ M n 0i [) F e 2 +  [S i2 O s ]

MgMg [Si£OsJ

Fe2+ F e 2+  [S i2Oe]

1,4 FeO вес. %
MgO нет

A10?3 9F e 0 Л)9 N a0 , 4 8 Mg0,43 

A10̂ ,I48F e 0^4 3 N a 0 . 5 2 Mg0,01

A1

1VI •0 , 2 5 ’
VI
0 ,4 0

3 0 ,9  бар

A1

TV
0 ,2 5
IV
0 ,4 0
Г л 75 Риб 25 
Гл  25 Риб  75

Nolan, 1968

Шендерова, Соко
лова, 1958 
Ковалев и д р . ,  
1959
Kuno, 1953

Morimoto et al , 
1960

В own, 1965

Lindemann, 1956

Burnham, 1968

Bystrom, 1943 
Burnham, 1968
Clark, Papike,  
1968
Black, 1970 

Sakata, 1957

Ernst, 1903



Т а б л и ц а  2 (продолжение)

№
пп Минерал п, и м, п а0 Ь0

О
с„, А Р

О
V, А • А V,

О
А»

Д V,
% Пр. гр. Примечания Литературный

источник

11. Связанные с различием состава и структурными превращениями двух родов
9 Гольмквистит п м 18,31 17,80 5,31 90 00 1/2=865,5

9,5 1,09
Р п т а — Гинзбург, 1965

Клиногольм- п м 9,80 17,83 5,30 109,06 875,0 Р 2 / т Са > , чем в гольмквистите
квистит

10 Антофиллит п п 18,56 18,08 5,28 90 00 1/2=886,0
8,4 0,94

Р п т а — Johansson ,  1930
Куммингтонит п п 9,59 18,26 5,34 ПО 00 877,6 С 2 / т Са >, чем в антофиллите

11 а
Геденбергит

п п 9,77 8,98 5,24 104 36 444,8
1,2 0,29

Мп нет; Fe2~b в Ml и в М2 Вальтер и др..
б п п 9,81 8,98 5,23 104 45 446,0 Fe2+  в M l ,  Мп в Ml 1970

12 а Жадеит п м 9,42 8,56 5,22 107 36 400,4
22,2 5,26

NaAl [Si2Oe] Реасог, 1967
б Фассаит п м 9,59 8,76 5,24 106 16 422,6 Са (MgFe2 +  Fe3 +  A lT l |  +  ) X  

x [ S i l , 5 A10 , 5 O G]

Гинзбург, Разма- 
нова, 1973

13 а » п м 9,794 8,906 5,319 105 54 446,3
8,2 1,84 С 2 /с

A]VI T i ^  F e ^ ^ F e ^ " ^  V A10 , 1 7 1 * 0 ,08he b e 0 , 2 2 X Реасог, 1967

б Он же, богат 
Т i , без Fe

п м 9,725 8,828 5,306 105 55 438,1
X А1оУ4 9

А10,,127Т10,116РеМп0,00А10,У1 Clark et a l ., 1970

14 а Диопсид и I I 9,745 8,925 5,248 105 52 439,1
17,3 4,0

CaMg [Si2Oe] Реасог, 1967
б Чермакит и п 9,615 8,661 5,272 106 07 421,8 CaAl [SIAIO,]

15 а
б

Фассаит без Fe 
Фассаит

и
и

п
п

9.72
9.72

8.85
8.85

5.21
5.21

106 20 
106 20

430.2
430.2 0,00 0,00

M V I I I .  A1VI . A1IV 
m g0, 16’ A10 , 2 6 ’ A 0 ,2 6  
M tfV I I lA iV l  p e3 +  VI 
Mfi0 , 2 5 A10 , 2 0 1 e 0 ,2 4  X
X A1IV x  A10 ,44

Konig, 1961

16 »
п
п

?
?

9,716
9,731

8,865
8,872

5,268
5,274

105 57 
105 55

436,2
436,7 0,5 0,11 А10,126р е 0Щ4 <CKaPH> 

A*y i 1 8 F e 0 ~ ^ 1 6  Фчроксенит)

Rao, Rao, 1970

п м 9,418 8,562 5,219 107 36 401,2±0,15 (Mg, Fe)Y^n „, C a P H Prewitt,  Burnham,
17 Жадеит и м 9,418

9,740

8,563 5,211 107 36 400,7=t0,6

434,6

0,5 0,12 Чистый NaAl [Si20 6]

C a : Mg: F e ' =  9 : 53 : 38 (эф-

1966

п п 8,982 5,266 109 24 P 2 J c Гинзбург и др.,
18 Пижснит п п 9,715 8,925 5,245 107 35 433,4 1,2 0,28 фузив)

Са : M g : F e ' == 1 2 : 4 8: 4 0 (ин-
1964
Г и н з б у р г ,  К р а -

тт------ т р у з и в )
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4 Новые данные

2) неодинаковое различие в 
размерах ионных радиусов вза- 
имозамещаемых катионов:

О
Ar i ,  А

Fe2+ >  Mg - -0 ,0 6
Mg >  А1 — 0,20
Fe2+ >  А1 - -0 ,2 4

Fe2+ >  Fe3+ —  0,16
Fe3+>  T i3+ ~  0,06

S i > A l ~ 0,18
Ca>- Na ~ -0,07
Ca >  Mg — - 0,28

C a >  Fea+ -- 0 , 2 3

1 Отсюда понятно, что полное 
замещение в Y  Fe2+ на Mg, 
имеющих Art 0,06 А, дает мень
ший эффект уменьшения объе
ма, чем замещение в Y  0,15 Mg 
на А1, у которых Art 0,20 А й в  
Z 0,15 Si на А1 с Art 0,18 А. У 
первых АУ =  3,0—3,4% (0, 1, 
2, табл. 2), у вторых — 4,0% 
(7, табл. 2). Лишь при замеще
нии в А и в У всего Fe2+ на Mg, 
AF =  4,2—5,3%, т. е. оно боль
ше, чем во втором случае (3, 4, 
5, табл. 2).

Рассмотрим далее различия 
объема ячейки крайних пред
ставителей моноклинных пирок- 
сенов, изоморфизм у которых 
более или менее ограничен, т. е. 
имеется разрыв смесимости раз
ной величины (табл. 3).

Как видим, различия в объе
ме ячейки при изоморфизме с 
несмесимостью гораздо боль
шие, чем при структурных пре
вращениях второго рода, реже 
близки им (см. табл. 2).

Интересно, что у пироксенов 
и амфиболов «чистый» (истинный) 
изоморфизм, как следует из 
сравнения крайних по составу 
членов, обусловливает некото
рые слабые отклонения в струк
туре (искажение тетраэдров и 
искривление их цепочек, см. 
рис. 1; то же других полиэдров 
и их цепочек). Но данные 
изменения формы качественно 
иные: в рамках одной простран
ственной группы симметрии не



Т а б л и ц а З
Изменения объема ячейки у пироксенов разного состава*

Состав катионной части 
типовой формулы Пироксен

О
V, А3

X =N a; Y  разный: А1 Жадеит 401
Сг3+ Космохлор 421
Fe3 + Эгирин 428
AI Жадеит 401

Х=Са; Y  разный: Mg Диопсид 439
Мп Йохансенит 455сР
Fe2 + Геденбергит 450ср

X и Y  разные: Са Mg Диопсид 439
NaFe3+ Эгирин 428
CaFe2+ Геденбергит 450

X  и Y  разные: Са Mg Диопсид 439
Na Al Жадеит 401
Ca Fe3+ Геденбергит 450

К=А1, X  разный: Li Сподумен 389
Na Жадеит 401

K=Mg; X  разный: Mg Клиноэнстатит 417
Ca Диопсид 439

K =Fe2+; X  разный: Fe2+ Клиноферросилит 438
Ca Геденбергит 450

V,

20
7

27

16
5

11
22

38
49

12

22

12

Примечание

У всех одна 
и та ж е про
странственная 
группа сим
метрии

Разные про
странственные 
группы сим
метрии

* Источники см. в табл. 2 и др.

приводят к такой существенной перестройке элементов кристаллической 
ячейки, как при структурных превращениях первого рода, т. е. при 
полиморфии. Это важно для характеристики структурных превращений 
второго рода, относимых к изоморфным, у которых, как и при настоящем 
изоморфизме, изменения размеров решетки тоже могут сопровождаться 
весьма малыми отклонениями в ее форме.

Изменения объема ячейки пироксенов при совместно проявленных 
изоморфных замещениях и структурных превращениях

| L Примерами изменения объема элементарной ячейки пироксенов в ре
зультате изоморфных замещений и структурных превращений первого рода 
являются следующие.

1. При смене сингоний и большом интервале несмесимости с заменой 
в крайних членах в X  всего Mg' на Са у энстатита и диопсида АИ~5,1%а 
всего Fe2+ на Са у ферросилита и геденбергита AVc^3,4% (5а, 0а и 56, 
Об, табл. 2).

2. При смене сингоний и близком составе, но повышенном содержании 
Са, замещающего Mg, объем ячейки увеличивается на 0,9% у куммингто- 
нита (10, табл. 2). У пижонита с повышенным против гиперстена количест
вом Са V тоже больше примерно на 1% (в табл. 2 нет).

3. При смене пространственных групп в рамках той же сингонии в край
них членах, разделенных разрывом смесимссти, с заменой: в X  всего Са 
на Li и в У всего Mg на А1 в паре диопсид — сподумен AV =  11,5% I 
(439,6—388,8 =  50,8 А3); в X  всего Mg на Са и всего Fe2+ на Са в паре кли- 
ноэнстатит — диопсид AF =  5,9 и в паре клиноферросилит — геденбергит 
ДП =  4,1% (см, табл. 2).



4. Без смены пространственной группы, но разном распределении Fe2+ 
ь X (М2) и в Y  (Ml) и разном содержании Мп, объем ячейки геденбергита 
отличается на 0,29% (11, табл. 2), в основном за счет размера и количе
ства Мп.

Таким образом, наибольшие изменения объема ячейки устанавливаются 
у пироксенов с резко различными по размерам и количеству катионами, при 
смене сингоний или только пространственных групп моноклинной сингонии. 
Точно фиксируемые разновидности структурных превращений первого рода 
очень мало сказываются на изменении объема ячейки, вызванном в основном 
изоморфными замещениями.

Со

т°(
Рис. 1. Вытянутая Si ■— О це-
почка жадеита (1) и стянутая °3 л
AI ■— S i — О цепочка обычного
фассаита (2). Цепочка необычного
фассаита Якутии, по-видимому, °з
промежуточная

/  к и  к
i

II. Сочетание изоморфных замещений и структурных превращений 
второго рода обнаруживается в случаях, когда изменения объема ячейки 
явно не согласуются с изменением состава и нет признаков структурных 
превращений первого рода. Соответственно увеличению или уменьшению 
объема ячейки, т. е. направленности структурных превращений второго 
рода, они усиливают или ослабляют эффект изменения объема ячейки из-за 
изоморфизма. Геологические и петрологические предпосылки позволяют 
допускать разные условия температуры (увеличивающей объем ячейки) 
и давления (уменьшающего его) при процессах образования и преобразова
ния пироксенов (и амфиболов) и тем самым укрепляют предположения 
о действии структурных превращений второго рода.

Сравним жадеит с двумя фассаитами практически одинакового состава, 
но с различными объемами ячеек из-за разнонаправленных структурных 
превращений второго рода (12а, 126, 13а, см. табл. 2). У жадеита окта
эдры (У) заселены одним А1, а у фассаитов в них преобладают катионы 
больших размеров, поэтому объем ячейки последних больше, но не столько 
вследствие различия состава, сколько за счет структурных превращений 
второго рода у фассаитов (подробнее об этой паре фассаитов см. в разделе 
о структурных превращениях). Разница в объеме ячейки жадеита и фассаи- 
та, испытавшего гидростатическое давление, 5,26%, а жадеита и фассаита, 
подвергшегося отжигу, 10,5%.

Сопоставим с земными фассаитами специфический (без Fe2+, Fe3+, Мп) 
существенно алюминиевый и титановый фассаит метеорита Алленде (126, 
13а, 136, табл. 2). Плагиоклаз этого метеорита не несет признаков ударного 
сжатия, значит, и пироксен его не испытал. Как и в предыдущем примере, 
разница в объеме ячейки метеоритного (136, табл. 2) и двух земных (126, 
13а, табл. 2) фассаитов связана больше со структурными превращениями 
последних, а не с их иным составом. При этом объем ячейки фассаита Аллен
де больше, чем сжатого фассаита на 3,52%, поменьше, чем расширенного, 
на 1,84%.

Расположим синтетические пироксены в порядке увеличения количества 
А1 в Z и в Y  (через неравные интервалы): диопсид, без А1 (14а, табл. 2), 
минимально алюминиевый фассаит (7а, табл. 2), фассаит, в котором содер
жание А1 ниже максимального и в Z и. в Y  на 0,1 (76, табл. 2), и чермакит, 
имеющий 1,0 А1 в Z и столько лее в Y  (146, табл. 2). От одного пироксена
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к другому, как видно на графике (рис. 2), неравномерно уменьшаются пара
метры а и &0, но возрастают, а затем убывают с0 и р. Соответственно AV, 
А3 увеличивается в интервале диопсида (от 0,00 до 0,24 А1 в Z и в У), 
затем круто падает в интервале фассаита (от 0,25 до 0,40 А1 в обеих пози
циях) и полого понижается до чермакита (с 2,0 А1 поровну в Z и в Y). 
Параметры и объемы ячеек не являются здесь простой (прямой или обратной) 
функцией постепенного изменения состава. Наклон линий, их соединяю
щих, нарушается дважды: на границе диопсида и фассаита, а также на гра
нице максимально глиноземистого фассаита и чермакита, обнаруживая 
резкую качественную реакцию кристаллической структуры. В ряду диоп-' 
сида ячейка разуплотняется (V увеличивается на 11,3 А 3), в ряду фассаита 
она уплотняется (V уменьшается на 18,2 А 3) и еще уплотняется у черма
кита (V уменьшается на 11,4 А 3).

Природный фассаит, испытавший гидростатическое давление (126, 
табл. 2), и чермакит (146, табл. 2) сильно различаются по составу, но имеют 
равные объемы элементарных ячеек. Причины этого разные: сжатие при 
структурных превращениях второго рода у фассаита и почти вдвое большее 
количество А1 в Z и в Y  у чермакита. У фассаита сокращение объема 
ячейки достигло предельного для известково-глиноземистых пироксенов. 
Давление (в случае фассаита) действует подобно вхождению катиона мень- * 
шего размера (в случае чермакита). То и другое вызывает уплотнение кри
сталлической решетки.

Наибольший эффект уменьшения объема силикатов, в частности пиро
ксенов и амфиболов, по В. С. Соболеву и Н. В. Соболеву (Добрецов и др., i 
1970), вызывается повышением координационного числа катионов, чему 
благоприятствуют понижение температуры, повышение давления и пониже
ние концентрации сильных оснований. В пироксенах это переход А1 из 
четверной координации в шестерную (из Z в Y), Mg и Fe2+ из шестерной 
координации в восьмерную (из Кв X).

Здесь налицо сочетание изоморфных 
замещений и структурных превращений 
второго рода, при которых меньший 
катион входит в большую позицию, 
обеспечивая уменьшение объема ячейки.

Вместе с тем, по данным Н. В. Со
болева с соавторами (1971), высокое 
давление (свыше 30 кбар) области верх
ней мантии обусловливает вхождение 
крупного катиона К (ri К =  1,32 А; г; 
Са =  1,02 А) в структуру моноклинного 
пироксена (очевидно, в X) и, по данным 
других авторов, в структуру моноклин
ного амфибола — рихтерита (тоже на 
место Са). Здесь больший катион внед- ‘ 
ряется в меньшую, чем его ионный ра
диус, позицию, не нарушая структуру 
минерала.

Рис. 2. Неравномерность изменения параметров 
ячейки при увеличении содержания А1 в каж
дой из двух позиций: в Z ив  F y  синтетических 
известково-глиноземистых пироксенов (14а, 7а, 
76, 146, см. табл. 2).
Пунктир — интерполяция дэ 0,5 А1 в Z  и в У у 
фассаитов; крестик — V фассаита Якутии; кру
жок — V фассаита Квебека; у обоих А1 как  сред
неарифметическое А1 в Z и в У (см. 12 в табл. 1)

52



Как видим, кристаллическая структура пироксенов (и амфиболов) без 
изменения формы в природных условиях выдерживает значительные на
пряжения: растяжение и сжатие, вызванные сочетанием изоморфизма, 
давления и нагревания, т. е. комбинацией изоморфных замещений и струк
турных превращений второго рода.

Рассмотрим еще несколько примеров, где изоморфизм, по-видимому, 
сопровождается структурными превращениями второго рода. Два искусст
венных фассаита (алюминиевых авгита, по Konig, 1960) при разном содер
жании Mg в X, А1 и Fe3+ в Y, А1 в Z показали тождественные параметры 
ячейки (15а, 156, табл. 2). У фассаитов 15а и 7а (табл. 2), отличающихся 
всего на 0,16 Mg, но синтезированных при разных условиях АР 20,2 А®, 
или 4,0%. Здесь явна роль структурных превращений второго рода. 
У двух фассаитов 156 и 76 (см. табл. 2) присутствие Fe3+ и Mg во втором 
почти сводит на нет разницу в условиях опыта и Л У 2,0 А3, или 0,4%.

Из двух фассаитов (16, табл. 2) тот, у кого А1 >  на 0,08, a Fe3 <  
< н а 0,12, имеет на 0,12% меньший объем ячейки; к тому же он происходит 
из скарнов, температура образования которых ниже, чем пироксенитов. 
Искусственный жадеит по сравнению с природным (17, табл. 2) имеет мень
ший на 0,11% объем ячейки; он лишен примеси более крупных катионов 
и получен при давлении, превышающем природное.

Каждая из трех пар пижонитов наряду с большим (19, табл. 2) или мень
шим (18, 20, табл. 2) различием состава характеризуется разным режимом 
температуры и давления: поверхностным и глубинным (18а, 186, табл. 2) 
или неодинаковым поверхностным (19, 20, табл. 2). Разница в составе 
ощутима: с увеличением количества Fe и Са объем ячейки увеличивается 
на 0,95—0,41 %. Нельзя, однако, исключить возможность отжига пижонита 
из ксенолита и расширение вследствие этого его ячейки; пижонит из интру
зива мог подвергнуться гидростатическому сдавливанию, отчего ячейка 
его могла сжаться.

Примером наложения на изоморфизм двух родов структурных превра
щений: первсго (другая пространственная группа) и второго (сжатая ячей
ка) является пара фассаит — омфацит (21, табл. 2). Состав этих пироксенов 
сильно различен, к тому же они разделены широким интервалом несмеси- 
мссти, но значения их линейных параметров совпадают и только угол (3 
разнится на 38'. Объем ячейки меньше у омфацита всего на 0,32%, хотя 
по сравнению с другими фассаитами (16, табл. 2) мог бы быть меньшим 
на 3,5%.

Обусловленные структурными превращениями второго рода несоот
ветствия между изоморфизмом и объемом ячейки (У) пироксенов представ
лены на рис. 3 (использованы данные табл. 1—3 и другие источники). 
Разный объем ячейки при очень близком составе у разных образцов споду
мена, эгирина, жадеита и геденбергита. Наибольшие изменения объема 
ячейки, без закономерной связи с содержанием железа, у геденбергита 
приходятся на интервал в 12 А3. Между диопсидом с наибольшим У и геден- 
бергитом с наименьшим У интервал всего ЗА3, хотя разница в содержании 
FeO у них 22 вес. %. У синтетических диопсида и геденбергита У отли
чаются на 10,8 А®. У пижонитов У тоже не полностью зависит от содержа
ния Fe' (взято из отношения Са : Mg : Fe'), а отжиг мог привести к более 
сильному увеличению У, чем из-за вдвое большего количества Fe'.

При резко различном составе один из фассаитов, один из омфацитов, 
а также чермакит и космохлор обнаруживают почти одинаковый объем 
ячейки; у чистых эгиринов и железистых омфацитов тоже У очень близок. 
У фассаита изменения У наибольшие и равны 28 А3; повышение их желези
ст ости не обязательно приводит к увеличению У; более или менее железистые 
могут иметь равные У. Наименьший У у среднежелезистого фассаита, испы
тавшего давление, а наибольший У у безжелезистого, с вдвое большим,
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Рис. 3. Объем элементарной ячейки ромбических и моноклинных пироксенов разного 
состава (крайних членов)
1 — MgMg [ S i 2O e]; 2 — Fe2+Fe2+[ Si2O e ]; 3 — MgMg [Si 2O e ]; 4 — Fe2+Fe2+ [ S i 2O j ;  5 -
CaMg [ S i2O e ]; 6 — CaFe2+ [ S i 2O a ]; 7 — CaMn2+ [ S i 20 6]; 8 — (Fe2+, Ca) (Mg, F e 2+) [ Siz0 6];

9 — Ca (Mg, Fe20̂ s  Fe3+, A1 ) [Si 2O e ]; 10 — CaAl [Si.  A lO ,] ;  11 — N aFe3+ [ S i 2O e ]; 12 -  
(Na.Ca) (Mg,Fe2+, Fe3+, Al) [ S i ,6»]; 13 -  NaAl [ S i , 0 , ] ;  14 -  LiAl [ S i , 0 , ] ;  15 — NaCr3+ [S i„ 0 , ]  
буква И  над точками означает искусственный, остальные природные. Энстатит с малым V из-за удар
ного сжатия, пижонит с большим V из-за отжига (обозначены как на рис. 4)

чем у предыдущего, содержанием Ti (очевидно, претерпевшего еще и отжиг 
при полете метеоритов в атмосфере Земли). У омфацита Л]/ в четыре раза 
меньше, чем у фассаита, и равно 7 А3, но у него происходит смена симмет
рии (пространственных групп). В случае разных сингоний при том же соста
ве 1/2 V энстатита практически равно V клиноэнстатита, а 1/2 У ферроси- 
лита почти равно V клиноферросилита. По возрастанию величины объема 
ячейки (см. рис. 3) пироксены располагаются в следующий ряд: сподумен, 
жадеит, клинознстатит, космохлор, чермакит (искусственный), омфацит, 
эгирин, пижонит, фассаит, клиноферросилит, диопсид, геденбергит, йохан- 
сенит, затем энстатит и ферросилит.

В делом элементарная ячейка кристаллической структуры природных 
моноклинных пироксенов в результате изоморфных замещений испытывает 
значительные объемные растяжения, достигающие у йохансенита 461,3 А3, 
и сжатия у жадеита (той же пространственной группы)одо 400,4 А3, а у 
сподумена (другой пространственной группы) до 388,8 А3. В ряду ромби
ческих пироксенов сжатым является энстатит (его V =  834,4 А3), а растя
нутым ферросилит (его V =  876,6 А3). Соответственно известные крайние 
значения объема ячеек моноклинных пироксенов разнятся на 60,9—72,5 А3,
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о
или на 13,2—15,8%, а ромбических — на 42,2 А3, или на 4,81%, т. е. на 
8—11% меньше, чем у моноклинных. К тому же Ап = 1 5 %  является, по 
Гольдшмидту, максимальным, при котором еще возможен изоморфизм, 
что и наблюдается у моноклинных пироксенов.

Очевидно, ДУ =  13—16% — это тот возможный предел сжатия и расши
рения кристаллической решетки любых моноклинных пироксенов, который 
теоретически вообще может быть достигнут при структурных превращениях 
второго рода. Но они в значительной степени обратимы и снимаются при 
разгружении и охлаждении, так что остаточные явления отражают лишь 
небольшую долю изменения объема. У каждого изоморфного ряда моноклин
ных пироксенов предел ДУ (А3 или %) соответственно меньше общего, 
а остаточные сжатие и расширение и того менее. Вот почему на фоне изо
морфных замещений структурные превращения второго рода проявлены 
всего лишь как отклонения (см. рис. 3).

Три аспекта структурного типоморфизма пироксенов

При допустимых ошибках измерений и расчетов изменения объема ячей
ки пироксенов (амфиболов и других силикатов) могут быть следствием 
структурных превращений первого и второго родов, а также изоморфизма 
по отдельности и совместно. Это вносит коррективы во взаимозависимость 
«катион -— параметр ячейки», которая при массовых сопоставлениях пока
зала большой разброс точек у пироксенов (Гинзбург, Сидоренко, 1964) 
и у амфиболов (Гинзбург и др., 1961), а при статистическом анализе не дала 
четкой корреляции у некоторых пироксенов (Добрецов и др., 1971) и у ром
бических амфиболов (Костюк, 1970).

В целом изменчивость объема ячейки большая или меньшая той, которая 
допускается, исходя из конкретных изоморфных замещений определенного 
пироксена, служит безусловным признаком структурных превращений 
второго рода (при наличии структурных превращений первого рода и без 
них). Неодинаковые давление и температура образования и преобразова
ния сходных по составу пироксенов, например, серии авгит — ферроавгит 
из эффузивов района Кантель (Франция) и из дифференциатов интрузии 
Скергаард (Гренландия) определили разные параметры их ячеек, в част
ности Ь0, в связи с чем наклон кривых на графике у двух серий пироксенов 
получился разным (Lefevre, 1969). Следовательно, те же по составу, но ге
нетически неоднотипные пироксены могут иметь разный объем ячейки, 
т. е. характеризоваться разной степенью структурных превращений второго 
рода. 1 ;

Изменения объема ячейки (ДУ, %) пироксенов (амфиболов и некоторых 
синтетических продуктов), обусловленные структурными превращениями 
первого и второго родов, изоморфизмом, а также общим их действием, по
казаны на рис. 4, который составлен по данным табл. 1 и 2. Как видно 
из рис. 4, колебания ДУ от трех факторов, взятых в отдельности и совмест
но, имеют общий разрос от 0,0 до 5,3%, но отличаются преимущественным 
распределением в определенных интервалах. Так, структурные превраще
ния первого рода — с изменением формы (смена сингоний, симметрии, упо
рядоченности и др.) — дают ДУ в основном 0,04—0,90%, редко до 1,2%, 
а при нагревании— до 1,36 и 3,33%. Структурные превращения второго 
рода — без изменения формы — дают ДУ 1,0—2,4%, падающий до 0,0, 
а иногда возрастающий до 5,3%.

Изоморфные замещения, судя по крайним членам непрерывных рядов, 
имеют ДУ 1,8—5,4%, который редко опускается до 0,8—0,0 % у моноклин
ных пироксенов, а у ромбических составляет 4,8 — 5,0%. Между крайними *

* На рис. 4 не показаны.
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Рис. 4. Относительное изменение объема ячейки пироксенов при структурных превращени
ях первого (I) и второго (II) родов, изоморфизме (III) и совместном их проявлении ( I I I—I).
/  — орто-клинопревращения; 2—изменение пр. гр.: 3 —разная упорядоченность; 4 —отжиг; 5 —гидрос
татическое давление; 6 — ударно-взрывное давление; замещения: 7 — Mg~*Fe2+; 8 — S i^ A l  и (MgJI

Fe2+ ) ^ ( F e 3+, Al); 9 — оба предыдущих; 10 — Ca^(Mg, Fe2+, или C a ^ N  :

членами прерывных изоморфных рядов AF колеблется от 0,05* до 16%*. i 
При наложении структурных превращений на изоморфизм AF =  0,1—0,8%,И 
реже 1,8, 3,5, 5,3 и 11%*. Зная только величину AF, %, трудно говорить 
о ее происхождении, но, пользуясь методом исключений, можно утверждать, 
что объем ячейки изменился вследствие структурных превращений второго 
рода при не характерном для структурных превращений первого рода зна
чении AF более 1,0% и отсутствии изоморфизма. Причины структурных ! 
превращений второго рода те же, что и структурных превращений первого 
рода. Они одинаковые в природе и в опыте — это нагревание и давление. I 
Искусственно иногда достигаются большие отклонения от исходного объ- I 
ема, чем известно у природных минералов с их длительной геологической 
историей, нивелирующей различия.

Обнаружение признаков структурных превращений второго рода у пи
роксенов и амфиболов расширяет рамки представлений о типоморфизме 
этих силикатов, заставляя считаться с возможностью изменения парамет
ров и объема элементарной ячейки без изоморфных замещений и структур
ных превращений первого рода. При изоморфизме изменяются размеры 
и объем ячейки, т. е. происходят преобразования, похожие на те, которые 
совершаются при структурных превращениях второго рода. В этом смысле 
изоморфизм выступает как структурный типоморфизм. В итоге каждый 
из трех факторов, влияющих на объем ячейки: структурные превращения 
двух родов и изоморфизм — может рассматриваться как особое проявление 
структурного типоморфизма с характерными признаками.

На примере пироксенов выявилась сближенность понятий изоморфизм 
и полиморфизм. Изоморфизм предполагает постоянство размеров и формы, 
а у пироксенов замещения катионов приводят к изменению и того и другого. 
Полиморфизм предполагает постоянство состава, но у пироксенов аналогич
ные изменения формы наблюдаются и при изменении состава. Полиморфизм 
не допускает изменение размеров без изменения формы, а у пироксенов это 
отмечается. Термин структурные превращения охватывает полиморфизм 
как структурные превращения первого рода и изменение размеров как струк
турные превращения второго рода. На уровне межатомных расстояний 
и элементов структуры пироксенов (полиэдров и их цепочек) по существу 
нет резкой разницы в проявлениях полиморфизма и изоморфизма. Вариации 
кристаллической структуры пироксенов под действием того и другого весь
ма близки, так что понятия полиморфизм и изоморфизм здесь как бы сли
ваются. *

*На рис. 4 не показаны.
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ОСНОВНЫЕ ВЫВОДЫ

1. Обсуждены изменения объема элементарной ячейки (ДУ, %) пирок- 
сенов от чисто структурных превращений первого и второго родов (с по
стоянным составом) и от чисто изоморфных замещений (с тем же типом 
структуры), а также совместные их проявления.

2. При структурных превращениях первого рода — с явными преоб
разованиями формы решетки (смена сингоний, симметрии, упорядоченности 
и др.) — ДУ =  0,2—0,5—0,9%, редко от 0,04 до 3,3%.

3. При структурных превращениях второго рода, происходящих при 
высоких температуре и давлении (гидростатическом и ударно-взрывном), 
когда изменяются только размеры ячейки, ДУ =  0,5 (редко), 1,0—2,4— 
5,3%.

4. При изоморфных замещениях за счет различия параметров конеч
ных членов отдельных рядов ДУ =  2,0—5,4—9,0%, а в целом у разных кли- 
нопироксенов ДУ колеблется от 0,8 до 13—36%.

5. Каждый из трех факторов, действующих на величину объема ячейки 
пироксенов, выступает как особое проявление структурного типоморфизма 
этих минералов.
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ОСОБЕННОСТИ СОСТАВА И НЕКОТОРЫХ СВОЙСТВ ГАЛЕНИТА 
ОТДЕЛЬНЫХ МЕСТОРОЖДЕНИЙ ВОСТОЧНОГО ЗАБАЙКАЛЬЯ

Изучение главных рудосбразующих минералов, к числу которых от
носится и галенит, в месторождениях галенит-сфалеритовой, молибденит-1 
галенит-сфалеритовой и золото-галенит-сфалеритовой рудных формаций ] 
позволило выявить типоморфные особенности этого минерала для Восточ
но-Забайкальской провинции.

Большинство месторождений (Благодатское, Екатерино-Благодатсксе,. 
Центральное, Михайловское, Северо-Акатуевское) относится к галенит-1 
сфалеритовой рудной формации и залегает в карбонатных породах (Образ-1 
цова, 1960; Шолкин, Ленок, 1963; Кузнецов, 1963; Плигина, 1963; Кула-| 
гашев, Фаворов, 1966; Куземко, 1967).

Шахтаминское месторождение (молибденит-галенит-сфалеритовая руд-1 
ная формация) приурочено к массиву гранитоидных пород (Сотников, 1960; 
Сидоренко, 1961), Дарасунское и Ново-Широкинское месторождения (зо- 
лото-галенит-сфалеритовая рудная формация) расположены соответственно 
в приконтактовой зоне гранодиоритов с метаморфизованными габброидными. 
породами и амфиболитами и в эффузивных породах (Грибанов и др., 1959; 
Тимофеевский, 1963).

Рудные тела представляют собой жилы и трубообразные метасоматичес- 
кие залежи и характеризуются довольно однотипным минеральным со
ставом: пирит, арсенопирит, сфалерит, галенит, сульфоантимониды свинца, 
халькопирит, блеклая руда, молибденит, самородное золото. Два послед
них минерала встречаются в различных количествах только в месторожде
ниях соответствующих рудных формаций (молибденит — Шахтаминское, 
золото — Ново-Широкинское и Дарасунское). Жильные минералы — кварц, 
доломит, анкерит, кальцит, мангано-кальцит.

Во всех случаях галенит является распространенным минералом и об
разует значительные скопления в рудных телах. Распределение его неравно-1 
мерное как в пределах рудных тел, так и месторождений в целом. Главная 
масса галенита приурочена к верхним частям рудных тел. Для него ти- i 
пичны крупнозернистые мономинеральные скопления, а также разнозер
нистые агрегаты в срастаниях со сфалеритом. Для Благодатского и Екате- 
рино-Благодатского месторождений характерна тесная ассоциация гале
нита с сульфоантимонидами свинца: буланжеритом, геокронитом, менеги- 
нитом, семсейитом и другими минералами. Поэтому в одних месторожде
ниях (Северо-Акатуевское, Михайловское, Шахтаминское) галенит обра
зовался в ту же стадию, что и сфалерит, в других (Благодатское, Екате- 
рино-Благодатское, Центральное) основная масса галенита выделилась 
в одну стадию с сульфоантимонидами свинца (Добровольская, 1969).
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Некоторые исследователи выделяют на одном месторождении две гене
рации галенита: раннюю, относящуюся к сфалеритовой стадии, и позд
нюю, представляющую самостоятельную карбонат-галенитовую стадию 
(Полякова, 1957). Нам не удалось доказать принадлежность изученных об
разцов галенита к разным парагенезисам или стадиям, поэтому все они 
рассматриваются как образовавшиеся после отложения сфалерита.

Состав галенита и распределение в нем элементов-примесей

Изучение состава галенита проводилось в основном количественным 
спектральным методом, специально разработанным для сульфидных мине
ралов А. С. Дудыкиной.

В спектральном анализе использовался способ просыпки проб в дуговой 
разряд активизированной дуги переменного тока (/ =  18±1а). Спектр 
фотографировался на кварцевом спектрографе ИСП-28 со стандартной ос
ветительной системой через 10-ступенчатый платиновый ослабитель на плас
тинки «спектральные» тип II, чувствительность 16. Концентрации элемен
тов-примесей в галените определялись методом твердого градуировочного 
графика, построенного по эталонам, приготовленным на основе стериль
ного галенита. Все градуировочные графики в области высоких концент
раций (0,я%) корректировались по образцам галенита, ранее проанали
зированным на примеси другими точными аналитическими методами. При
менялась и текущая корректура графиков по внутрилабораторному эталон
ному образцу галенита. По воспроизводимости и чувствительности исполь
зованный метод анализа не уступает иным количественным аналитическим 
методам. Коэффициент вариации для большинства определяемых примесей 
в области низких концентраций не превышает 30%.

Чувствительность по ряду элементов достаточно высока. Например, для 
Ag, Си, Bi, Ge, Tl, Mn, In ^  1—3 -10~4%, для Те, Sb, Zn, Cd, Hg, As =  
=  1—3-10~3%. Использованный метод анализа галенита на примеси весь
ма эффективен, так как позволяет из навески 50 мг выполнить определение 
одновременно 13 элементов.

Для контроля отдельные элементы (Ag, Sb, Sn) были определены в зна
чительном числе проб химическим методом. Оба метода показали хорошую 
сходимость, но, поскольку количественный спектральный метод позволяет 
полнее охарактеризовать состав минерала, то его результаты и легли в ос
нову изучения распределения главных и второстепенных элементов-при
месей в галените.

Типичными примесями для галенита из изученных месторождений яв
ляются серебро, сурьма, кадмий, медь (табл. 1). Для отдельных месторож
дений (Благодатское и Екатерино-Благодатское) характерны также олово 
и таллий, реже отмечается висмут (Шахтаминское, Северо-Акатуевское, 
Дарасунское месторождения), в единичных образцах присутствует теллур 
(Шахтаминское, Михайловское, Ново-Широкинское).

Для галенита выделяются группы элементов-примесей, равномерно рас
пределенные, тесно связанные и постоянно коррелирующиеся друг с дру
гом, и элементы, которые присутствуют в переменных количествах и не
постоянно.

К наиболее стабильным, но количественно варьирующим элементам, 
относятся серебро, сурьма и кадмий. Это является одной из главных типо- 
морфных особенностей исследованных образцов галенита всех месторож
дений, Весьма показательно, что кадмий присутствует в галените незави
симо от загрязнения его сфалеритом и содержания его (0,001—0,003%) 
удивительно постоянны. Одним из доказательств принадлежности кадмия 
к изоморфной примеси галенита служит наличие его в тех же количествах 
даже в пробах, в которых цинк отсутствует.
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Т а б л и ц а !
Результаты количественного спектрального анализа галенита из различных месторождений

№
образца * Ag Sb Bi Си Cd Те Т1 As Sn ***

Б-211 0,15 0,50 __ 0,007 0,0007 0,0033 0,03 0,035
Б -7 0 ,1 2 0 ,2 0 — 0 ,0 1 0,0015 — 0,005 1 0,01
Б-250 0,16 3 0,0004 0,004 0,00075 — 0,0074 0,81 0,04
Б -52 0 ,2 0 0,40 0 ,0 0 0 2 0,007 0,0018 — 0,0007 0,07 0,068
Б-9 0 ,2 0 0,50 0 ,0 0 0 2 0,0065 0,0025 __ 0,0004 0 ,0 1 2 0,03
Б-205 0,27 0,60 — 0,008 0 ,0 0 1 __ 0 ,0 0 1 1 0,35 0,08
Б-233 0,30 4 — 0 ,0 1 0,0004 __ __ 0 ,0 1 2 0,03
Б-114 0,30 0,23 0 ,0 0 0 1 2 0,003 0 ,0 0 1 __ 0,0005 0,015 0,04
Б-11 0,28 0,60 — 0 ,0 1 0,00013 ___ 0,006 0,09 0,03
Б-145 0,30 0,28 — 0,006 0,0005 __ 0,0028 0,016 0,06
Б-238а 0,38 0,50 — 0,007 0 ,0 0 1 __ 0,0004 0,07 0,035
Б -22 0,35 0,45 — 0,003 0 ,0 0 2 __ __ 0,013 0,03
Б-120 0,36 0 ,2 2 — 0,008 0,0015 __ 0 ,0 0 2 0,03 0,043
Б-284 0,35 0,25 — 0,007 0,0015 __ 0,0004 0 ,0 1 0,05
Б-566 0,35 0,42 — 0,007 0,003 __ 0,0006 0 ,0 2 0,03
Б -50 0,41 0,60 — 0 ,0 1 0,0009 __ 0,0035 0,08 0,05
Б-286 0,35 0,28 — 0,005 0,0017 __ 0,0005 0 ,0 2 0,06
Б-105 0,40 0,50 — 0,008 0 ,0 0 1 __ 0 ,0 01 0 ,0 2 2 0,05
Б -252 0,36 0,52 0,0 01 0,007 0,0008 __ 0,0023 0,025 0,046
Б-246 0,40 0,40 —  , 0,007 0,0008 __ 0,0007 0 ,0 1 2 0,06
Б-119 0,50 0,36 — 0,008 0,0008 __ 0,0025 0 ,0 2 0,05
Б-282 0,42 0,19 — 0,007 0 ,0 0 1 __ 0,004 0,05 0,04
Б-112 0,30 0,27 — 0,007 0,0005 __ 0,0015 0 ,0 1 0,05
Б-141 0,50 0,50 — 0 ,0 0 2 0,0025 __ 0 ,0 01 0,003 0,035
Б -221 0,39 0,65 —  ■ 0,006 0,0025 __ 0 ,0 0 1 2 0 ,0 2 0,04
Б -232 0,40 0,47 — 0,008 0,0045 __ 0 ,0 01 0,05 0,047
Б-256 0,45 0,55 — 0 ,0 1 0,0017 ___ 0,0008 0,03 0,043
Б-289 0,48 0,33 0 ,0 0 0 1 0,0035 0 ,0 01 __ 0,0004 0 ,0 1 0,043
Б -203 0,63 0,90 — 0,009 0 ,0 01 __ 0 ,0 0 1 0,03 0,04
Б-143 0,65 0,63 — 0 ,0 1 0,003 __ 0,0004 0 ,0 0 1 0,05
Б -22 5 0,45 0,42 — 0,0025 0 ,0 0 2 ;__ 0,0017 0 ,0 1 0,04
Б-229 0,43 0,40 — 0,007 0,003 __ 0 ,0 0 1 0,04 0,05
Б-121 0,50 0,45 — 0,006 0,0007 __ 0,0033 0 ,0 1 0,05
Ц-38 0,55 0,53 0 ,0 0 0 1 0 ,0 1 0,0015 __ 0,0004 0,0035 0,05
М-120** 0,30 0,30 — 0 ,0 0 2 0 ,0 0 1 __ __ 0,03 Не опр
А-134 0 ,2 0 0,50 • — 0 ,0 0 1 0 ,0 0 2 _ __ 0 ,0 1 » »
А-141 0,05 0 ,2 0 0 ,0 0 1 0,005 0,003 __ __ 0,015 » »
А-140 0 ,2 0 0 ,2 0 — 0 ,0 0 2 0 ,0 0 2 __ . __ 1 » »
А-142 0 ,1 0 0 ,2 0 0,0055 0,005 0,003 __ __ 0 ,0 2 » »
А-150 0 ,1 0 0,15 0,009 0,0035 0,003 __ __ 0 ,0 2 » »
А-193 0 ,2 0 0 ,2 0 0,005 0,008 0,003 __ __ 0 ,0 1 » »
А-160 0,07 0,28 0,003 0 ,0 0 0 2 0 ,0 0 2 __ 0 ,0 01 — 0,07
А-199 0,10 0 ,1 0 0 ,0 0 1 0,005 0,003 — .— 0 ,0 1 Не опр
НШ-1 0,05 0,09 — 0,00035 0,0008 0,003 0,0014 0,09 —
Ш-190 0,03 0 ,1 1 0,0006 0 ,0 1 0,0025 0,013 — 0,0 01 0,001
Ш-215 0,032 0 ,1 2 0 ,0 1 0,03 0,003 __ — 0,005 —
Ш-193 0,055 0 ,1 2 0,0015 0 ,0 2 0,003 0 ,0 1 — 0,004 0,001
Ш-171 0,055 0 ,1 2 0,024 0,05 0,0017 — — 0,03 —
Ш-197 0,07 0 ,1 0 0,007 0,04 0 ,0 0 2 0 ,0 2 — 0 ,0 2 —
Ш-198 0 ,1 0 0,08 0,004 0,007 0,0025 0 ,0 1 — 0 ,0 0 1 —
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Т а б л и ц а  1 (окончание)

№
образца * Ag Sb Bi Си Cd Те Т1 As Sn * * *

Ш -163 0 ,1 0 0 ,10 0 ,0022 0 ,038 0 ,003 _ _ 0 ,004 _
Ш -202 0 ,1 0 0 ,1 5 0 ,002 0 ,0 2 0 ,0025 — 0 ,0009 0 ,003 0,001
Ш -168 0 ,1 3 0 ,1 5 0 ,0 2 0 ,0 6 0 ,0 0 1 7 — — 0 ,0 2 —
Ш -201 0 ,1 3 0 ,1 8 0 ,0055 0 ,12 0 ,003 0 ,0 0 5 0 ,0008 0 ,0027 —
Ш -187 0 ,1 7 0 ,1 0 0 ,027 0 ,012 0 ,0028 — — 0 ,007 0,001
Ш -151 0 ,2 0 0 ,1 6 0 ,006 0 ,0 4 0 ,003 — 0 ,0007 0 ,02 —
Ш -167 0 ,2 8 0 ,0 6 0 ,03 0 ,012 0,001 0 ,0 1 5 0 ,0 0 0 5 0 ,0075 0 ,0 0 0 4
Ш -164 0 ,3 8 0 ,12 0 ,045 0 ,03 0 ,0015 0 ,0 0 9 0 ,003 0,01 0 ,0 0 0 3
1П-156 0 ,3 2 0 ,0 7 0 ,20 0 ,0 3 0 ,002 0,01 0 ,0 0 0 8 0 ,0 3 0 ,0 0 0 3
Ш-200 0 ,3 5 0 ,13 0 ,0 8 0 ,015 0,001 0 ,015

"

0 ,005

"

Аналитик А. С. Дудыкина.

* Буквы перед номером образца — начальная буква названия месторождения.
** № с М-120 по А-199 (за исключением А-160) — данные полуколичественных анализов.

*** Данные (Sn) получены по градуировочному графику сфалеритов.

Содержания серебра и сурьмы и различные их соотношения представ
ляют наибольший интерес. В галените Шахтаминского, Ново-Широкин- 
ского, Михайловского и Северо-Акатуевского месторождений различия 
в содержаниях этих двух элементов находятся в пределах десятых долей 
процента. Единичные резкие отклонения обусловлены редкими включениями 
сульфоантимонидов серебра, иногда блеклых руд (Шахтаминсксе). Зна
чительные колебания в содержаниях обоих элементов наблюдаются в га
лените Благодатского и Екатерино-Благодатского месторождений. Безу
словно, резко повышенные содержания сурьмы, реже серебра свидетельст
вуют о присутствии в галените включений сульфоантимонидов свинца и се
ребра, которые устанавливаются при микроскопическом изучении. Возмож
но также, что повышенные содержания серебра в галените связаны с за
грязнением его серебросодержащими буланжеритом и геокрснитом. Пос
леднее обстоятельство может служить косвенным признаком принадлеж
ности галенита и сульфоантимонидов свинца к одной стадии минералооб- 
разования.

Основное количество проб галенита Благодатского и Екатерино-Благо
датского месторождений показало положительную связь для пары сереб
ро — сурьма, для которых получено уравнение регрессии: у =  0,83 х 
+  0,08, где у — Sb, х =  Ag (рис. 1). Сопоставление наших расчетных 
данных с данными, приведенными А. А. Годовиковым (1965), позволяет 
предполагать присутствие в галените соединения AgSbS2, образующего 
твердый раствор с PbS по аналогии с AgBiS2 (Van Hook, 1960; Онтоев 
и др., 1960; Годовиков, 1966).

Характерно присутствие в галените меди (от 0,0035 до 0,12%), причем 
в большинстве образцов содержания ее не превышают тысячных долей 
процента. Как правило, в этих образцах включения халькопирита отсут
ствуют, поэтому вполне вероятна связь меди со станнином. Значительно 
выше (до 0,12%) количества меди в галените Шахтаминского месторож
дения, что является важной типоморфной особенностью поздних ассоциа
ций. В отдельных образцах галенита этого месторождения кроме включений 
халькопирита присутствуют примеси бурнонита и блеклой руды, которые 
представляют позднюю парагенетическую ассоциацию вместо парагенезиса 
сульфоантимонидов свинца в Благодатском и Екатерино-Благодатском мес
торождениях. Поскольку во всех месторождениях галенит отлагался позже
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Рис. 1. Отношения серебра и 
сурьмы в галените месторожде
ний Восточного Забайкалья
П рямая линия соответствует тео
ретическому составу AgSb S 2, пунк
тирные — области среднеквадратич
ных отклонений от теоретического 
состава. Месторождения: 1 — Бла
годатское, 2 — Екатерино-Благо
датское, 3 — Центральное, 4 — 
Михайловское, 5 — Северо-Акату- 
евское, 6 — Ш ахтаминское, 7 — 
Ново-Ш ирокинское

сфалерита, местами с признаками замещения его, не исключено, что медь 
не только присутствовала в тех порциях раствора, из которых кристалли
зовался галенит, но и выщелачивалась из сфалерита.

Примесь олова отмечается в галените всех месторождений. Содержание 
его постоянно и почти одинаково во всех пробах галенита Благодатского 
и Екатерино-Благодатского месторождений (сотые доли процента). В Шах- 
таминском галените оно содержится в отдельных образцах в тысячных и де
сятитысячных долях процента. Вероятно, олово в галените связано с вклю
чениями оловосодержащих минералов (касситерита, станнина, сфалерита), 
которые устанавливаются в виде включений в галените Благодатского 
и Екатерино-Благодатского месторождений. Некоторое количество олова 
может быть связано с сурьмой и серебром, которые остаются после расчета 
на миаргирит (AgSbS2), образуя в одном случае сульфостаннаты, в дру
гом — серебро- и оловосодержащие минералы типа канфильдита (Ag8SnS6). 
Присутствие олова в галените является типоморфной особенностью этих 
месторождений. Часть олова, как и медь, в отдельных месторождениях 
может быть привнесена поздними свинецсодержащими растворами, но не 
исключено, что олово унаследовалось из сфалерита при замещении его 
галенитом.

В галените из Благодатского и Екатерино-Благодатского месторож
дений отмечается таллий. По К- Ф. Кузнецову (Кузнецов, 1963; Кузнецов, 
Мейтув, 1967), таллий тесно связан со свинцом в растворах, несущих так
же мышьяк, сурьму и серебро. Однако он считает, что в галените нет пря
мой корреляции таллия с сурьмой и серебром, но есть связь с мышьяком, 
поэтому возможен изоморфизм по схеме 2РЬ2+ — Т1+ +  As3+.

В. В. Иванов (1966) указывает, что вхождение таллия в галенит осу
ществляется по аналогичной схеме, но на место мышьяка он помещает 
Bi3+, Sb3+ и т. д. По нашим данным присутствие таллия в галените, по- 
видимому, в большей мере связано либо с висмутом (Шахтаминское место
рождение), либо с включениями таллийсодержащих сульфоантимонидов 
свинца (Благодатское и Екатерино-Благодатское месторождения).

Систематическое присутствие висмута в галените устанавливается толь
ко в Шахтаминском и Северо-Акатуевском месторождениях, но концент
рации его нестабильны (сотые и тысячные доли процента). Более постоян
ные и относительно высокие содержания висмута характерны для галенита 
Дарасунского месторождения. В шахтаминском галените наблюдается кор
реляция висмута с теллуром, что позволяет предполагать наличие вклю
чений теллуридов висмута.
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Другие элементы-примеси (Fe, Mo, Zn) обусловлены загрязнением проб 
пиритом, молибденитом и частично сфалеритом.

Таким образом, изучение галенита из ряда месторождений Восточного 
Забайкалья позволило выявить некоторые типоморфные его особенности. 
Одной из отличительных черт, независимо от условий его образования, 
является постоянное присутствие серебра, сурьмы и кадмия. Для галенита 
из месторождений, тяготеющих к оловосодержащему краю ряда галенит- 
сфалеритовой рудной формации, типичны также таллий, олово и медь, 
а для галенита из месторождений, более близких к золото- и молибденсо
держащим членам ряда ,— висмут и теллур.

Повышенные содержания серебра и сурьмы (до 0,65%) отмечаются 
только в галените Благодатского и Екатерино-Благодатского месторож
дений, что возможно связано с особенностями поздних рудообразующих 
растворов.

Зависимость физических и оптических свойств галенита 
от его состава

Установление прямой корреляционной зависимости между серебром 
и сурьмой (рис. 1) позволяет проследить влияние различных содержаний 
этих элементов на некоторые свойства галенита. Влияние других элемен
тов-примесей, по-видимому, можно исключить, так как содержания их 
в галените отдельных месторождений либо несущественны, либо постоянны.

П л о т н о с т ь  галенита определена методом гидростатического взве
шивания (аналитик Е. П. Погодина). Колебания полученных значений 
плотностей (7,20—7,84, табл. 2), на первый взгляд, не показали законс-

Т а б л и ц а  2
Результаты измерения плотности галенита Благодатского и Екатерино-Благодатского

месторождений

№  образца d , г / с м 3 Ag , вес.% Sb, вес.% № образца d , г/ с м 3 Ag, вес.% Sb, вес.%

232 7 ,20 0 ,4 0 0 ,47 256 7 ,50 0 ,4 5 0 ,5 5
229 7 ,30 0 ,43 0 ,4 0 143 7,50 0 ,6 5 0 ,6 3
288 7,31 0 ,4 0 0 ,3 5 286 7 ,5 6 0 ,3 5 0 ,2 8
112 7 ,38 0 ,30 0 ,2 7 284 7 ,56 0 ,3 5 0 ,2 5
119 7,40 0 ,50 0 ,3 6 289 7 ,60 0 ,4 8 0 ,3 3
566 7,42 0 ,3 5 0,42 121 7,61 0 ,50 0 ,4 5
282 7,42 0 ,42 0 ,19 105 7 ,77 0 ,4 0 0 ,50
50 7,43 0,41 0 ,6 0 281 7 ,8 0 0 ,4 3 0 ,1 9
203 7 ,47 0 ,63 0 ,9 0 120 7 ,8 4 0 ,3 6 0 ,2 2
246 7 ,50 0 ,4 0 0 ,4 0

мерности, но путем сопоставления с корреляционными данными по содер
жанию Ag и Sb установлена некоторая зависимость измеренных плотнос
тей от количества серебра и сурьмы в галените. Например, точки, распо
лагающиеся на корреляционной прямой или вблизи нее (рис. 1), соответ
ствуют образцам галенита с плотностью 7,3—7,6 г/см3. Точки, отклоняю
щиеся от прямой в ту или иную сторону, характеризуют галенит с резко 
повышенной (7,8 г/см3) или пониженной (7,2 г/см3) плотностью. В первом 
случае это может быть обусловлено присутствием в галените значительных 
количеств Ag, коррелирующихся с Bi, но не исключено и присутствие микро
включений самородного серебра. Понижение значений плотности объяс
няется наличием механических примесей в виде субмикрсскопических вклю
чений сульфоантимонидов свинца или серебра.
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О т р а ж а т е л ь н а я  с п о с о б н о с т ь .  Полагая, что галенит 
является минералом с постоянным составом, многие исследователи исполь
зуют его в качестве эталона при измерениях отражательной способности 
других минералов. Однако в ряде работ в последнее время было показано, 
что отражательная способность галенита меняется в зависимости от его 
состава и, в частности, содержания в нем примесей серебра и висмута (Моз
гова, 1966).

Отражательная способность была изучена на ряде образцов галенита, 
довольно резко отличающихся по содержанию серебра и сурьмы. Измеря
лась отражательная способность на приборе ФМЭ-1 и на установке ПИОР 
с автоматической регистрацией (конструкции Л. Н. Вяльсова). Сопостав
ление полученных данных (табл. 3) показало, что изменение в галените 
содержания серебра и сурьмы соответственно от 0,1 до 0,65% (хотя запись 
спектров отражения позволяла зафиксировать изменение R в пределах 
±0,3%  абс. при Я =  580 нм) практически не влияет на величину его от
ражательной способности. По-видимому, более существенное значение 
имеет качество полированной поверхности, которое зависит от ряда причин, 
в том числе структуры его зерен и строения минеральных агрегатов. Раз
личные значения отражательной способнссти галенита, полученные на 
ФМЭ-1, скорее всего обусловлены этим.

М и к р о т в е р д о с т ь  галенита измерялась на микротвердометре 
ПМТ-3, тарированном по каменной соли (при Р Ъ Г , Н  21,6 кГ/мм2) по 
методике. СИ . Лебедевой (1963). Испытания проводились при одинаковых 
условиях: нагрузка 20 Г, время вдавливания 10 сек. Всего было сделано

Т а б л и ц а З
Значения отражательной способности R галенита (в %)

Длина волны, нм

18
7/

63

Б
-9

/6
4

Б
-1

12
/6

4

Е
К

-Б
24

6/
63

Б
-2

89
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Б
-1

41
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4

Б
-1

43
/6

4 Синтети
ческий

440 48,0 45,9 48,0 49,2 47,8 47,6 47,0 49,6
460 47,3 45,3 47,3 48,4 46,8 46,2 46,6 47,2
480 46,2 44,7 45,7 46,6 45,6 45,0 45,5 45,3
500 45,3 44,0 44,7 45,7 44,4 44,1 44,8 44,0
520 44,2 43,0 43,7 44,9 43,5 43,5 43,7 43,3
540 43,3 42,2 42,8 44,0 42,7 42,6 42,8 42,8
560 42,5 41,6 42,3 43,3 42,1 42,1 42,3 42,4
580 42,0 41,2 41,8 42,7 41,6 41,5 41,8 42,0
600 41,7 41,0 41,6 42,6 41,4 41,2 41,7 41,7
620 41,4 40,8 41,7 42,6 41,4 41,2 41,7 41,6
640 41,2 40,8 41,8 42,7 41,5 41,3 41,8 41,5
660 41,3 41,0 42,1 42,9 41,6 41,5 42,1 41,4
680 41,2 41,1 42,1 42,8 41,4 41,6 42,3 41,4
700 40,9 40,9 42,0 42,7 41,1 41,6 42,2 41,4
720 40,4 40,6 41,5 42,4 40,6 41,2 41,5 41,3
740 39,5 40,0 41,0 42,0 40,2 40,6 41,0 41,2

Содержание Ag, % 0,17 0 ,2 0 0,33 0,40 0,48 0,50 0,65 —

Содержание Sb, % 0 ,1 0 0,50 0,39 0,40 0,44 0,50 0,63 —



Рис. 2. Зависимость микротвердости галенита от содержаний серебра
Прямая линия соответствует вычисленной микротвердости,пунктирные — области среднеквадратич
ных отклонений. Условные обозначения см. на рис. 1

более 300 замеров на 60 образцах галенита из различных месторождений 
Восточного Забайкалья. Из полученных данных было найдено уравнение 
регрессии у  =  37,31 х +  76,64, где у  =  НкГ/мм2, х =  Ag%, Sb%, которое 
показало, что микротвердость галенита прямо пропорциональна содер
жанию серебра и сурьмы.

Как видно из графика (рис. 2), значения микротвердости Н колеб
лются от 66 до 123 кГ/мм2, а ее средние значения при одних и тех же со
держаниях серебра—в пределах 10—20 кГ/мм2. Последние могут быть свя
заны с сшибкой измерения, которая обычно не превышает 10 кГ/мм2, или 
с анизотропией твердости, обусловленной различной ориентировкой зерен. 
Некоторое отклонение значений микротвердости от вычисленных по урав
нению в сторону завышения наблюдается для образцов галенита, взятых 
с глубоких горизонтов Благодатского месторождения. Возможно, что эти 
отклонения объясняются присутствием в галените тончайших включений 
миаргирита в виде продуктов распада твердого раствора (Добровольская 
и др., 1971). Микротвердость миаргирита, по Бови и Тейлору (1959), Янгу 
и Миллману (1964), при нагрузке 50 Г соответственно 104—123 кГ/мм2 и 85— 
142 кГ/мм2, что несколько выше микротвердости галенита (63—91 кГ/мм2) 
при той же нагрузке. Сильно заниженные значения микротвердости гале
нита при содержании Ag 0,65%, возможно, связаны с наблюдающимися 
пластическими деформациями зерен, а также с присутствием субмикро
скопических включений сульфоантимонидов свинца. Характерно, что в 
этих же образцах отмечается избыток сурьмы по сравнению с серебром.

Таким образом, установленная ранее прямая зависимость микротвер
дости галенита от содержания в нем серебра (Синяков, Новожилов, 1964; 
Мозгова, 1966) подтвердилась и нашими данными.

Некоторые расхождения в абсолютных значениях микротвердости га
ленита, приводимых различными авторами, по-видимому, обусловлены ря
дом факторов: точностью измерения, влиянием деформаций и присутствием 
примесей механических и возникших в результате распада твердого раство
ра. Высокие значения микротвердости галенита из благодатских место
рождений скорее всего связаны с распадом твердого раствора PbS +  AgSbS2.

И з о т о п н ы й  с о с т а в .  Изученные образцы галенита характери
зуются сходными парагенетическими ассоциациями, но образовавшимися 
в разных геологических условиях. На этом основании допускались разный
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Т а б л и  ц а 4
Изотопный состав свинца галенита

№ образца Месторождение РЬ 206 РЬ 207 РЬ 208
РЬ 204 РЬ 204 РЬ 204

Б-284/63 Екатерино-Благодатское 18,41 15,59 38,82
Б-252/63 » 18,48 15,34 38,42
Б -201/63 Благодатское 18,26 15,49 38,78
Б -208/63 » 18,56 15,55 38,74
Б-211/63 » 18,48 15,72 38,65
Б-203/63 » 18,33 15,57 38,58
Б -214/63 » 18,34 15,76 38,69

изотопный состав свинца в галените и отсюда возникновение его в различ
ные стадии. Изучение изотопного состава свинца проводилось на масс- 
спектрометре МИ-1301 по методу А. Д. Есикова (Есиков и др., 1965). По
лученные результаты для галенита различных рудных тел Благодатского 
и Екатерино-Благодатского месторождений (табл. 4) показали, что в пре
делах этих месторождений наблюдаются вариации в изотопном составе свин
ца, соизмеримые с ошибками опыта. Это позволило сделать вывод об от
сутствии изотопного сдвига в пределах рудных тел и месторождений, что 
свидетельствует о значительном постоянстве общего магматического очага, 
послужившего источником свинца, а также об отложении галенита в этих 
рудах в одну стадию.

Полученные результаты совпадают с данными для галенита других 
месторождений Восточного Забайкалья (Северо-Акатуевское, Кадаинское, 
Шахтаминское, Ново-Широкинское и др.; Томсон и др., 1965). Это позво
ляет считать, что месторождения со сходным изотопным составом свинца 
в галените имеют общий магматический источник.

ВЫВОДЫ

1. Для галенита ряда месторождений Восточного Забайкалья, отно
сящегося к различным рудным формациям, характерно присутствие се
ребра, сурьмы, висмута, кадмия, меди, олова, таллия и теллура.

2. Переменные количества, отсутствие или наличие того или иного эле
мента в галените определяют его типоморфные особенности в каждом кон
кретном месторождении. Галенит молибденовых и золотых месторождений 
характеризуется присутствием меди, висмута и теллура. Для галенита 
свинцово-цинковых месторождений (Благодатское и Екатерино-Благодат- 
ское месторождения) наряду с главными элементами-примесями, серебром 
и сурьмой типичны олово и таллий.

3. Содержания серебра и сурьмы связаны корреляционной зависимостью, 
что дает основание полагать существование твердого раствора PbS+AgSbS 2. 
Соотношения серебра и сурьмы, отвечающие AgSbS2, наиболее 
типичны для галенита благодатских месторождений, особенно отобранного 
с более глубоких горизонтов. Образование структур распада твердого раст
вора PbS -Г AgSbS2 позволяет отнести этот галенит к более высокотемпе
ратурным образованиям, подвергшимся охлаждению в процессе форми
рования руд.

4. Изменение количественных характеристик физических и оптических 
свойств галенита в зависимости от их состава является следствием изо
морфного вхождения серебра и сурьмы. На исследованном материале ус
танавливается прямая пропорциональная зависимость микротвердости

68



галенита от содержания в нем серебра и сурьмы. Отражательная способ
ность галенита с различным количеством элементов-примесей (Ag, Sb, Bi) 
в диапазоне волн 400—800 нм практически не меняется. Это позволяет ис
пользовать галенит как эталон только при визуальном измерении отража
тельной способности других рудных минералов.
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О ПРИРОДЕ ВКЛЮЧЕНИЙ ЭГИРИНА 
В НЕФЕЛИНЕ ХИБИНСКОГО ЩЕЛОЧНОГО МАССИВА

Одной из специфических особенностей нефелиновых сиенитов Хибин
ского массива (Кольский полуостров) является широкое развитие в нефе
лине включений эгирина.

Микроскопические включения эгирина обычно так густо насыщают кри
сталлы нефелина, что придают ему характерную зеленоватую окраску и сла
бую магнитность. Диагностика включений эгирина под микроскопом про
изводится по зеленой окраске, характерному плеохроизму, большому 
показателю преломления, высокому двупреломлению, отрицательному уд
линению и прямому погасанию (угол cNp «=> 0°). Отнесение включений пи
роксена к эгирину подтверждено рентгенометрически путем снятия порошко- 
граммы с остатка от растворения темно-зеленых кристаллов нефелина в сла
бой соляной кислоте (Дудкин и др., 1964).

В нефелине всех комплексов пород, слагающих массив, включения эги
рина обычно распределены более или менее равномерно. Реже наблюдаются 
случаи, когда они располагаются в зонах роста кристалла-хозяина парал
лельно граням гексагональной призмы и базального пинакоида; по данным 
Т. Н. Ивановой (1963), включения, концентрирующиеся в зонах роста 
нефелина горных пород ийолит-уртитового комплекса, следует отнести 
к эгирин-авгиту. Иногда включения эгирина сосредоточиваются в цент
ральных частях зерен нефелина, образуя там участки, контуры которых 
в шлифах имеют правильные шести- и четырехугольные очертания. При 
любом способе размещения включений эгирина в их ориентировке внутри 
кристалла хорошо заметна тенденция располагаться удлинениями парал
лельно оси L6 нефелина.

По форме среди включений эгирина различают тонкие, иногда ветвя
щиеся иголки, слегка вытянутые зернышки и призматические кристаллики. 
В одном кристалле нефелина могут встречаться включения различной формы, 
но обычно наблюдается преобладание какой-нибудь одной разновидности. 
Размеры включений эгирина изменяются от тысячных до десятых долей 
миллиметра. Совместно с включениями эгирина в кристаллах нефелина 
хибинских пород часто присутствуют включения калиевого полевого шпата, 
виллиомита, жидкости и газа (Икорский, 1967).

Хотя включения эгирина в нефелине Хибин известны с самого начала 
исследования этого щелочного массива, какого-либо специального изуче
ния их происхождения не проводилось. При петрографических и минерало
гических описаниях горных пород исследователи обычно ограничивались 
краткими замечаниями о морфологии и характере размещения включений 
эгирина, и лишь некоторые авторы высказывали предположения, что вклю
чения эгирина могли возникнуть в результате совместной кристаллизации
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с нефелином (Галахов, 1959). Иной точки зрения придерживается М. Д. Дорф- 
ман (1962), полагая, что эгирин выделился в результате распада твердого 
раствора згирина в нефелине.

Известно, что для решения различных генетических вопросов вклю
чения посторонних кристаллов используются в меньшей степени, чем вклю
чения жидкости, газа или расплава (Ермаков, 1950). Однако в ряде слу
чаев их изучение также может дать определенную информацию об условиях 
кристаллизации или последующих изменений минерала-хозяина (Ляхов, 
Пизнюр, 1964).

Как уже отмечалось, включения згирина в породообразующем нефелине 
Хибин развиты чрезвычайно широко и их образование является резуль
татом процесса, по-видимому, общего для всех интрузивных комплексов 
массива. В этой связи можно полагать, что изучение природы включений 
згирина в нефелине позволит установить некоторые особенности этого 
процесса, столь широко проявившегося в породах массива.

В 1964—1966 гг. при сборе материала для изучения включений газов 
и битумов в минералах Хибинского массива одним из авторов данной статьи 
(Икорский, 1967) были обнаружены крупные кристаллы нефелина с инте
ресным зональным распределением включений згирина и полевого шпата. 
В результате исследования этих кристаллов были получены данные, по
зволившие сделать определенные выводы о генезисе включений згирина.

Описываемые кристаллы нефелина были встречены в пегматитовых 
жилах 3 и 4, залегающих соответственно в неравнозернистых згириновых 
нефелиновых сиенитах и фойяитах на западных склонах горы Партомчорр 
в районе Умбозерского перевала (Икорский, 1967). Подобные образования 
обнаружены также Л. В. Козыревой в пегматитовых жилах крупнозернис
тых массивных хибинитов среднего течения р. Гольцовки в северо-запад
ной части массива.

Минеральный состав пегматитов близок к составу вмещающих пород — 
неравнозернистых нефелиновых сиенитов, фойяитов и хибинитов. Кристал
лы нефелина сосредоточены главным образом со стороны лежачего бока пег
матитовых жил, где они образуют почти мономинеральный зальбанд. Раз
меры кристаллов достигают 7—10 см. При соприкосновении друг с другом 
форма кристаллов бывает несколько искажена. Наиболее правильно об
разованные формы, имеющие вид коротких гексагональных призм, наблю
даются в тех случаях, когда кристаллы нефелина заключены в агрегат иголь
чатого згирина или располагаются между таблитчатыми кристаллами по
левого шпата. С поверхности отдельные кристаллы нефелина замещаются 
натролитом.

На сколах и срезах кристаллов видно, что их центральные части сло
жены однородным бесцветным или слегка желтоватым прозрачным нефели
ном, а наружные части непрозрачны и имеют характерную для нефелина 
Хибинского массива зеленовато-серую окраску. Кайма зеленовато-серого 
нефелина в разных частях одного и того же кристалла может иметь различ
ную ширину. Граница ее с чистым нефелином расплывчата и, как правило, 
имеет извилистые очертания. Довольно часто от периферических частей 
кристаллов в прозрачные участки нефелина проникают узкие извилистые 
«языки», сложенные таким же, как и наружные части, зеленовато-серым 
нефелином (рис. 1).

Размеры участков прозрачного и зеленовато-серого замутненного не
фелина изменяются в широких пределах даже в рядом расположенных кри
сталлах. Иногда кристаллы целиком сложены непрозрачным нефелином, 
среди которого беспорядочно в виде реликтов разбросаны небольшие с рас
плывчатыми контурами участки прозрачного и полупрозрачного нефелина.
В то же время идиоморфные кристаллы нефелина, заключенные в чехле 
игольчатого згирина, как правило, бывают целиком сложены прозрачным 
■чистым нефелином.
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Рис. 1. Полированная пластинка, 
вырезанная из зонального кристал
ла нефелина (жила пегматита 3). 
Увел. 1,4
Зоны прозрачного (а), зеленовато-се
рого (б) и светло-серого (в) нефелина» 
С поверхности нефелин замещен нат
ролитом (Н)

Окраска непрозрачных наружных частей кристаллов обычно неодина
кова. Вблизи прозрачных участков кристалла она зеленовато-серая, в са
мых наружных частях кристаллов она часто становится более светлой, 
и зеленоватый тон в ней почти исчезает.

Таким образом, в общем случае в кристаллах от центра к периферии по 
окраске можно выделить три переходящие друг в друга зоны: бесцветно
прозрачного, зеленовато-серого и светло-серого нефелина, которые для 
удобства обозначим соответственно а, б и в.

Кроме окраски эти зоны внешне отличаются и по степени трещиноватости. 
Для зон а и б характерны сравнительно немногочисленные протяженные 
слегка изогнутые трещины, обычно ориентированные более или менее па
раллельно спайности {1010}. В зоне в трещиноватость гораздо более ин
тенсивная и имеет вид густой сетки.

Под микроскопом видно, что зеленовато-серая и светло-серая окраска 
зон б и в  обусловлена включениями зерен полевого шпата и эгирина, ко
торые обильно насыщают эти зоны, часто соприкасаясь друг с другом.

Включения эгирина образуют призматические и игольчатые кристал
лики, размеры которых по удлинению колеблются от нескольких микрон 
до 1—2 мм. Для включений полевого шпата характерны неправильные или 
грубо прямоугольные зерна размером от тысячных до десятых долей мил
лиметра. Полевой шпат во включениях представлен в основном калиевым 
полевым шпатом, реже альбитом. Показатели преломления включений 
полевого шпата, выделенных из кристалла нефелина пегматитовой жилы 3, 
следующие: для калиевого полевого шпата ng =  1,525—1,526, пт ^  1,523, 
пр =  1,518; для альбита ng =  1,539, пт =  1,535—1,536, пр =  1,531— 
1,532. Довольно часто крупные включения калиевого полевого шпата имеют 
четко выраженное пятнистое угасание. Иногда вокруг включений полево
го шпата четко наблюдается узкая кайма оптически изотропного низко- 
преломляющего минерала (анальцима или содалита).

Изучение шлифов, срезы которых захватывают сразу все три зоны, по
казало, что размер включений эгирина и их количество зависят от места 
нахождения в кристалле нефелина. Так, для зоны б характерна наиболее 
высокая плотность включений, однако размеры их не превышают сотых 
долей миллиметра. Включения располагаются сравнительно равномерно,
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причем кристаллики згирина наименьших размеров концентрируются 
вблизи границы с чистым нефелином зоны а. По мере удаления от этой 
границы длина кристалликов згирина возрастает и достигает наибольших 
размеров (до 1—2 мм) в зоне в. Одновременно с этим в зоне в наблюдается 
резкое уменьшение общего 
количества включений по 
сравнению с зоной б. Описы
ваемая закономерность хоро
шо видна на рис. 2. Кроме 
того, для включений згирина 
зоны в характерна тенденция 
к образованию различных по 
форме сростков, что почти не 
наблюдается среди включений 
в зоне б. Общим в располо
жении включений згирина в 
обеих зонах является стрем
ление ориентироваться свои
ми удлинениями по спайно
сти (1010}, реже {0001}.

Для включений полевого 
шпата также отмечается ана
логичная связь между разме
ром включений и их общим 
количеством в зонах, однако 
выражена она менее отчет
ливо.

Рассмотренные особенно
сти размещения включений 
згирина в кристаллах нефе
лина (неправильная зональ
ность, приуроченность отдель-

Рис. 2. Срез краевой части кристалла нефелина через зоны а, б, в. Толстый шлиф, обр. 34
2 — общий вид. Увел. 7; соотношение между размерами и количеством включений згирина в зонах 
6(1 II) и в(П) на участках, выделенных прямоугольниками на снимке / . Увел. 100
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ных участков с включениями к узким пересекающимся зонам — «языкам» 
направленным вдоль залеченных трещин, отсутствие какой-либо связи с зо
нами роста кристалла-хозяина, однообразная ориентировка включений, 
находящихся в разных частях кристалла) приводят к выводу, что процесс 
образования включений эгирина как самостоятельной кристаллической 
фазы не является одновременным с кристаллизацией нефелина (Ляхов, 
Пизнюр, 1964).

В то же время эти особенности размещения включений, и прежде всего 
их неправильно-зональное распределение в кристаллах, позволяют подойти! 
к решению вопроса о генезисе включений эгирина путем изучения и со-| 
поставления химического состава и структурных особенностей нефелина 
из разных зон одного и того же кристалла. В действительности, если вклю-1 
чения эгирина — минерала, богатого железом, возникли в результате 
■совместной кристаллизации с нефелином на этапах, когда минералообразу- j 
ющая среда обогащалась железом (как это, например, полагает А. В. Га
лахов, 1959), или образовались за счет проникновения в кристаллы позд-1 
них железосодержащих растворов, то валовое содержание железа на участ
ках с включениями эгирина должно быть более высоким, чем в тех частях 
кристаллов, где нефелин чист и включений не содержит. Если справедливо 
предположение, что включения эгирина — это результат распада твер
дого раствора (Дорфман, 1962), то следует ожидать, что валовое содержание 
железа в прозрачных частях кристаллов и на участках, содержащих вклю
чения, будет оставаться одинаковым.

Исходя из этих допущений, были изучены химический состав, спектры 
ЭПР и оптического поглощения нефелина, а также ИК-спектры зеркаль
ного отражения в прозрачных и замутненных включениями зонах ряда 
■описанных выше кристаллов.

Исследование химического состава

Для исследования было выбрано несколько обломков крупных кристал
лов из разных пегматитовых жил. При выделении проб на химические ана
лизы кристаллы нефелина сначала раскалывались (примерно по границам 
зон) на несколько частей, каждая из которых затем дробилась на обломки 
размером 1—3 мм. Ручной отборкой из раздробленного материала каждой 
зоны отбирались навески для анализа. Таким образом, выделенные пробы 
представляли нефелин не в одной определенной точке кристалла, а явля
лись усредненными для конкретной зоны кристалла в целом. Детальность 
исследования химического состава в разных кристаллах была различной. 
Наиболее полно изучены кристаллы 4 и 14.

Химические анализы проб производились двумя методами:: а) опреде
ление состава нефелина растворением его в слабой соляной кислоте на 
холоду с отделением нерастворимого остатка — включений эгирина и по
левого шпата; б) определение валового состава нефелина с включениями 
сплавлением пробы с содой.

В результате исследований установлены следующие особенности хи
мического состава нефелина в различных зонах кристаллов.

При сопоставлении химического состава чистого нефелина зоны а (со
лянокислая вытяжка) с валовым анализом зоны б тех же кристаллов 
(табл. 1, анализы I и III) видно, что они мало отличаются друг от друга. 
Для зоны б отмечается лишь очень незначительное уменьшение содержа
ния S i02, А130 3, Na20  и несколько более высокое содержание К 20  и СаО. 
Обращает на себя внимание, что в пределах одного кристалла как для про
зрачных участков (зона а), так и для участков, где развиты включения 
эгирина (зона б), содержание железа практически остается постоянным, 
При этом в зоне б по сравнению с зоной а содержание FeO уменьшается,
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Т а б л и ц а  I
Химический состав кристаллов нефелина (в вес. %)

Компоненты
Кристалл 2 Кристалл 3 Кристалл 4 Кристалл 14

I II III I II Ill I И ш I II ш

SiO, 4 4 ,0 8 46 ,66 _ 4 4 ,1 2 4 3 ,0 3 _ 4 4 ,96 4 3 ,06 44,11 44 ,95 43 ,25 4 4 ,1 4
ТЮ2 — — — — — — 0 ,0 0 0 ,0 0 0 ,0 0 0 ,0 0 0 ,0 0 0 ,00
Al2Og 3 2 ,1 8 33,61 — 3 2 ,3 3 3 3 ,0 9 — 31 ,87 32 ,58 31,43 3 0 ,90 32 ,56 3 0 ,4 8
Ге20 3 0 ,5 0

} о ,24 0 ,7 2 0 ,5 7 jo ,27 0 ,6 8 0 ,6 7 jo ,32 0 ,7 2 1,49 jo , 16 1,95
FeO 0 ,13 0 ,0 8 0,11 0,11 0 ,1 5 0 ,10 0 ,3 3 0 ,0 5
MnO — — — — — — 0 ,0 0 0 ,0 0 0 ,0 0 0 ,0 0 0 ,0 0 0 ,0 0
MgO — — — — — — 0 ,0 0 0 ,0 0 0 ,0 0 0 ,0 0 0 ,0 0 0 ,0 0
CaO — — — — — — 0,11 0 ,1 0 0 ,3 4 0 ,1 5 0 ,2 2 0 ,3 6
Na20 16 ,80 16,95 — 1 6 ,6 7 16 ,50 — 16,64 16,37 15,82 16,80 16,68 1 5 ,4 6
K20 5 ,38 6 ,70 — 5,44 6 ,32 — 5,24 6 ,38 6,71 5 ,25 6 ,16 5 ,98
h 2o - — — — — — —

jo ,30
0 ,12 0 ,12 jo ,37 j  1,00 0 ,3 0

H20+ — — — — — — 0 ,8 6 0 ,8 6 0 ,90

РгОб’ 0 ,0 6 0,04 — 0 ,0 6 0 ,08 — — Следы Следы — Следы Следы

С у м м а 9 9 ,1 3 100,20 _ 9 9 ,3 0 99,29 _ 99,94 99,79 100,21 100 ,24 100,3 9 9 ,5 9
Нераствори
мый остаток
по отноше
нию к взя-
той навеске 
(в вес. %) — — — — — — 0,51 7,92 — 0 ,2 7 10,00 —

Аналитик Е. А. Кульчицкая
П р и м е ч а н и я :  1. Пробы нефелина, взятые для анализов I и II, растворялись в слабой соляной 

кислоте. Вес нерастворимого остатка вычитывался из общего веса навески. Состав нефелина 
рассчитывался из навески за вычетом нерастворимого остатка.
2. I — состав нефелина по данным анализа солянокислых вытяжек из прозрачных участков 
кристаллов (зона а); II —состав нефелина на участках с включениями (зона б); I II  — валовой 
состав кристаллов нефелина на участках развития включений (зона б).
3. Определение FeO в анализах I и воды в анализах I и II производилось из отдельных навесок 
без растворения их в кислоте и отделения включений.

a Fe20 3 увеличивается К Вода (0,3—1,2%) установлена в пробах нефелина 
из обеих зон, причем более высокое содержание ее характерно для зоны б.

Более существенные расхождения устанавливаются при сравнении 
химических составов нефелина из зон а я б, полученных путем анализа 
солянокислых вытяжек (табл. 1, анализы I и II). Так, в нефелине из зоны б 
содержание железа в пересчете на Fe20 3 уменьшается в 2—10 раз по срав
нению с зоной а. Особенно это заметно в кристалле 14, для которого ха
рактерно наиболее высокое содержание железа. Кроме того, в нефелине 
из зоны б заметно уменьшается количество S i02 при одновременном уве
личении А120 3 и  К20 . Содержание СаО и Na20  в нефелине из обеих зон 
остается примерно одинаковым.

ЭПР и спектры оптического поглощения

Спектры ЭПР и оптического поглощения исследовались для установ
ления позиции железа в структуре нефелина. Использовать эффект Мёссбауэ- 
ра в данном случае не представлялось возможным из-за низкого содержания 
железа в исследуемых образцах.

1 Определение записного железа в зоне а производилось из отдельных навесок после 
их спекания. Если учесть незначительное содержание нерастворимого остатка в пробах 
из этой зоны, то можно полагать, что полученные результаты отвечают истинному со
держанию закисного железа в прозрачном нефелине.

75



О бсуж ден и е р езул ьтатов

В результате выполненных исследований получено достаточно данных 
для суждения о природе включений эгирина в изученных объектах. При 
этом принимаются во внимание те положения, которые были взяты в :г:!- 
честве исходных при определении методики и целей исследований.

Наиболее существенным результатом является установление законо
мерного изменения химического состава и структурного состояния нефе
лина на участках размещения включений эгирина (зона б) по сравнению 
с составом нефелина в прозрачных частях кристаллов (зона а). Эта законо
мерность четко наблюдается во всех изученных кристаллах и выражается; 
в том, что в составе нефелина из зоны б по сравнению с зоной а возрастает 
содержание КгО и А120 3, уменьшается количество S i02 и резко падает 
содержание железа. В то же время валовый состав зоны б отвечает хими
ческому составу нефелина и включений и по содержанию главных компо
нентов и железа практически соответствует химическому составу прозрач
ного нефелина из зоны а. При этом железо в зоне а, входящее в состав 
нефелина в качестве структурной примеси, как было установлено при изу
чении спектров оптического поглощения и ЭПР, в зоне б оказывается почти 
полностью связанным во включениях эгирина.

Исчезновение напряжений в структуре нефелина на участках развития 
включений эгирина, вызывающих искажения кремнекислородных тетра
эдров в структуре прозрачных участков кристаллов, свидетельствует о том, 
что процесс образования включений сопровождался общим упорядочением 
структуры нефелина. Эта упорядоченность проявляется и в том, что из 
структуры нефелина при образовании включений удаляется изоморфная 
примесь железа. Совокупность установленных фактов приводит к выводу, 
что образование включений эгирина происходило за счет вещества нефе
лина в результате структурных превращений в краевых частях кристал-; 
лов. По своему механизму этот процесс, по-видимому, аналогичен распаду 
твердого раствора, и включения эгирина следует отнести к экссолюционно- 
му типу (Смит, 1956). Таким образом, прозрачные участки в кристаллах 
представляют собой реликты нефелина, состав и структура которого отве
чают условиям его первичной кристаллизации.

Другие возможные варианты возникновения включений эгирина — за 
счет проникновения в кристаллы нефелина растворов, содержащих железо,, 
или как результат совместной кристаллизации нефелина и эгирина, яв
ляются менее доказательными. Первому из этих предположений противо
речит одинаковое содержание железа в разных участках кристаллов, не
зависимо от того, есть ли там включения эгирина. Второе допущение от
вергается уже самим характером размещения в кристаллах участков с вклю
чениями эгирина: неправильной зональностью и отсутствием связи вклю
чений с зонами роста кристалла-хозяина, приуроченностью отдельных 
участков с включениями к узким зонам — «языкам», проникающим в про
зрачный нефелин вдоль залеченных трещин, а также ориентировкой вклю
чений. Кроме того, одно и то же содержание железа в зонах а и б не под
тверждает в данном случае предположения о наличии в период кристал
лизации нефелина этапов, когда минералообразующая среда заметно обо
гащалась железом.

Наличие в подавляющем большинстве просмотренных кристаллов ре
ликтов первичного прозрачного нефелина говорит о том, что структурные 
превращения и выделение включений эгирина не связаны с общим сниже
нием температуры в остывающем пегматитовом теле, так как в этом случае 
процесс распространился бы на весь объем кристалла. Нарушение равно
весия в структуре первичного нефелина и образование включений эгирина, 
по-видимому, являются следствием метаморфизующего воздействия на 
нефелин постмагматических растворов, содержащих калий. В пользу этого
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Рис. 5. Обособление эгирина на границе кристаллов нефелина (жила пегматита 8)

свидетельствует четкая парагенетическая связь включений эгирина с вклю
чениями калиевого полевого шпата (последние, вероятно, возникли в ре
зультате метасоматического взаимодействия раствора с веществом первич
ного нефелина), возрастание содержания калия в составе нефелина на участ
ках развития включений и увеличение содержания воды на тех же участ
ках. Последнее обстоятельство вызвано, вероятно, наличием небольшого- 
количества вторичных минералов, содержащих воду (гидронефелин, цео
литы, анальцим и др.), которые образовались в процессе воздействия раст
воров на нефелин, либо проникновением молекулы воды в дефекты кристал
лической решетки нефелина.

Процесс образования включений эгирина в нефелине представляется: 
следующим образом. В постмагматическую стадию развития пегматитового 
процесса ранее выделившиеся кристаллы нефелина подверглись воздей
ствию метаморфизующих растворов, путями проникновения которых слу
жили трещины (главным образом спайности) в нефелине. Процесс изменения 
нефелина начинался с периферии и постепенно продвигался в глубь кристал
ла. Те кристаллы нефелина, которые были заключены в плотный чехол 
агрегата темно-зеленого игольчатого эгирина, оказались изолированными 
от воздействия растворов и изменению не подверглись. Так как кристал
лизация темно-зеленого игольчатого эгиринового чехла относится к за
ключительному этапу магматического минералообразования, это прямо- 
указывает на приуроченность процесса изменения нефелина к постмагма
тической стадии формирования пегматита.

Можно полагать, что рассмотренный процесс изменения нефелина был 
сравнительно кратковременным, так как в большинстве кристаллов со
хранились реликты первичного прозрачного нефелина.

Образование включений начиналось с выделения мельчайших кристал
ликов эгирина на переднем крае фронта изменения. По мере продвижения
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процесса изменения в центральные участки кристаллов в периферических 
частях (зоны б и в ) включения згирина подвергались собирательной пере
кристаллизации. Количество включений при этом уменьшалось, а размеры 
увеличивались (см. рис. 2 и 3).

Выпадение и собирательная перекристаллизация включений эгирина, 
по-видимому, являются выражением общего процесса самоочистки кристал
лов нефелина от примесей, в ходе развития которого включения эгирина, 
укрупняясь, постепенно вытеснялись за пределы кристаллов, образуя на 
их стыках тонкие обособления эгирина (рис. 5). Постепенное вытеснение 
включений эгирина из нефелина четко наблюдается на полированных по
верхностях образцов в шлифах и подтверждается результатами валового 
определения железа. В краевых частях кристаллов (зона в), непосредст
венно граничащих с обособлениями эгирина, содержание железа меньше, 
чем в зонах а и б.

ВЫВОДЫ

1. Включения эгирина в изученных образцах нефелина возникли за 
счет вещества нефелина в результате структурных превращений в отдель
ных участках кристаллов.

2. Исследованные включения эгирина по форме, размерам, ориенти
ровке, характеру распределения в пределах участков своего развития и спе
цифическому парагенезису с включениями калиевого полевого шпата ана
логичны включениям эгирина, беспорядочно рассеянным в зернах породо
образующего нефелина горных пород Хибинского щелочного массива. 
Эта аналогия и особенности химического состава хибинского нефелина 
(Галахов, 1962; Дорфман, 1962; Дудкин и др., 1964) дают основание по
лагать, что процесс образования включений эгирина в результате струк
турных превращений в нефелине широко проявился в горных породах Хи- I 
бинского массива на стадии их постмагматического (возможно, автомета- 
соматического) изменения. Представляется, что при использовании данных 
химического состава нефелина для решения петрологических вопросов 
включения эгирина следует рассматривать не как постороннюю механи
ческую примесь, лишенную информативного смысла, а как возможную 
часть первичного состава нефелина.
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ИССЛЕДОВАНИЕ МИКРОТВЕРДОСТИ СПОДУМЕНОВ

О микротвердости сподуменов имеются скудные данные. С. И. Лебедева 
(1963) для трех измеренных образцов приводит величину микротвердости, 
колеблющуюся от 948 до 1176 кГ/мм2 (среднее 1055 кГ/мм2).

Нами исследовалась микротвердость сподуменов на обширном материа
ле практически из всех типов месторождений этого минерала. Исследования 
проводились на образцах авторов, а также полученных из Минералогичес
кого музея им. А. Е. Ферсмана АН СССР.

На приборе ПМТ-3 было исследовано более 30 образцов. На одной грани 
при одной ориентировке делалось 10—20 отпечатков; из результатов из
мерений длин диагоналей отпечатков выводились средние значения с по
следующим получением величины микротвердости. Отпечатки ориенти
ровались параллельно и под углом 45° к направлению следов спайности 
на грани. Стандартная выдержка индентора под нагрузкой составляла 
5 сек. Измерения проводились на естественных сколах параллельно спайности 
или отдельности, а также на полированных плоскостях, параллельных тем 
или иным граням (угол отклонения от естественной грани при полировке 
составлял 1—2°). Поскольку обычно образцы представляли собой выколки, 
а не целые кристаллы, то простые формы граней определялись, исходя из 
характера спайности и отдельности с учетом формы и строения отпечатков. 
Использовались данные по симметрии отпечатков в соответствии с симмет
рией и структурой сподумена. Предварительно особенности формы и стро
ения отпечатков в зависимости от типа грани были изучены на нескольких 
эталонных кристаллах, на которых простые формы граней были определены 
рентгеновским методом на монокристаллах и оптически в иммерсии по 
прямому погасанию на грани (100). Кроме того, было выяснено, что эта 
грань обладает очень малой анизотропией микротвердости. Грань (010) 
легко определялась по максимальной анизотропии микротвердости, а грань 
(001) — по характерной ступенчатой структуре отпечатков и следам спай
ности нескольких направлений.

При массовых измерениях использовались графики зависимости микро
твердости Н  от длины диагонали d (Иванова, Теремецкая, 19713).

Ниже приводятся данные о зависимости микротвердости сподуменов от 
разных факторов.

Зависимость микротвердости от величины нагрузки 
и качества поверхности

Чтобы выбрать правильную нагрузку для измерения твердости сподуме
нов методом микровдавливания, изучалась зависимость микротвердости 
от величины нагрузки на индентор. Измерения проводились на поверхности
6 Новые данные 81



отдельности по плоскости (100) образца сподумена из Восточного Казах
стана. Результаты измерений следующие:

Н агрузка, Г  30 40 50 70 100 150 200

Микротвердость, к Г / м м 2 1200 1176 1058 1000 897 908 956

Исходя из этих данных, оптимальная нагрузка для измерения микро
твердости сподумена составляет 100—150 Г. При такой нагрузке и прово
дились все массовые измерения микротвердости сподуменов на гранях (100). 
Нагрузка в 150 Г  немного предпочтительнее 100 Г, но при ней получается 
значительное количество трещин, иногда затрудняющих измерение длины 
диагонали. Поэтому в большинстве случаев мы вели измерения при нагрузке 
100 Г. На других гранях микротвердость измерялась при той же нагрузке, 
Измерения микротвердости сподуменов удобно измерять на сколах, парал
лельных плоскостям спайности по (ПО) или отдельности по (100). В част
ности, рекомендуемые измерения по (100) обычно проводятся на сколах 
отдельности. Однако поверхность скола по отдельности или спайности не 
всегда получается ровной, на ней не всегда можно выбрать площадки дос
таточной величины. В таких случаях скол приполировывается.

При массовых измерениях микротвердости сподуменов было установ
лено, что у одного и того же образца микротвердость, измеренная на ес
тественном сколе, всегда выше, чем измеренная на полированной поверх
ности. Разница в величинах микротвердости составляет 37—49 кГ/мм2

Т а б л и ц а  1
Микротвердость Н  (в к Г / м м 2) на полированной поверхности * 

и естественном сколе по (100)

Место взятия образца Естественный 
скол, Нх

П олирован
ная поверх

ность, Н 2
Разница
H t - H 2

Восточная Сибирь 766 729 37
Восточный Казахстан 908 866 42
То же 937 897 40
Восточная Сибирь 937 897 40
То же 993 956 37

» » 1015 966 49
» » 1024 976 48
» » 1026 981 48
» » 1053 1011 42
» » 1075 1026 49

* Угол отклонения полированной поверхности от естественного скола не бо
лее 1—2°.

(табл. 1). Эти числа, или среднюю разницу в величинах микротвердости, 
равную 43 кГ/мм2, можно учитывать при сопоставлении микротвердости 
сподуменов на грани (100), если она измерена у одних образцов на естест
венных сколах, а у других — на полированной поверхности.

Анизотропия микротвердости сподуменов

Анизотропия микротвердости сподумена выражена отчетливо. Средняя 
твердость на разных гранях значительно отличается (анизотропия II рода 
по С. И. Лебедевой, 1963). Но в пределах одной грани — особенно резко 
это выражено на грани (010) — также наблюдается анизотропия микро
твердости (анизотропия I рода по С. И. Лебедевой, 1963). Последняя выра
жается в том, что с изменением направления диагонали отпечатка от инден-
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Величины микротвердости Н  (в к Г /м м 2) и длины диагоналей d в делениях окуляр-микрометра 
на разных гранях сподумена Ф-2 при разной ориентировке диагоналей на полированной

поверхности

Т а б л и ц а  2

Грань Положение
диагонали d GP Грань Положение

диагонали d cP Я СР

±[001] 44,7 949 II [010] 48,6 795
(100) II [001] 44,4 962 (001) ±[010] 47,9 819

<45° 44,8 944 <45° 48,2 810
±[001] 45,6 910 ±1001] 42,7 1042

(010) II 1001] 42,8 1036 (ПО) II [001] 42,5 1050
<45° 44,1 979 <45° 42,7 1042

тора на грани ее величина d меняется и, следовательно, меняется и вели
чина микротвердости. В табл. 2 показано на примере обр. Ф-2 изменение 
длин диагоналей d и соответственно твердости Я  по разным граням и в 
зависимости от ориентировки диагоналей в пределах одной грани. При поло
жении отпечатка под углами 0 и 45° на гранях (100), (001) и (ПО) по от
ношению к кристаллографическим направлениям (ребрам граней, следам 
спайности) анизотропия не проявляется — разница средних значений Я  
в паре диагоналей равна 0—24 кГ/мм2, что близко к ошибке измерения. 
При массовых измерениях микротвердости ее можно определять на гра
нях (100), (ПО) и (001) в нескольких направлениях диагоналей и брать 
для них среднее значение без учета анизотропии I рода. На грани (010) 
анизотропия I рода значительнее и ее нужно учитывать. Для образца Ф-2

1036
коэффициент анизотропии твердости I рода на грани (010) KHl — ТЩ)- =  1 -14;
величина анизотропии микротвердости Я Д1 =  Я  || [001 ] — ЯД_[001 ] =  
= 126 кГ/мм2.

Мы рассчитываем анизотропию микротвердости не только в виде коэф
фициента анизотропии Кк, т. е. отношения, но и в виде разности величин 
микротвердости Я д =  Я тах—Я т1п, т. е. величины анизотропии микротвер
дости. Величина Я д имеет размерность кГ/мм2, как и сама величина микро
твердости. Величина анизотропии микротвердости позволяет учитывать 
и сравнивать малую анизотропию микротвердости, не зависящую от ве
личины самой твердости.
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Для кристалла Ф-2 вычислены также коэффициенты анизотропии твер] 
дости I I рода

* я  =
^ 110  

Н ппл
1042 
810 : 1,29; *Я2 = Их 944

"810 == 1,17;

Ки =
Н и о  1042 
Я 1ПП -  944 -

Соответствующие величины анизотропии микротвердости Д д2 равны 232, 
134 и 98 кГ/мм2.

На рис. 1 показаны розы микротвердости на развертке граней (100), 
(ПО), (010) и (001).

Т а б л и ц а 3

Твердость (в к Г ! м м г), величина анизотропии микротвердости Яд (в к  Г! м м 2) и коэффициент 
анизотропии твердости К ц  сподуменов на полированной поверхности

№
образца Я  (100)

Я  (010)

j Н  (001)

(100), (001) (010)

± .[0 0 1 ] II £ооц " Л 2 V «Л ,

258 729 687 721 , 652 77 1,12 34 ' 1,05
219 976 832 964 766 210 1,27 132 1,16
174 1011 869 1008 792 219 1,28 139 1,16
75 1029 890 1030 864 165 1,19 140 1,16

Ф-2 955 910 1036 812 143 1,17 126 1,14
М-1 1141 967 1138 940 250 1,21 201 1,18

В табл. 3 приведены результаты расчета анизотропии I и II рода для 
кристаллов с разной величиной средней твердости. Коэффициенты анизотро
пии твердости и величины анизотропии микротвердости I и 11 рода за исклю
чением обр. 258, обладающего очень низкой средней твердостью, колеб
лются незначительно.

Зависимость микротвердости сподуменов от степени 
однородности (прозрачности) и химического состава

В табл. 4 приведены результаты измерения микротвердости на грани 
(100) сподуменов из разных месторождений Советского Союза и других 
стран. Измерения проводились на сколе по (100), так как эта форма не ха
рактеризуется анизотропией микротвердости и все данные легко сопоста
вимы. Всего измерено 30 образцов разнообразных сподуменов из пегма
титовых месторождений. Результаты измерений показывают, что величина 
микротвердости не зависит от типа месторождения. На одном и том же 
месторождении могут встречаться сподумены с сильно отличающейся микро- 
твердостью (обр. 15537, 14613, 49557 — Уте, Швеция; обр. 75, 174, 73, 
219, 107, 8, 258 — одно из месторождений Восточной Сибири). На примере 
последнего месторождения показано (Иванова, Теремецкая, 1971 х), что 
микротвердость сподуменов закономерно изменяется с изменением его 
химического состава.

Влияние на величину микротвердости степени прозрачности образца 
выражается в том, что все сподумены с наибольшей величиной микротвер
дости (1251—1129 кГ1мм2) прозрачны, а все сподумены с наименьшей вели
чиной микротвердости (908—731 кГ/мм2) непрозрачны. Непрозрачные спо
думены обладают микротрещиноватостью, содержат мелкие газово-жидкие 
и твердые включения, слабо подвержены замещению слюдой.
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Т а б л  и ц а  4
Микротвердость сподуменов на грани (100) из разных месторождений

об
ра

з-

Место взятия образца Дополнительные минералы 
ассоциации

Характеристика
минерала

Микро
твердость,

кГ/мм2
% XS

56055 Забайкалье Кварц, альбит Светло-зеленый,
прозрачный

1251

64890 Мадагаскар, Махаритра ? Бесцветный, 1211
прозрачный

М-1 Забайкалье Кварц, альбит Светло-зеленый,
прозрачный

1184

5741 1 Кольский полуостров Кварц Светло-розовый,
прозрачный

1129

6109 Австрия, Тироль ? Светло-серый, 1112
матовый

53927 Кольский полуостров Кварц, рубеллит, аль- Бесцветный, по- 1100
бит, поллуцит лупрозрачный

75 Восточная Сибирь Кварц Светло-серый,
полупрозрачный

1075

64665 Китай, Синь-Цзянь ? Светло-розовый,
полупрозрачный

1068

174 Восточная Сибирь Кварц, альбит, муско
вит

Серый, матовый 1053

15537 Швеция, Уте Микроклин, кварц, Зеленый, полу- 1045
альбит, шерл прозрачный

64655 Кольский полуостров Кварц, альбит, турма
лин

Белый, матовый 1030

69551 То же Кварц, альбит, поли- 
хромный турмалин, 
микроклин

Светло-розовый,
полупрозрачный

1028

Ф-2 Тува Кварц, мусковит, турма
лин, апатит

То же 1026

15538 /-ТТТ Л , г 1026
малин, апатит

73 Восточная Сибирь Кварц Светло-серый,
матовый

1025

219 То же Кварц, микроклин Серый, матовый 1024

107 » » Кварц, альбит Серый, полупро
зрачный

1014

69148 США, Северная Каро
лина

Кварц, мусковит, аль
бит

Белый, полупро
зрачный

1002
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Т а б л и ц а  4 (окончание)

№
 о

бр
аз


ца

Место взятия образца Дополнительные минералы 
ассоциации

X арактеристика 
минерала

Микро
твердость, 

кГ/мм* '

8 Восточная Сибирь Кварц, микроклин Светло-серый,
матовый 986 1

к -з Восточный Казахстан Кварц, альбит Белый, матовый 937 |

55614 Киргизия Кварц, альбит, муско
вит

То же 910 I

61640 Забайкалье Кварц, альбит, муско
вит

Белый, полупро
зрачный

909 ]

С-4 Восточный Казахстан Кварц ■ Белый, матовый 908 I

45267 Средняя Азия Кварц, альбит, муско
вит

Светло-желтый,
матовый

897

62405 Канада, Квебек Кварц, альбит, касси
терит

Зеленый, мато
вый

824

ФС-5 Тува Кварц, альбит, фуксит То же 823

68716 Финляндия, Каустинен Кварц, альбит, микро
клин

Серый, матовый 790

258 Восточная Сибирь Кварц, альбит, муско
вит

То же 766

14613 Швеция, Уте Кварц, турмалин, мик
роклин

Белый, матовый 750

49557 То же Кварц, микроклин, 
турмалин

Светло-зеленый, 
матовый

731

Предыдущими исследованиями (Гордиенко, Каленчук, 1966; Иванова, 
Теремецкая, 1971 х; Фекличев, Иванова, 1970) установлено, что химическая 
изменчивость сподумена выражена главным образом в разном содержании 
лития. Содержание лития в сподуменах может уменьшаться на половину 
и более по сравнению с теоретическим составом сподумена. Все сильно 
обедненные литием сподумены содержат много воды, а также другие при
меси щелочных и щелочноземельных элементов. Замещения другого обя
зательного компонента сподумена — алюминия проявлены обычно в менее 
значительной степени. В сподуменах часто, но в небольшом количестве
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Т а б л и ц а  5
Микротвердость сподумена на грани (100) и содержание в нем лития

М икротвер
дость, кГ/мм 2 О

об
ра

зц
а Место взятия образца

Степень
прозрачности

кг
ес

тв
ен

ны
й

СО
Л

■  S.та щ Й гп О О
лк н 5 к о

<и
5
СЗ

<11 . 

О  °

Литературный
источник

£ о о С 1 Ё О  в

258 Восточная Сибирь Матовый 766 729 4,30 И ванова, Тере- 
м ецкая, 1971

ФС-5 Тува Ъ 823 — 5,82 Самсонова, 
Ф екличев, 1962

С-4 Восточный Казахстан » 908 8 6 6 6,70 М инералогия 
редких элемен
тов, 1964

к -з То же » 937 897 6,95 Тот же
219 Восточная Сибирь » 1024 976 6,99 И ванова, Тере- 

мецкая, 1971

69551 Кольский полуостров Полупрозрачный 1028 — 7,18 М инералогия 
редких элемен
тов, 1969

174 Восточная Сибирь Матовый 1053 1011 7,26 Иванова, Тере- 
мецкая, 1971

Ф-2 То же » 1026 981 7,58 Самсонова, 
Ф екличев, 1962

75 »  » Полупрозрачный 1075 1026 7,68 И ванова, Тере- 
м ецкая, 1971

Синтетический Прозрачный 1178 8 ,1 0 Расчет из 
формулы

алюминий замещается железом, реже хромом и некоторыми другими эле
ментами.

Величины микротвердости сподуменов сопоставлены с содержанием 
в них 1л20  (табл. 5). Здесь же указана степень прозрачности этих минера
лов. По этим результатам построены графики (отдельно для естественного 
скола и полированной поверхности) зависимости микротвердости сподумена 
на плоскости (100) от содержания Li30  (рис. 2).

Рис. 2. Зависимость величины 
микротвердости на грани (100) 
сподуменов от содержания 1л 20
1 — на полированной поверхности;
2 — на естественной поверхности

' Несмотря на некоторый разброс данных, обусловленный влиянием 
других примесей (кроме воды), замещающих литий в сподумене (например, 
натрий), а также степенью прозрачности, хорошо выдерживается законо
мерное увеличение микротвердости с увеличением содержания LiaO. Так,
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3
Рис. 3. Отпечатки на гранях 
сподумена, нагрузка 100 Г
а—г — на полированной поверх
ности; а — грань (100), б — грань 
(010), в — грань (ПО); г — грань 
(001)

Рис. 4. Отпечатки на естествен
ных гранях, нагрузка 100 Т  
а — обр. 64655, грань (100), споду
мен с включениями; б — обр. ФС-5, 
грань (110), гидденит; в — обр. 
64665, грань (100), кунцит

Рис. 5. Отпечатки на естествен
ных гранях сподумена, нагрузка 
100 Г. Восстановление отпечатка 
на грани (100) кристалла спо
думена (обр. 73)
I — сразу после получения; II  — 
через 1—2 мин,  I I I  — еще через 
15 сек\ I V  — еще через 5 сек

прозрачный химически чистый (Li20  8,1%) синтетический сподумен (обра
зец из Института кристаллографии АН СССР) обладает самой высокой 
твердостью, а матовый обр. 258 из Восточной Сибири, содержащий 4,30% 
LiaO и 1,22 Н 20 ,— наиболее низкой.

Зависимость микротвердости от содержания примесей, замещающих 
алюминий (Fe, Сг, Мп), нельзя точно установить из-за малого содержания 
этих примесей и сложности химического состава природного сподумена. 
Величина микротвердости образцов гидденита (Сг-содержащая разновид
ность) из Восточной Сибири на сколе (100) составляет 823 кГ/мм2, а кунии-
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та (Mn-содержащая разновидность) из Китая — 1068 кГ/мм2. Эти значения 
лежат в диапазоне микротвердости обычных сподуменов, содержащих 
6-7%  Li 20.

Форма и строение отпечатков от индентора

Форма и строение отпечатков от индентора на сподумене зависят от 
многих факторов (Дмитриев, 1949; Мокиевский, 1959). С увеличением на
грузки увеличивается не только размер отпечатка, но и количество трещин 
вокруг него, происходит скалывание вещества кристалла у краев отпечат
ка. При больших нагрузках (200 Г) отпечаток иногда разрушается.

Время нахождения индентора под нагрузкой также сказывается на 
строении отпечатков. При длительном выдерживании трещин больше, 
качество отпечатков хуже. Отпечатки на одноименных гранях сохраняют 
характерные индивидуальные черты, так что по ним безошибочно можно 
определять тип грани. Отпечатки на разноименных гранях различаются.

Типичные особенности отпечатков на разных полированных гранях 
сподумена (обр. 75) показаны на рис. 3. Морфологические особенности 
отпечатков на естественных и отполированных гранях мало отличаются. 
У отпечатков на полированных поверхностях большее количество трещин.

На совершенно прозрачных сподуменах максимальнойтвердости(обр.МД) 
при нагрузке 100 Г получались четкие отпечатки (почти без трещин вокруг) 
на всех гранях, но наблюдалось отслаивание поверхности на грани (100) в ви
де четко выраженных прямоугольных пластинок. Для кристаллов сподумена 
повышенной твердости (прозрачных и полупрозрачных) на гранях (100) 
отслаивание прямоугольных или близких к ним пластинок около отпе
чатков было очень типичным. У кристаллов низкой общей твердости, обус
ловленной непрозрачностью и химическим составом (обр. 258), отпечатки 
имели четкую форму и ровные края или искривленные и почти округлые 
края. На грани (100) матовых сподуменов низкой твердости, переполненных 
газово-жидкими включениями, часто получались отпечатки с валиками 
по краям, образованными из деформированного кристалла (рис. 4, а).

Форма и строение отпечатков на разновидностях сподумена — гид- 
дените и кунците и на обычных сподуменах принципиально не отличались 
(рис. 4, б, в). Одновременно появление симметричных и искаженных отпе
чатков в пределах одной грани было характерно для пластически дефор
мированных кристаллов сподумена и более четко выявлялось на гранях 
(010). Даже макроскопическое рассмотрение выявляло блоковое строение 
таких кристаллов, аналогичное описанному А. Ф. Головачевым и В. А. Мо- 
киевским (1966). На гранях (100) некоторых кристаллов наблюдалось 
восстановление формы отпечатка, когда спустя некоторое время после его 
получения он испытывал морфологические изменения (рис. 5).

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

1. У сподуменов наблюдается анизотропия I и II рода. Анизотропия|II 
рода выражена в том, что средняя твердость на гранях (110) и (100) наиболее 
высокая, а на гранях (001)— наиболее низкая; максимальный коэффициент 
анизотропии II рода Кн2 =1,29. Отчетливая анизотропия 1 рода установ
лена на грани (010), коэффициент анизотропии твердости Кн,  =1,14—1,18.

Рассмотрение структуры сподумена (Warren, Biscoe, 1931) показывает, 
что наибольшая ретикулярная плотность характерна для плоскостей (110) 
и (100), наименьшая— для плоскости (001). Плотность заполнения ато
мами рядов, лежащих на грани (010) и параллельных оси [100], значи
тельно выше, чем у рядов, которые лежат вдоль поперечных оси [100] 
направлений. Это качественно объясняет полученные для сподумена вели
чины анизотропии микротвердости I и II рода. Заметим, что повышенной
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микротвердостью обладали спайные грани (с отдельностью и без нее), по
ниженной — те грани сподумена, на которых спайность и отдельность от
сутствовали. Таким образом, по взаимному распределению направлений 
спайности и отдельности, величинам микротвердости и ее анизотропии! | 
можно давать качественную структурную интерпретацию, что согласует:яj I 
с распределением ретикулярных плотностей и направлений сил связи.

2. Микротвердость разнообразных сподуменов на естественной грани 
(100) колеблется от 781 кГ/мм2 (Уте, Швеция) до 1251 кГ/мм3 (Забайкалье). | 
Прозрачные сподумены обладают повышенной микротвердостью, мата-1 
вые — пониженной, сподумены средней микротвердости могут быть про
зрачными и матовыми, но чаще они полупрозрачные. Матовость сподуме
нов обусловлена наличием микротрещин, газово-жидких и твердых микро
включений, а также процессами замещения. Все эти факторы, нарушающие 
фазовую гомогенность, должны понижать и твердость сподумена.

3. Пониженной твердостью обладают сподумены, в которых часть лития 
замещается натрием и другими щелочными ионами и водой (в виде оксония). 
Щелочные катионы и оксоний имеют более крупные размеры, чем литий, I 
что приводит к изменению структуры. Но более важно, что связь Li—О 
прочнее связи Na—О и тем более Н30 —О.

На одном и том же месторождении микротвердость сподуменов может 
варьировать в широких пределах. Поэтому по величине микротвердости 
сподумена нельзя судить о типе его месторождения.

4. Микротвердость сподуменов на их полированных поверхностях 
ниже (на 37—49 кГ/мм2), чем на естественных поверхностях (сколах или 
гранях). В процессе шлифовки и полировки увеличивается микротрещи- 
новатость сподумена по плоскостям спайности и отдельности. При скалы-1 
вании параллельно спайности или отдельности поверхность грани имеет 
очень мало изломов (в идеале одна плоскость). При полировке на поверх
ность выходят под косым углом многие плоские сетки, заполненные атомами,

5. Особенности формы и строения отпечатков от индентора позволяют 
определять разные измеряемые грани сподумена, а также выделять спо
думены, содержащие включения.

. Авторы выражают благодарность А. Г. Теремецкой и С. И. Лебедевой 
за просмотр статьи и ценные замечания.

Литература

Головачев А. Ф., Мокиевский В. А . О пластической деформации и последующих химических 
изменениях кристаллов сподумена. — В сб. «Генезис минеральных индивидов и агре
гатов». Изд-во «Наука», 1966.

Гордиенко В. В., Каленчук Г. Е. О химической природе сподумена. — Записки Всес. мин. 
об-ва, 1966, вып. 2.

Дмитриев С. Д. Применение прибора микротвердости ПМТ-2 конструкции М. М. Хрущева 
и Е. С. Берковича для диагностики минералов. — Записки Всес. мин. об-ва, 1949, 
ч. 78, вып. 4.

Иванова Т. Н., Теремецкая А . Г. Исследование сподуменов, подверженных изменению и 
псевдоморфизации в одном из пегматитовых месторождений Восточной Сибири. — В сб. 
«Методические минералогические исследования». Изд-во «Наука», 1971 j.

ИвановаТ. Я ., Теремецкая А . Г. Графики для вычисления величины микротвердости при 
массовых измерениях на приборе ПМТ-3. — В сб. «Методические минералогические 
исследования». Изд-во «Наука», 1971 2.

Лебедева С. И. Определение микротвердости минералов. Изд-во АН СССР, 1963. Минера
логия редких элементов. Изд-во «Наука», 1964.

Мокиевский В. А . Зависимость формы отпечатка от симметрии граней кристаллов при опре
делении твердости методом вдавливания алмазной пирамиды. — Кристаллография, 
1959, 4, вып. 3.

Самсонова Н . С ., Фекличев В. Г. Гадденит из гранитных пегматитов Сибири.— Труды 
ИМГРЭ, 1962, вып. 8 .

Фекличев В. Г ., Иванова Т. Н. Закономерности химического изменения сподумена в пегма
титах.— В сб. «Методические минералогические исследования». Изд-во «Наука», 1971.

Warren В. Е ., BiscoeJ. The crystal structure of the monoclinic pyroxenes. — Z. Kristal- 
logr., 1931, SO, H. 5—6.



А К А Д Е М И Я  Н А У К  С С С Р

ТРУДЫ МИНЕРАЛОГИЧЕСКОГО МУЗЕЯ им. А. Е. ФЕРСМАНА
В ы п. 22 1 9 7 3

Ответственный редактор д-р геол.-мин. наук Г. П. Барсанов

В. А. КОРНЕТОВА, М. Е. КАЗАКОВА

УРАНОВО-РЕДКОЗЕМЕЛЬНЫЙ ЦИРТОЛИТ 
ИЗ ПЕГМАТИТОВЫХ ЖИЛ АДУН-ЧОЛОНА

Циртолит как акцессорный минерал встречается в пегматитовых жи
лах Адун-Чолона. Диапазон выделения этого минерала большой. Наблю
дается около трех ассоциаций, сменяющих по мере снижения температуры 
одна другую.

Наиболее ранняя ассоциация — циртолит в микроклине совместно 
с ильменитом. Здесь облик кристаллов короткопризматический, грани 
матовые, цвет светло-коричневый. Очень часто встречаются сростки кри
сталлов со скипетровидным или черепитчатым расположением граней го
ловки, что характерно для циртолитов вообще.

Иногда кристаллы располагаются в микроклине цепочками, выделяясь 
по сети трещин, возможно, перед началом альбитизации. Облик их в этом 
случае тетрагональный короткостолбчатый с пирамидой и призмой одного ро
да. Изредка встречаются розетки плоских и коротких кристалликов. Вокруг 
циртолита во вмещающем его минерале обычно развиты радиальные тре
щины.

Вторая генерация, встречающаяся совместно с акцессорными ниоба- 
гами, бериллом и монацитом в морионе жилы «Тигрица», образует радиаль
но-лучистые сростки серовато-зеленоватых кристаллов, напоминающих 
наэгит. Концы кристаллов в таких сростках становятся коричневатыми.

Третья разновидность циртолита, описанию которой посвящена настоя
щая работа, связана с альбитизацией, с последними ее этапами или даже 
е первыми фазами гидротермальной деятельности пегматита.

Циртолит этой разновидности длиннопризматический, почти игольча
тый, образует радиально-лучистые сростки оранжево-розовых кристаллов. 
В пустотках эти сростки формируют колючие «кустики». Размер таких 
кристаллов в сростках достигает 20 мм при толщине 0,5 мм.

С циртолитом третьей генерации очень часто ассоциирует акцессорный 
танталовый самарскит. Иногда возникают своеобразные взаимные про
растания этих двух минералов (Корнетова и др., 1968).

В поперечном разрезе радиально-лучистый сросток кристаллов цирто
лита имеет зональную окраску: центр полупрозрачен и окрашен в бледно- 
зеленый цвет или белый с сероватыми и даже темно-серыми пятнами, далее 
к периферии кристаллы розовеют, одновременно становясь все более не
прозрачными и, наконец, с поверхности окрашиваются в оранжево-красный 
цвет. Излом сростка таких кристаллов обычно занозистый, шестоватый, 
обнаруживающий столбики отдельных кристаллов, но излом самого кри
сталла — раковистый с жирным блеском свежего скола.

М. Е. Казаковой были проанализированы буровато-розовая (плот
ность 5,3) * и светло-зеленоватая части (плотность 4,3) радиально-лучистого
* Плотность определялась микрометодом В. Ф. Недобой. Очень колеблется, приводится 

среднее из шести определений.
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Т а б л и ц а !
Химический состав циртолита из Адун-Чолона^и других циртолитов

Окислы

Красный Зеленый
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СаО 1,38 1,38 0246 0246 0246 1,96 1,96 2,14 3,00]
MgO Следы Следы — — — Следы Следы 0,34 Следы
Fe20 3 2,15 2,15 0134 0286 0402 1,40 1,40 2,96 1,30
S i0 2 27,00 27,00 4500 4500 9000 26,8 26,8 29,16 25,04
T i0 2 Следы Следы — — — Следы Следы — Нет
Th02 1 6,58 7,02 \  3,78 4,25 2,06 0,06

t r 2o 3
1

00 2 0 0040 0060 1 3,47 1,50
(ус- ( Y2o 3)
лов-
но) ,

Z r02 47,43 40,49 3286 3286 6572 50,30 43,34 55,28 46,39
Hf0 2 — 6,50 0308 0308 0616 — 6,49 — 4,31
Nb20 5 0,80 0,80 0030 0060 0150 — — — —
u 3o 8 7,50 7,50 0089 0267 0712 10,80 10,80 — 1,29
H20+ 7,84 7,84 4355 8710 4355 5,15 5,15 5,024 7,47

С у м м а 100,68 100,68 — — — 100,19 100,19 101,004 99,92

* Химический состав красной и зеленой разностей циртолита после исследования методом рентгено
спектрального анализа осадков Z r0 2, который содержал примесь Т Ю 2 для красного 0,44, 
для зеленого 0,47 и НЮ 2 соответственно 6,50 и 6,49.

** В сумму входят такж е А120 3 — 2,73: МпО — 0,58; Р 20 5 — 0,52; Н 20 — — 4,03; п. п. п .— 1,70

сростка. Первого удалось отобрать на анализ около 400 мг, второго всего 
66 мг (табл. 1).

Анализ буровато-розовой разности хорошо рассчитался на химическую 
формулу Z rS i04, где место циркония занимает сумма катионов (Zr, Hf, 
U, TR, Th, Nb, Fe, Ca), равная 4475, что почти соответствует атомному 
количеству Si =  4500.

При расчете мы не принимали во внимание Н20 + , очень возможно, что 
она носит абсорбционный характер и является результатом метамиктного 
состояния минерала. Поэтому правильнее было бы писать формулу иссле
дуемого циртолита так: (Zr, Hf, U и flp.)1Si03i94-nH20 .

Анализ зеленого циртолита рассчитывается несколько хуже 
(Zr и flp.)iSi0j94 O4i08-nH2O, катионная часть превышает анионную. По- 
видимому, это объясняется трудностью анализа урансодержащего мине
рала из столь ничтожной навески, как 66 мг.

В химическом составе зеленого циртолита обращает на себя внимание 
большее по сравнению с красным количество U30 8, Z r02 и СаО, но мень
шее Н20 , (T R + T h02) и Fe.

А. Н. Лабунцов (1939) приводит анализ циртолитов, содержащих до 
3,48% U30 8, но относит ее за счет случайных механических включений 
уранинита.

В нашем случае, особенно у зеленой разности, которая полупрозрачна 
или местами совсем прозрачна, таких включений не наблюдается, поэтому
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следует считать, что U входит как изоморфная составная часть в состав 
катионов этих циртолитов.

В поисках аналогов химического состава изучаемых циртолитов мы 
нашли старый анализ (1883 год) у Дёльтера (Doelter, 1918), который более 
или менее близок к нашему. Им оказался коричнево-красный циркон из 
Силезии, Кенигсхайн, аналитик Войтшах (G. Woitschach). Сравнение ана
лизов показывает близость содержаний CaO, TR2Os, S i0 2, Н 20+. Главным 
отличием служит большое количество U3Os в нашем минерале, которая 
в образце из Силезии полностью отсутствует.

Известная аналогия видна также при сравнении составов изучаемого 
циртолита и циртолита из Северной Карелии (обр. 424, аналитик А. В. Бы
кова; Рудовская, 1962), однако различие в содержании U значительное.

Таким образом, большие количества U30 8 в циртолите Адун-Чолона 
составляют их первую особенность.

Вторая особенность изучаемых циртолитов — высокое содержание 
НЮ2 (до 6,5%), Z r02 : НЮ2=6,23 у красной разности и 6,67 у зеленой. 
Определение НЮ2 производилось двумя различными методами: в лабо
ратории спектрального анализа ИМГРЭ (аналитик Н. А. Коровина) в 
осадке Z r02 установлено содержание НЮ2 13,3% (красная разность) и 
13,2% (зеленая) и в лаборатории рентгеноспектрального анализа ИГЕМ 
(аналитик Г. Н. Муравицкая) в осадке Z r02 установлено содержание НЮ2 
13,7% (красная разность) и 12,9 (зеленая). Учитывая различные навески, 
можно говорить о полном совпадении результатов.

Третья особенность — высокий процент редких земель (табл. 2 и рис. 1), 
состав которых достаточно интересен. Определение TR производилось 
методом хроматографии в химической лаборатории ИГЕМ В. Павлуцкой. 
В составе TR преобладают элементы иттриевой группы: Tb+Y  и Yb. В об
разце из Хета-Ламбина, который близок по химическому составу к нашему 
образцу, напротив, доминирует цериевый состав.

Т а б л и ц а  2
Состав редких земель в циртолитах Адун-Чолона

Окислы
% к общей сумме TR

Окислы
% к общей сумме TR

красный зеленый красны й зеленый

L2203 2 ,8 7,1 Су20 3 6,3 8,0
Се02 17,3 8,6 Но20 3 2,0 1,3
РгбОп 1,2 0,6 Ег20 3 6,5 8,0
Nd20 3 8,9 0,8 Ти20 3 2,1 1,0
Sm20 3 2,2 0,6 Yb20 3 12,2 16,0
Gdo03 1,5 1,3 L.U2 0  g 1,8 0,6
t r 2o 3 +  y 20 3 35,1 46,2

С у м м а .  . . 99,9 100,1

Четвертая особенность, вытекающая из предыдущих, — низкий про
цент Z r02, который объясняется повышенными содержаниями TR, U, Th 
и Ш, изоморфно замещающих цирконий.

При сравнении внешней зоны радиально-лучистого сростка (красная 
разность) с внутренней (зеленая) обнаруживается ряд различий, которые 
можно объяснить, с одной стороны, изменением состава минералообразую
щих растворов в процессе роста сростка, а с другой, влиянием процессов 
окисления, затронувших наружные участки более глубоко, чем внутренние.

Покраснение наружных частей радиально-лучистого сростка кристаллов 
циртолита, вероятно, объясняется окислением Fe и переходом его из двух
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валентного состояния в трехвалентное, воз
можно, одновременно с увеличением его со
держания за счет выноса других компонен
тов. Кроме того, в красных разностях бла
годаря некоторому разрушению решетки ми 
нералов вполне возможно и механическое 
накопление Fe20 3, как это обычно имеет ме
сто при окислении урансодержащих минера
лов. Однако разницу в химическом составе 
зеленого и красного циртолита нельзя объ
яснять только процессом выветривания. Эта 
разница была с самого начала и возникла 
вследствие изменения состава минералообра
зующих растворов, из которых вырос цир- 
толит в ходе развития пегматитового про
цесса. Более ранние порции этих растворов 
были богаче ураном, на место которого потом 
вступили TR и Th. Поэтому красная разность 
и богаче этими элементами. Произошло изме
нение и в составе TR: срединные (зеленые) 
части сростка более богаты Y и тяжелыми TR, 
в то время как наружные (красные) к концу 

процесса становятся более цериевыми и содержат больше легких TR.
При сравнении составов TR (см. рисунок) видно, что содержания ме

няются довольно синхронно за исключением левой части пунктирной кри
вой. Здесь обращает на себя внимание большая разница в содержании 
La, которую можно отнести и за счет выщелачивания этого элемента при 
процессах выветривания, как это, например, имеет место при гипергенном 
изменении эвдиалита (Балашов и др., 1965), но при этом идет накопление 
Се02, что трудно объяснять только перераспределением состава TR после 
выноса одного элемента.

Содержание Z r02 несколько падает, поэтому падает и Z r02 : НЮ2 при 
одинаковом количестве НЮ2. Увеличивается содержание воды. Любо
пытно, что сумма U30 8t -H20 =  15,34% (красная разность) и 15,95% (зе
леная) почти одинакова. Последняя особенность, возможно, связана со 
степенью метамиктности вещества циртолита и как-то зависит и от про
цессов выветривания.

Для изучения степени метамиктного распада циртолитов — а его сле
довало ожидать вследствие высокого содержания радиоактивных элемен
тов — О. Л. Свешниковой было произведено рентгеновское изучение ма
териала в рентгеновской лаборатории Минералогического музея АН СССР.

Содержание редких З' 
и иттрия в циртолите
1 — красная разновидность;
2 — зеленая разновидность

Т а б л и ц а  3
Изменение свойств циртолита после нагревания в течение 6 ч а с  при температуре

около 850 С
До прокаливания После прокаливания

Циртолит
физические свойства дифракционная

картина физические свойства дифракционная
картина

Красный П олупросвечивает в 
тонких сколах, блеск 
жирный, излом р а 
ковистый, цвет розо
вато-бурый

Рентгеноаморфен Непрозрачен, блеск 
тусклый, излом тон
козернистый, цвет 
буро-красный

Кубическая и псев- 
докубическая фазы, 
соответствующие 
окислам U, Th, Zr

Зеленый Прозрачный с мутны
ми участками, излом 
раковистый, блеск 
жирный, цвет блед
но-зеленый

Очень слабые л и 
нии бадделеита

Прозрачные участки 
стали еще более про
зрачными, а мутные 
совсем непрозрачны
ми. Излом занозис
тый, блеск стеклян
ный

Т етрагональная мо
дификация Z r0 2 и, 
циркон
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Т а б л и ц а  4
Р нтгеновские данные для зеленого циртолита после прокаливания Я=Си, 30 к в , 3 ,5 м а

1 djn I d/n 1 d/n

1 4,08 2 2,03 10 1,492
6 3,34* 1 1,923 1 1,393

10 2,98 10 1,832 4m 1,189
7 2,54* 6 1,731* 1 1,153
1 2,09 2 1,662

Красный циртолит оказался рентгеноаморфным. После прокаливания 
в течение 6 час при температуре порядка 850° С получилась дифракционная 
картина, отвечающая кубическим и псевдокубическим решеткам окислов 
U, Th и Zr, которые, как и следовало ожидать, отчетливо проявились на 
рентгеновском снимке после нагревания, т. е. после удаления воды и ук
рупнения зерна окислов.

Зеленый циртолит без нагревания дал ослабленную дифракционную кар
тину бадделиита (моноклинная полиморфная разновидность Zr02). После 
прокаливания в течение б час при температуре около 850° С на рентгено
грамме (табл. 3 и 4) проявились отчетливые линии, соответствующие тет
рагональной модификации Z r02, а также циркону (отмечены звездочкой).

Таким образом, рентгеновское изучение сростка циртолита подтвердило: 
1) наличие глубоко зашедшего метамиктного распада; 2) большую степень 
разрушенности у красной разности; 3) принадлежность изучаемого минера
ла к циртолиту (зеленая разность восстановила после нагревания все же 
решетку циркона); 4) исследования Н. И. Зюзина (1964) о появлении тет
рагональной модификации Z r02 при нагревании ниже температуры река
лесценции.

Таким образом, описанный сросток кристаллов циртолита из пегмати
тов Адун-Чолона принадлежит к уран-редкоземельной разновидности этого 
минерала, до настоящего времени в природе не встречавшейся.

Изменение состава вещества циртолита осуществляется в пределах од
ного сростка и может быть объяснено быстрым изменением состава минерало
образующих растворов.

Авторы благодарят С. И. Лебедеву, Н. А. Коровину, Г. Н. Муравиц- 
кую, В. И. Павлуцкую и О. Л. Свешникову за ряд важных определений.
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АПОФИЛЛИТ ИЗ ШАРОВЫХ ЛАВ РАЙОНА ПОС. ТУРА 
(Эвенкийский национальный округ)

Апофиллит является довольно распространенным и во всяком случае 
постоянным минералом ассоциации гидротермальных минералов среди эф
фузивных траппов среднего течения Нижней Тунгуски.

Первое описание его дал В. С. Соболев (1936), позже некоторые сведе
ния о нем были приведены А. П. Лебедевым (1955), А. В. Скропышевым 
(1945, 1955), Е. Я- Киевленко (1959) и другими исследователями месторож
дений исландского шпата Сибири.

Наиболее широко апофиллит развит в покровах шаровых лав, к которым 
приурочены массовые скопления разнообразных цеолитов и кристаллов 
исландского шпата. Выходы таких лав наблюдаются в береговых скалах 
по Нижней Тунгуске выше и ниже пос. Тура, по притокам Нидым, Гончак, 
Виви и др.

Апофиллит образует хорошо ограненные белые, изредка зеленоватые 
кристаллы, которые вместе с белыми и розовыми розетками цеолитов и ме
дово-желтыми кристаллами исландского шпата дают красивые штуфы. 
Кристаллы имеют различные морфологические формы, причем для разных 
участков района характерны определенные габитусы. На участках по Ниж
ней Тунгуске выше пос. Тура встречаются кристаллы наиболее простого 
типа. На них присутствуют грани тетрагональной призмы а (100) и пина- 
коида с (001), а также слабо развитые грани р (111) и у  (310) (рис. 1, а, 6]. 
Нередко кристаллы образуют параллельные или взаимно перпендикулярные 
сростки (рис. 2). Грани призмы кристаллов гладкие и блестящие, пинакои- 
да — неровные с перламутровым блеском. Близкие формы отмечаются и у 
кристаллов апофиллита с р. Нидым. Здесь преобладают формы призмы 
а (100) и пирамиды р (111). В районе месторождений Скалы Суслова и Гон
чак распространены кристаллы апофиллита кубооктаэдрического габитуса. 
На них преобладают формы пинакоида с (001) и пирамиды р (111), грани 
призмы а (100) и другие развиты очень слабо (рис. 1, в, г). Все грани этих 
кристаллов гладкие и блестящие. По р. Виви были встречены кристаллы 
апофиллита таблитчатого габитуса (рис. 1, д). Необычными формами апо
филлита являются сферолитовые стяжения диаметром до 5—7 см радиально- 
шестоватого строения (рис. 3). Сферолиты иногда имеют зональное строение— 
внутри крупного стяжения находится сферолит меньшего диаметра, отде
ленный от крупного тонким прослоем глинистого вещества.

Для нижнетунгусского апофиллита весьма специфично замещение ми
нералами кремнезема и глинистым веществом, определенным как желези
стый сапонит (Кудряшова, 1962). Наиболее интенсивно апофиллит замещал
ся железистым сапонитом, вплоть до образования полных псевдоморфоз. 
Замещение апофиллита идет от периферии к центру и от основания к вершине
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Рис. 1. Форма кристаллов апофил- 
лита
а — б —р. Н иж няя Тунгуска около пос. 
Тура; в — Скалы Суслова; г — р. Гон
чак; д — р. Виви

7 Новые данные

Рис. 2. Форма сростков кристал
лов апофиллита с р. Нижней Тун
гуски



Рис. 3. Сферолитовые 
апофиллита с р. Нидым

агрегаты

кристалла с некоторым увеличением объе
ма. Особенно интенсивно процесс замеще
ния апофиллита сапонитом проявляется 
на месторождениях р. Нидым. Псевдомор
фозы кварца по апофиллиту встречались в 
миндалекаменных базальтах на р. Гончак.

Все кристаллы апофиллита белые, по
лупрозрачные, в осколках прозрачные и 
бесцветные. Только на месторождениях р. 
Нидым встречен светло-зеленоватый (изум
рудного оттенка) апофиллит. Кристаллы 
разбиты трещинами отдельности поперек 
призмы и обладают совершенной спай
ностью по с (001). Физические и оптичес
кие свойства апофиллита обычные для это
го минерала. Показатели преломления, 
измеренные в иммерсионных жидкостях, 
для апофиллитов из разных мест обычно- 
составляют 1,533—1,532 и только для апо
филлита из района пос. Тура 1,538. Такую 

же величину показателя преломления для апофиллита с Нижней Тун
гуски приводит В. С. Соболев (1936).

Ряд образцов апофиллита (белый призматический апофиллит из обна
жения около пос. Тура, обр. 169-п; белый кубооктаэдрический апофиллит 
из месторожения Скалы Суслова, обр. 556; белый апофиллит с Нижней Тун
гуски выше р. Турку, обр. 115-г; зеленоватый апофиллит с р. Нидым, сбр. 
543; радиально-шестоватый апофиллит с р. Нидым, обр. 546) был исследован 
комплексом диагностических методов.

Рентгенометрический анализ всех образцов дал рентгенограммы, близкие 
рентгенограмме апофиллита из Перса, ГрузССР (Гвахария, 1952). Наибо
лее интенсивными линиями на рентгенограммах являются: 4,48 (7) *, 3,91 (8), 
3,55 (7), 2,95 (10), 2,46 (10), 2,10 (8), 1,761 (8), 1,669 (5), 1,542 (4), 1,484 (4), 
1,277 (4), 1,239 (4), 1,114 (9), 1,084 (9), 1,025 (7), 1,0004 (6).

Для обр. 169-п, 546 и 543 произведены полные химические анализы 
(табл. 1). Для сравнения приводятся также химические анализы апофил
литов, взятые у А. П. Лебедева (1955) и Н. И. Андрусенко (1971).

Все анализы показывают, что составы нижнетунгусских апофиллитов 
соответствуют составам апофиллитов, которые приводятся в работе В. И. 
Вернадского и С. М. Курбатова (1936). По постоянному содержанию фто
ра все они относятся к (3-апсфиллиту.

Для всех анализов характерно низкое содержание А120 3, MgO, Na20  
и редкое присутствие Fe20 3.

Пересчет средних данных по трем химическим анализам апофиллита 
на формулу проводился на основе 13 атомов катионов. Получена следующая 
формула: (Ко, 7iN a0i07) о,7«Са 4 ,15 ! (^is ,040 ао ,00) ] t F o,es (ОН) о.овО 0,23 ( 1, о о X
X 9 ,12Н,0.

Недостаток щелочей компенсируется избытком кальция. Основная часть 
полученной формулы близка к теоретической; отличие заключается лишь 
в избытке молекул «цеолитной» воды.

По результатам спектральных анализов (табл. 2) апофиллиты из бассей
на Нижней Тунгуски делятся на белые и зеленые разновидности. Для всех 
апофиллитов спектральными анализами выявлено постоянное присутствие 
Na, Mg, Si, Al, Ca, CaF2 и в некоторых образцах (независимо от окраски) — 
Mn, Т i, Fe, Sr, Ва. Зеленые апофиллиты с р. Нидым и р. Виви в отличие 
от белых разностей содержат ванадий (0,08—0,09%).

В скобках здесь и далее указана интенсивность.
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Т а б л и ц а  1
Химический состав апофиллитов с р. Нижней Тунгуски

Компоненты 1 2 3 4 5 6 7

Si02 51,81 51,72 51,35 51,85 52,35 51,60 50,2—53,3
a i2o 3 0,07 0,33 0,40 0,25 0 ,2 0 0,32 О 0 1 оо

Fe20 3 — — — — 0 ,1 0 0,05 о 0 1 р со

MgO 0,06 0 ,1 2 0,08 0,09 0,09 0 ,0 2 0,0—0,5
CaO 25,22 24,97 25,17 25,09 25,21 24,94 23,2—26,7
Na20 0,30 0,59 0 ,2 0 0,28 0,04 0 ,1 2 0 ,0 —1,1

K20 3,90 3,01 3,46 3,61 4,22 4,00 3,1—6,3
h 2o - 0 ,1 2 0,29 0 ,2 2 0,18 0 ,1 0 — 15,4—17,0
H20+ 18,10 17,87 17,79 17,68 16,97 15,79
F 1 ,2 2,1 2 ,0 0 1,40 1,12 2,62 0 ,0 —2 ,2

c o 2 — — — — — 0,97 —

С у м м а 100,78 1 0 1 ,0 0 100,67 _ 100,40 100,43 _
—o = f 2 0,50 0 ,8 8 0,84 — 0,17 — —

С у м м а 100,28 10 0 ,12 99,83 — 100,23 — —

N 1,538 1,533 1,532 — — — —

Аналитик E. Ломейко — — —

1 — белый призматический апофиллит, пос. Тура, обр. 169-п;
2 — радиально-лучистый апофиллит, р. Нидым, обр. 546;
3 — зеленоватый апофиллит, р. Нидым, обр. 543;
4 — средний анализ;
5 — апофиллит, Скалы Суслова (Лебедев, 1955);
6 — апофиллит, Н иж няя Тунгуска (Андрусенко, 1971);
7 — колебания химического состава апофиллитов (Вернадский, Курбатов, 1936).

Г. Е. Белоусов и В. И. Кудряшова (1963) предполагали, что ванадий 
в апофиллите находится в трехвалентнсй форме, так как соединения его 
обычно окрашены в зеленый цвет. При этом они считали, что катион V3+ 
в минерале реагирует с группой К, образуя двойные соединения типа 
M2VF5, где М — одновалентные и двухвалентные металлы (Некрасов, 1939). 
Позже зеленый апофиллит с р. Нидым был исследован методом электронного 
парамагнитного резонанса (Бершов, Марфунин, 1965). Результаты этого 
анализа подтвердили наличие в зеленом апофиллите ванадия, находящегося 
в форме ванадила. При этом однозначно устанавливается изоморфное вхо
ждение (YO)2+->Ca и (УО)2+-э-К.

Для пяти образцов нижнетунгусского апсфиллита (115-г, 169-п, 546, 
543 и 556) получены дифференциально-термические кривые и кривые потери 
веса (рис. 4). На всех кривых дифференциального нагревания апофиллитов 
в интервале 200—500°С наблюдаются две характерные эндотермические ре
акции. Первая реакция имеет максимум при температуре 350—375° С, 
вторая — при температуре 470° С. В общем виде кривая ДТА в области тем
ператур 200—500° С имеет отрицательную двугорбую форму. Экзотерми
ческий эффект отмечается в интервале температур от 830—850 до 910° С. На 
кривых потери веса первому эндотермическому эффекту соответствует 5,05— 
12,19% потери веса, причем конец этой реакции фиксируется при 390— 
400° С. К концу второго эндотермического эффекта при 500—550° С потеря
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Т а б л и ц а !
Спектральные анализы апофиллитов из бассейна среднего течения Нижней Тунгуски

(в вес. %)

Исходный
материал Мп V Na Ti Mg Si А1 Fe Ca Sr Ba CaF,

Белый апо
филлит 
пос. Тура 
(обр. 169-п) 0,1 0,004 0,04 10 0,04 10 Есть

Белый апо
филлит, 
Скалы Сус
лова
(обр. 556) 0,1 0,08 10 0,04 10

Зеленова
тый апофил
лит, р. Ни- 
дым
(обр. 543) 0,09 0 ,2 0,008 0 ,0 2 10 0 ,2 10 »
Зеленова
тый апофил
лит, р. Виви 
(обр. 559) 0 ,0 2 0,09 0 ,2 0,004 0,008 10 0 ,2 0,009 10 0 ,0 2 — Следы

веса составляет 12,62—18,8%. Суммарная потеря веса для пяти образцов 
апофиллитов колеблется от 19,9 до 24,4%. Расчеты показывают,что первой 
эндотермической реакции отвечают 25—55% от суммарной потери веса, 
т. е. от 7 з  Д° 7ц всей воды, а к концу второй реакции в среднем до 75% 
потери веса от общей суммы, или 3/4 от суммы, т. е. второй реакции отвеча
ет до 74 потери веса. Все исследователи апофиллитов (Вернадский, Кур
батов, 1936; Гвахария, 1952; Спиридонов, 1964, идр.) считают, что при пер
вой эндотермической реакции до температуры 375° С происходит выделение 
воды цеолитного типа, а в ходе второй резкой эндотермической реакции 
при 475° С теряется химически связанная, или конституционная вода. 
Остаток потери веса выше 500° С отвечает, очевидно, выделению фтора. 
Результаты термического анализа ставят под сомнение принятую в настоя
щее время формулу апофиллита относительно вида воды, по которой вся 
вода является цеолитной, и конец ее выделения отодвигают до температуры 
500—550° С. Если же принять первое предположение, формула апофиллита 
должна выглядеть следующим образом: К (F, ОН) Са4 [Si4O20](OH)*-8 H2O.

Такой вид формулы логичен и более понятен с точки зрения кристалло
химических особенностей кальциевых гидросиликатов, к которым сейчас 
относят апофиллит, однако требует дальнейших исследований методами 
структурного анализа и физическими методами, уточняющими поведение 
и природу воды в минерале.

Апофиллит не только кристаллохимически, но и генетически тесно свя
зан с минералами группы кальциевых водосодержащих силикатов. Автором 
среди гидротермальных минералов в шаровых лавах района среднего те
чения Нижней Тунгуски были обнаружены и охарактеризованы гиролит 
(Кудряшова, 1958), новый минерал тунгусит (Кудряшова, 1966) и пекто- 
лит (Кудряшова, 1971). Все эти минералы выделялись в последовательности: 
тунгусит -> гиролит -»- пектолит апофиллит. Сопоставление химических 
составов этих минералов показывает, что вначале выделялся тунгусит, 
обогащенный железом и содержащий относительно большое количество алю
миния и марганца. Гиролит является чисто кальциевым силикатом, но еще 
с заметным содержанием алюминия. В пектолите алюминия мало, но в нем
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оэзко возрастает роль натрия, это ■— собственно кальциево-натриевый си
ликат. Апофиллит представляет собой кальциево-калиевый силикат, обо
гащенный фтором. Все это дает возможность наметить следующую схему

Рис. 4. Кривые дифференциаль
но-термического анализа (1) и 
потери веса (2) апофиллитов с 
Нижней Тунгуски (обр. 543)

О Ю 20 30 W 50мин

изменения катионного состава описанных силикатов: CaFe2+ -э-Са-э-CaNa -v  
-> СаК. На основании этой схемы можно предположить, что минералообра
зующие растворы всегда имели известковый состав, но в начале процесса 
кристаллизации заметную роль играли петрогенные элементы, а в конце -— 
щелочи и фтор. Так как гидротермальный процесс в шаровых лавах завер
шается чистым кальцитом, можно предположить, что гидротермальные рас
творы в заключительную стадию имели чисто известковый углекислый со
став. Темперутура раствора, очевидно, не превышала 200—250° С в начале 
процесса минералосбразования и 30—50° С в конце его. Температура обра
зования апсфиллита уточнена последними исследованиями Н. И. Андру
сенко и М. С. Васильевой (1968), которые показали, что при всех особен
ностях поведения воды при нагревании не исключается возможность гомоге
низации жидких включений в апофиллите до 120—130° С.
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ПО ФИЗИЧЕСКИМ СВОЙСТВАМ ОТНОСЯЩИХСЯ 

К ПРОМЕЖУТОЧНОМУ ТИПУ

Разделение алмазов на типы по физическим свойствам впервые было сде
лано Робертсоном и др. (Robertson et al., 1934), которые обратили внимание 
на отличие некоторых их свойств и выделили алмазы типов I и II. Позднее 
Кайзер и Бонд (Kaiser, Bond, 1959) установили, что алмазы, относящиеся 
к разным типам, резко отличаются по содержанию примеси азота. В связи 
с этим алмазы типа I иногда называют азотными, а алмазы типа II —безазот- 
ными. В результате многих работ были детально изучены свойства алмазов 
этих двух типов и уточнены их отличительные черты. Было предположено 
подразделить алмазы типа I на подтипы 1а и 16, которые отличаются 
один от другого оптическими спектрами поглощения и спектрами ЭПР 
(Dyer et al., 1965). Среди алмазов типа II были обнаружены образцы, об
ладающие полупроводниковыми свойствами, в связи с чем алмазы этого I 
типа были подразделены на два подтипа: П а и  Пб. Из них алмазы подти- I 
па Па обладают таким же удельным сопротивлением, как и алмазы типа I, 
а алмазы подтипа Пб имеют полупроводниковые свойства (Custers, 1952). I

Кроме того, были выявлены алмазы, которые не могут быть отнесены 
ни к одному из указанных типов, так как по границе фундаментального по
глощения в ультрафиолетовой области они занимают промежуточное по
ложение по сравнению с алмазами типов I и II.

Эти алмазы выделяют в промежуточный тип. Алмазы промежуточного 
типа представляют большой интерес, но им не уделялось большого внима
ния, и детальность исследования их физических свойств, а также морфоло
гических и текстурных особенностей меньше, чем алмазов типов I и II.

Нами отобрано 570 якутских алмазов, у которых край поглощения 
в ультрафиолетовой области находился ниже 2900 А. Таким образом, они 
могли быть алмазами либо типа II, либо промежуточного типа. Результа
ты исследования этих алмазов приводятся ниже.

Спектры поглощения в ультрафиолетовой области

Как известно, алмазы типа I непрозрачны для ультрафиолетовых лучей
о о

с длиной волны менее 3000 А, а алмазы типа II прозрачны до 2250 А. Гра
ница сплошного поглощения алмазов промежуточного типа находится меж
ду 2250—3000 А. В последние годы установлено, что среди алмазов, отно
симых к промежуточному типу на основании положения края поглощения 
в ультрафиолетовой области, нередко встречаются кристаллы, в спектрах 
поглощения которых наблюдается четко выраженная структура в области
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2250—2400 А. Ю. А. Клюев и др. (1969) предложили выделить эти алма
зы в самостоятельный тип III. По мнению некоторых исследователей, эта 
особенность спектров поглощения обусловлена структурным дефектом, 
обозначенным как центр N9, создаваемым примесью азота в сочетании с пе
тельчатыми дислокациями. Если этот дефект отсутствует, и поглощение 
связано с примесью азота в форме ассоциаций N2 или пластинчатых сег
регаций азота (плейтелетс), край поглощения, как показывают исследования, 
определяется концентрацией примеси азота, находящегося в этих формах. 
При концентрациях азота в форме N2 или пластинчатых сегрегаций, дости
гающих 102° атом/см3, край поглощения находится в области 3000—3200 А, 
что дает основание относить эти алмазы к типу I. При меньших концентра
циях примеси азота в этих формах край поглощения смещается в более ко
ротковолновую область, что позволяет относить эти алмазы к промежуточ
ному типу. Выделение кристаллов с дефектным центром N9 в самостоятель
ный тип или группу алмазов промежуточного типа, по нашему мнению, 
оправдано. Ниже мы рассмотрим характер спектров поглощения алмазов 
промежуточого типа, в которых примесь азота находится в более обычной 
форме, а именно Na и плейтелетс.

Исследование спектров поглощения кристаллов производилось при ком
натной температуре на спектрофотометре типа СФ-4А. Из 570 исследованных 
алмазов только 5 (около 1 %) оказались совершенно прозрачными до 2250 А. 
Они с полным основанием могут быть отнесены к типу II. Остальные алма
зы распределялись в условно выделенные по степени прозрачности четыре 
группы следующим образом: с границей поглощения между 2250—2300 А 
25%, 2300—2500 А 23%, 2500—2700 А 23% и 2700—2900 28%. Кривые, 
показывающие характер поглощения алмазов с разным положением грани
цы сплошного поглощения, приведены на рис. 1. Как видно, у алмазов про
межуточного типа не наблюдается абсолютной прозрачности до той линии

Рис. 1. Характер кривых по
глощения в ультрафиолетовой 
области алмаза типа 11 и ал
мазов промежуточного типа. 
Кривая 1 соответствует алмазу 
типа I I ,  остальные кривые —  
алмазам промежуточного типа

Энергия, эв

спектра, от которой начинается сплошное поглощение; раньше начинается 
неполное поглощение. Вполне очевидна закономерность: чем больше гра
ница сплошного поглощения сдвигается в длинноволновую сторону, тем 
интенсивнее поглощение в области 3000—3100 А. Как известно, погло-

о
щение при 3065 А прямо пропорционально содержанию примеси азота 
(Kaiser, Bond, 1959). Таким образом, положение границы сплошного по
глощения в интервале 2250—3000 А также отражает концентрацию приме
си азота. Это подтверждается и расчетом содержания азота по поглощению 
в инфракрасной области при 7,8 мк (1282 см-1) по формуле п =  3 ,3-10- 5  
Na (Kaiser, Bond, 1959), где N =  1,77-1023 — количество атомов в 1 см3 
алмаза; а — коэффициент поглощения при 7,8 мк. Для определения содер
жания азота в алмазах промежуточного типа с разным положением границы
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Т а б л и ц а  !
Содержание прикеси азота, рассчитанное по поглощению

№ образца Коэффициент поглоще
ния при 7,8 м к

Концентрация азота, 
а т о м / с м 3

Край поглощения в уль
трафиолетовой области 

(Я. края)

77 0,36 2 - 1018 2300
80 0,70 4 -1018 2400

131 1,80 1019 2400
54 2 ,8 1,6 - 1019 2430

282 5,1 3 1019 2870

сплошного поглощения был измерен коэффициент поглощения при 7,8 ж  
у пяти образцов (табл. 1).

Кривые поглощения пяти исследованных алмазов в ультрафиолетовой 
области приведены на рис. 2. Из этих кривых видно, что граница сплошного 
поглощения у обр. 80 и 131 находится у 2400 А, но у обр. 131 частичное по
глощение в более длинноволновой части спектра интенсивнее, чем у обр. 
80. Содержание азота в сбр. 131 несколько выше, чем в обр. 80. Возмож
но, что интенсивность частичного поглощения до границы сплошного по
глощения в какой-то степени также определяется концентрацией примеси 
азота. о

Как уже отмечалось, значение коэффициента поглощения при 3065 А 
(Р%шм) прямо пропорционально содержанию азота (Kaiser, Bond, 1959). 
Нами статистически установлено, что значение / \ , 0!5 колеблется в опреде
ленных пределах в зависимости от положения границы сплошного погло
щения (табл. 2 ).

Т а б л и ц а 2
О

Значение коэффициента поглощения при 3065 А (— Р>.3065) в зависимости от положения 
границы сплошного поглощения

Положение границы 
сплошного Значение коэффициента

Положение границы 
сплошного поглоще- Значение коэффициента

поглощения, А поглощения, с м ~  * ния, А поглощения, с м ~  *

2260—2300 0 СЛ 1 СО 2500—2700 5—9
2300—2500 3—5 2700—2950 10

Однако бывают единичные случаи, когда эти соотношения нарушаются. 
Например, как видно по кривым поглощения (рис. 1 и 2), интенсивность по
глощения в области 3000—3100 А не всегда выше у тех кристаллов, у ко
торых граница сплошного поглощения больше сдвинута в длинноволно
вую часть спектра. У сбр. 54 (см. рис. 2) с А края =  2440 А поглощение в 
области 3000—3100 А ниже, чем у обр. 131, 80 и 77, у которых Я края нахо
дится в интервале 2300—2400 А. Возможно, что граница сплошного погло
щения более устойчиво ксррелируется с содержанием примеси азота, чем 
интенсивность поглощения при 3065 А (см. табл. 1).

Характер поглощения алмазов промежуточного типа в области 2250— 
2950 А позволяет сделать вывод, что для ориентировочного определения 
содержания в них примеси азота можно использовать интенсивность ин
тегрального пропускания всего потока, охватывающего этот интервал спек
тра. Максимальное пропускание будет наблюдаться у алмазов типа II и 
у тех, у которых граница сплсшного поглощения находится в области 2250—
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Рис. 2. Характер кривых погло
щения в ультрафиолетовой области 
алмазов промежуточного типа с раз
ным содержанием азота, определен
ного по степени поглощения в ин
фракрасном спектре при 7,8 м к  
(1280 сиг-1). Номера кривых соответ
ствуют номерам алмазов, указанным 
в табл. 1

Рис. 3. Номограмма приблизительного' 
определения содержания примеси азота 
по интегральному пропусканию потока 
лучей в диапазоне 2250— 2950 А

о
2300 А. Если граница сплошного поглощения сдвигается к длинноволновой 
части, то интенсивность интегрального пропускания соответственно умень
шается.

На рис. 3 приведена номограмма, пострсенная на основании исследова
ния трех пластин алмаза толщиной 2, 3 и 4 мм. По этой номограмме можно 
ориентировочно определить содержание примеси азота, исходя из значения: 
///о (отношение интенсивности падающего и выходящего светового потока 
в интервале 2250—2950 А) и толщины пластины d.

Ф о т о л ю м и н е с ц е н ц и я  алмазов не зависит от степени их про
зрачности для ультрафиолетовых лучей (Гомон, 1955). Во время просмотра: 
свечения алмазов промежуточного типа установлено, что при возбуждении 
люминесценции источником с фильтром УФС-3 (Хшах=3650 А) одни алмазы 
люминесцируют, а другиене люминесцируют, как и в образцах алмазов типа I. 
Однако подсчеты показали, что среди алмазов промежуточного типа зна
чительно больше кристаллов, визуально имеющих зеленовато-желтую’ 
люминесценцию, в спектрах которой наблюдаются две главные линии 4152 
и 5033 А с системой сопровсждающих характерных линий и полос.

Так, из 151 алмаза промежуточного типа зеленовато-желтое свечение име
ли 46 (30,7%), синее и голубовато-синее 37 (24,6%), тогда как из 228 ал
мазов типа I зеленовато-желтое свечение обнаружили только 12 (6 %), 
а синее 58 (25,4%). Таким образом, для алмазов промежуточного типа, 
т. е, алмазов с незначительной примесью азота, характерно одновременное 
присутствие центров люминесценции 415 и 503. Если из большого количе
ства алмазов отобрать кристаллы, люминесцирующие характерным зеле
новато-желтым цветом, то подавляющее большинство их оказывается ал
мазами промежуточного типа.

Внешние особенности и текстура алмазов промежуточного типа. При
сравнении алмазов промежуточного типа друг с другом и с алмазами типов 
I и 1 1 установлено, что все алмазы промежуточного типа независимо от на
хождения границы сплошного поглощения по форме кристаллов и морфо
логическим особенностям тождественны алмазам типа 1 1 и отличаются от 
алмазов типа Г Все они первично бесцветные, со слабым, почти стеклянным 
тускловатым блеском в отличие от алмазов типа I, которые, как правило, 
имеют в различней степени выраженный золотисто-желтый нацр.ет и яркий:
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блеск. Более слабый блеск у алмазов промежуточного типа в известной 
■степени обусловлен характером поверхности их граней. Если кристаллы 
алмазов типа I имеют острые ребра и гладкие зеркальные грани, обладаю
щие сильным блеском, то у алмазов промежуточного типа на гранях обыч
но наблюдается тончайшая микрослоистость (рис. 4,а), а на округлых поверх
ностях, развитых на месте ребер, — скульптура, образованная рельефны
ми клиновидными холмиками (рис. 4,6). Эти два элемента— тончайшая

Рис. 4. Морфологические осо
бенности кристаллов алмазов 
промежуточного типа
а —  уплощенный октаэдр с тонкой 
микрослоистостью на гранях; б - 
кристалл комбинационной формы с 
характерной скульптурой на кри* 
вогранных поверхностях

микрослоистость граней {1 1 1 } и клиновидные холмики на округлых поверх
ностях — специфические скульптурные особенности алмазов промежуточ- 1  
ного типа. Что касается кристаллографической формы алмазов этих типов, [ 
то она может быть весьма разнообразной, как и у алмазов типа I. Среди ал
мазов промежуточного типа встречаются правильные и в различной степени 
искаженные октаэдры со ступенчато-пластинчатым моно- и полицентриче- 
ским развитием граней. Нередко у кристаллов ребра замещены кривогран
ными поверхностями и в связи с этим они имеют комбинационную форму 
октаэдра и додекаэдроида (рис. 4, б). Характерно преобладание искаженных 
форм неправильного габитуса.

Исследование пластин, вырезанных из алмазов промежуточного типа,: 
в поляризационном микроскопе при скрещенных николях показывает, что 
их кристаллы не имеют зонального строения по октаэдру, как алмазы типа1; 
в них видно либо равномерно светлое поле с черными изогнутыми изогира- 
ми, либо очень специфическая картина двупреломления, в виде решетки, 
подобной той, которая наблюдается в микроклинах 1 *.

Если сравнить по физическим свойствам алмазы промежуточого типа 
и алмазы типов I и II, то можно увидеть, что алмазы промежуточного типа 
во многом близки алмазам типа II и отличаются от алмазов типа I. Так, 
алмазы промежуточного типа резко отличаются от алмазов типа I по харак
теру и интенсивности фотопроводимости и похожи на алмазы типа II (Den
ham et al., 1967). По счетным свойствам алмазы промежуточного типа также 
близки алмазам типа II (Орлов, Афанасьева, 1966). Как и последние, они 
не дают или дают очень слабые экстраотражения в рентгеновских лучах 
в отличие от алмазов подтипа 1а.

Таким образом, можно сделать вывод, что алмазы подтипа 11а, проме
жуточного типа и подтипа 1а составляют единый генетический ряд с после
довательным повышением содержания примеси азота. Примесь азота, оче
видно, начиная с определенного количества ( ~ 1020 атом/см3), вызывает 
изменение текстуры кристаллов, чем и объясняется то,что алмазы проме
жуточного типа, содержащие меньше азота, чем алмазы типа I, близки по 
текстуре морфологии и физическим свойствам алмазам типа II. Мнение 
некоторых исследователей о резко отличных процессах образования алма

1 См. статью Ю. Л. Орлова и Н. А. Татьяниной «Узоры двупреломления и их происхож
дение в кристаллах алмаза» в настоящем сборнике.
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зов типа I (азотных) и типа II (безазотных или с очень незначительной 
примесью азота) нельзя считать обоснованными. Для алмазов типов I 
и II и промежуточного типа устанавливается тождественный парагенезис. 
Среди включений посторонних минералов в алмазах всех этих типов наблю
дались пиропы, хромшпинелид, хромдиопсид и оливин, т. е. одинаковая 
и характерная для всех алмазов парагенетическая ассоциация сингенетич- 
ных им минералов. Алмазы типов II и промежуточного, как и типа I, не
сут следы воздействия эпигенетических процессов (пластической деформации 
и растворения). Вероятно, алмазы, относительно обогащенные примесью 
азота (подтип 1а), обедненные им (промежуточный тип) и с незначительной 
примесью этого элемента (подтип Па) образуются в одном процессе, и возник
новение тех или других определяется неравномерным распределением азо
та в расплаве.
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УЗОРЫ ДВУПРЕЛОМЛЕНИЯ И ИХ ПРОИСХОЖДЕНИЕ 
В КРИСТАЛЛАХ АЛМАЗА

Алмазы как кристаллы кубической сингонии теоретически должны быть 
оптически изотропными. Однако реальные кристаллы в поляризованном све
те при скрещенных николях всегда обнаруживают двупреломление. Оче
видно, среди природных алмазов совершенно изотропные кристаллы практи
чески отсутствуют. Об этом свидетельствуют и литературные данные (Cro
okes, 1897; Sutton, 1928; Кухаренко, 1955).

Первые описания аномального двупреломления в алмазах появились 
в конце XIX в. (Brauns, 1891; Mallard, 1892; Crookes, 1897). Эти исследова
тели отметили, что двупреломление в алмазах вызывается внутренними 
напряжениями, и высказали различные точки зрения на природу этих на
пряжений. По мнению Браунса, наблюдавшийся им полосчатый узор дву
преломления, ориентированный параллельно ребрам октаэдра, вызван 
неравномерными внутренними напряжениями, которые возникают в ре
зультате закалки кристаллов. Для подтверждения этого он ссылался на 
двупреломление в стеклах, подвергнутых закалке. А. Малляр предпола
гал, что напряжение в алмазах вызывается мимитезией, т. е. переходом 
одной структурной модификации в другую с сохранением первоначальной 
кристаллографической формы. Позднее эту точку зрения развил Г. Фри- 
дель (Friedel, 1924; Friedel, Ribaut, 1924). Фридель наблюдал внезапное 
изменение картины двупреломления при температуре 1885° С и на основа
нии этого сделал вывод о возникновении постоянного аномального дву
преломления в алмазе в результате внутренних напряжений, появляющих
ся вследствие изменения объема при переходе одной структурной модифи
кации в другую. Он полагал, что все алмазы представляют собой парамор
фозы низкотемпературной «-модификации с симметрией структуры, отно
сящейся к классу Т (1, по (3-модификации с симметрией Oh, образующейся 
и сохраняющейся только при температуре выше 1885° С. Фридель считал, 
что характер двупреломления в алмазах не меняется от приложения внешних, 
усилий и не зависит от включений посторонних минералов. В противо
положность ему Дж. Сэттон (Sutton, 1928) и А. Ф. Вильямс (Williams, 
1932) отмечали, что внутренние напряжения обусловлены главным обра
зом включениями посторонних минералов, имеющих резко отличный от 
алмаза коэффициент объемного теплового расширения.

А. А. Кухаренко (1955), объясняя причину, вызывающую внутреннее 
напряжение, писал: «Внутреннее напряжение в алмазе является остаточ
ным и унаследовано от тех колоссальных давлений, которые господство
вали в породе в момент кристаллизации алмаза. В период своего образования, 
алмаз находился в равновесии с термодинамическими условиями среды и, 
несомненно, был изотропным. Резкое уменьшение давления при переме
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щении кристаллов в верхние слои земной коры и обусловило возникновение 
в алмазе внутреннего напряжения, равнодействующая которого направ
лена от центра кристалла к его поверхности. Однако само по себе равномер
ное напряжение не вызывает анизотропии. Причиной, вызвавшей неравно
мерность напряжения, могли явиться включения, которые вследствие раз
личия в сжимаемости вещества включения и алмаза явились своего рода 
«барьерами», около которых возникли более интенсивные напряжения, 
проявляющиеся в анизотропии. Однако этот момент отвечает только не
которым частным случаям (например, акцентации двупреломления близ 
включения) и не может объяснить все своеобразие анизотропии алмаза. 
Возникновение сильной анизотропии и характерной полосчатости двупре- 
ломляющих полей обусловливается, по-видимому, полиморфным превра
щением алмаза как следствием той же общей причины — изменения физико
химических условий. В результате полиморфизма возникают микродвой- 
никовые структуры, являющиеся типичными псевдоморфозами превра
щения» (стр. 211). Таким образом, А. А. Кухаренко присоединился к мне
нию Г. Фриделя и А. Малляра. В отличие от Г. Фриделя он сделал вы
вод, что высокотемпературная модификация алмаза, которую, по его мне
нию, следует обозначить как a -модификация, имеет кубическую, а низко
температурная ^-модификация, возможно, ромбическую структуру.

Наблюдаемые в алмазах узоры двупреломления иллюстрированы во 
многих работах (Lindley, 1937; Raman, Rendal, 1944; Ramachandran, 
1946; Winchell, 1950; Кухаренко, 1955; Neuhaus, 1960; Орлов, Афанасьева, 
1966; Tolansky, 1966; Seal, 1966). Наиболее полно различные узоры дву
преломления в алмазах описаны 3. В. Бартошинским и М. А. Гневуше- 
вым (1958). Однако указанные авторы при объяснении природы анизо
тропии, как ранее Д. Брауне (Brauns, 1891), пришли к выводу, что она 
обусловлена закалкой, как это имеет место в стеклах. Причины разнообра
зия узоров двупреломления 3. В. Бартошинским и М. А. Гневушевым 
не объяснены.
На уровне современных знаний природа анизотропии в алмазах рассмот

рена А. Р. Лангом (Lang, 1967) и А. В. Варшавским (1968).Они не толь
ко показали разнообразные проявления двупреломления в алмазах, но 
особое внимание обратили на разные дефекты, вызывающие внутренние 
напряжения и определяющие тот или иной узор анизотропии. 
На основании исследования двупреломления А. В. Варшавский сделал 
оригинальные кристалломорфогенетические, а также минерагенетические 
выводы, касающиеся процесса кристаллизации алмазов. Его объяснения 
природы некоторых видов двупреломления в алмазах, по нашему мнению, 
дискуссионны.

Нами получены данные, которые позволяют дополнить и уточнить не
которые выводы, сделанные А. А. Варшавским и предыдущими исследо
вателями. При изучении двупреломления в алмазах использованы поля
ризационный микроскоп МИН-8 с бинокулярной насадкой, полярископ 
(модель для изучения драгоценных камней, разработанная американским 
институтом GYA) в сочетании с микроскопом МБС-1, а также специальный 
японский компаратор, к которому были приспособлены поляроиды. Иссле
довались пластинки, вырезанные в определенной ориентации, и целые 
кристаллы. Особенно удобными для наблюдения объемной картины дву
преломления были крупные алмазы весом от 20 до 80 карат, которые изу
чались с помощью полярископа, смонтированного вместе со стереоскопи
ческим микроскопом. Как известно, единственной причиной, обусловли
вающей аномальное двупреломление в кристалах алмаза, являются внут
ренние напряжения, но факторы, вызывающие их, могут быть различными. 
Одну из главных ролей в определении узора двупреломления играют текс
тура кристаллов и разные дефекты (связанные с пластической деформацией, 
дислокациями роста, распределением примесей, включениями и др.).
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Рис. 1. Полосчатый узор двупреломления, обу
словленный зональным строением кристаллов 
алмаза типа I. Увел. 13

П о л о с ч а т ы й  у з ор  
д в у п р е л о м л е н и я ,  об
у с л о в л е н н ы й  з о н а л ь 
н ы м  с т р о е н и е м  к р и 
с т а л л о в .  Кристаллы а.г- - 
зов типа I, относительно обога
щенные примесью азота, обычно 
имеют зональное строение по 
октаэдру. С этой особенностью 
строения кристаллов связан по
лосчатый узор двупреломления. 
Он отчетливо вскрывается в 
скрещенных николях (рис. 1) в 
пластинках (шлифах), выпилен
ных через центр кристалла та
ким образом, чтобы плоскости 
распила были близки плоскостям 
{ПО}. Часто зонально-пластин
чатое строение алмазов типа I 
проявляется только во внеш
них частях кристалла, в связи 
с чем полосчатый узор виден 
только у края пластин. Зональ
ное строение кристаллов бывает 
выражено очень четко:’отдельные 
зоны, образующие полосы раз
ной толщины, параллельные реб
рам октаэдра, отчетливо видные 

на просветленных участках в связи с несколько отличающейся силой дву
преломления в соседних зонах. Необходимо отметить, что видимый полосча
тый узор двупреломления не представляет собой чередования светлых 
и темных зон, которые попеременно гаснут и снова просветляются, как 
это наблюдается, например, в полисинтетических микродвойниках плагио
клазов. Светлые и темные полосы в зональных кристаллах алмаза не обра
зуют симметричного замкнутого четырехугольного узора. Полосчатый 
узор двупреломления с чередованием светлых и темных полос виден в от
дельных местах пластины, а не по всей ее площади. Одна и та же зона у 
какой-либо грани обычно только частично бывает затемнена, т. е. в одно 
и то же время одна часть ее погашена, а другая остается светлой. При вра
щении столика картина изменяется, но не закономерно, как в анизотроп
ных зональных кристаллах: в алмазных пластинах происходит волнистое 
погасание отдельных участков. При этом характер темных погашенных 
участков, пятнистое или волнистое погасание свидетельствуют о двупре- 
ломлении, связанном с объемными напряжениями, которые вызывают дву- 
преломление в виде изогнутых изоклин или нескольких замкнутых темных 
контуров, расходящихся и сходящихся при вращении столика. На участ
ках, имеющих зональное строение, темные линии изоклин как бы рас
плываются по отдельным полосчатым зонам, но не по всей их длине, а 
только в той части, которая примыкает к погашенному участку крис
талла.

В пластинках, выпиленных через центр кристалла алмазов типа I па
раллельно или под некоторым углом к плоскости (ПО), полосчатые узоры 
наблюдаются отчетливо. В пластинах, параллельных (100), полосчатость 
в узорах двупреломления проявляется менее четко. Фотографии таких 
разрезов и описание их приведены Деннингом (Denning, 1961), Г. Ней- 
гаузом (Neuhaus, 1960), Винчеллом (Winchell, 1951). Картины, аналогич
ные описанным ими, наблюдались и нами в октаэдрах с сильно пришлифо-
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ванными по {100} двумя противоположными вершинами. Следует иметь 
в виду, что при наблюдении в поляризованном свете целых кристаллов 
с зеркально блестящими гранями {1 1 1 } получается оптическая иллюзия, 
подобная видимой в калейдоскопах: если на одной из граней видны свет
лая и темная полосы или включения, то они отражаются на всех четырех 
гранях октаэдра и при взгляде в направлении оси L4 получается ложная 
симметричная картина.

А. В. Варшавский (1968) полагает, что зональное строение кристаллов 
алмаза по {1 1 1 } обусловлено неравномерным распределением примеси 
кремния. Этот вывод он подтверждает спектральным анализом, при ко
тором в алмазе были обнаружены только два элемента: Si и В. Уже давно 
известно, что зональное строение имеют только кристаллы алмаза типа I, 
т. е. относительно обогащенные примесью азота. Отдельные зоны отлича
ются по содержанию азота характером образуемых им дефектов, влияю
щих на физические свойства. Зональное строение этих кристаллов обнару
живается при всех оптических исследованиях (спектры поглощения в ИК- 
и УФ-областях, люминесценция), которые позволяют установить ее «азот
ную» природу.

П о л о с ч а т ы й  у з о р  д в у п р е л о м л е н и я ,  с в я з а н н ы й  
с п л а с т и ч е с к о й  д е ф о р м а ц и е й .  Пластическая деформация 
в кристаллах алмаза происходит путем скольжения по плоскостям {1 1 1 } 
в направлении < 1  Ю > с поворотом блоков решетки вокруг < 1 1 2 >  (Урус- 
совская, Орлов, 1964). Линии скольжения, идущие в направлении < 1 1 0 > , 
отчетливо проявляются на кривогранных поверхностях растворения и вид
ны на октаэдрических гранях, если в результате травления вдоль них раз
виты цепочки треугольных фигурок травления. Они позволяют определить 
ориентацию плоскостей скольжения. В поляризационном микроскопе 
в скрещенных николях хорошо видно, что на плоскости скольжения дву- 
преломление проявляется с максимальной силой. Особенно отчетливо это 
видно в кристаллах алмазов, окрашенных в розовато-фиолетовый и корич
невый цвет, на которых всегда проявляются линии скольжения. На плос
костях скольжения наблюдаются яркие интерференционные окраски. 
Если проявлено несколько взаимопересекающихся систем скольжения, 
то по всему объему кристалла обнаруживается яркая интерференционная 
окраска. Обычно на кристаллах алмаза линии скольжения проявляются 
не по всей их поверхности, а локально. На округлых додекаэдрических 
кристаллах на каком-либо участке граней часто можно видеть систему 
линий скольжения, под прямым углом пересекающих ребро и переходя
щих с одной грани на другую. В скрещенных николях у этих линий сколь
жения виден полосчатый узор двупреломления. Это подробно было описа
но и проиллюстрировано в работе А. А. Кухаренко (1955).

Р а д и а л ь н о - л у ч и с т ы е ,  л у ч и с т ы е  и п о л и г о 
н а л ь н ы е  у з о р ы  д в у п р е л о м л е н и я ,  о б у с л о в л е н 
ные д и с л о к а ц и я м и  р о с т а .  С помощью рентгенодифракцион
ной топографии А. Р. Ланг (Lang, 1964) показал, что в некоторых алма
зах находятся дислокации в виде тонких линий, идущих из центра кри
сталла к поверхности граней. Эти дислокации можно наблюдать и в поля
ризованном свете при скрещенных николях. Они имеют вид лучей, расхо
дящихся из одной точки в разные стороны. Количество дислокационных 
линий может быть различным. Обычно исходной точкой дислокаций яв
ляются микроскопические включения. Если включение расположено в 
центре кристалла, то от включения, как правило, ко всем граням, т. е. 
во все стороны, отходят лучи дислокаций. В этом случае проявляется узор 
двупреломления в виде радиально-лучистого пучка (рис. 2). Лучистый 
узор (рис. 3) получается тогда, когда от включения дислокационные ли
нии идут в пределах пирамиды роста какой-либо одной грани (111). При. 
рассмотрении со стороны грани, на которой имеются выходы дислокацион-
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Рис. 2. Радиально-лучистый узор 
двупреломления, обусловленный 
дислокациями роста, идущими от 
включения из центра кристалла. 
Увел. 28

Рис. 3. Лучистый узор двупрелом
ления (затемненный участок между 
двумя дислокационными линиями). 
Увел. 10

ных линий, в этом случае видны сложные полигональные узоры. Такого 
вида узоры двупреломления, согласно А. В. Варшавскому (1968), свя
заны с диагональными прослоями. Г. Г. Леммлейн (1948) называл диа
гональными прослоями следы роста ребер кристалла, которые имеют фор
му тончайших прослоев между пирамидами нарастания граней. Отож
дествление описываемых узоров двупреломления с диагональными плос
костями в определении, данном Г. Г. Леммлейном, по нашему мнению, 
является неточным. Эти узоры двупреломления обусловлены дислокация
ми роста, связанными с микровключениями и идущими от них в виде ра
диально-лучистых линий к поверхности граней кристалла, что хорошо 
показано в работе А. Р. Ланга (Lang, 1967).

З в е з д о о б р а з н ы е  у з о р ы  д в у п р е л о м л е н и я ,  о б у с 
л о в л е н н ы е  с е к т о р и а л ь н ы м  х а р а к т е р о м  р а с п р е 
д е л е н и я  п р и м е с е й .  В некоторых алмазах наблюдаются узоры
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Рис. 4. Звездообразный узор двупреломления. Увел. 14

Рис. 5. Звездообразный узор двупреломления. Увел. 20

8 Новые данные



Рис. 6 . Узор двупреломления в виде изоклин. Увел. 16

Рис. 7. Пятнистый узор двупреломления. Увел. 18

На этих участках сохраняются остаточные напряжения, возникающие 
после ударов в процессе механического дробления породы.

У з о р ы  д в у п р е л о м л е н и я  в в и д е  ф а н т о м о в .  Внут
ри некоторых алмазов при скрещенных николях наблюдаются темные 
«фантомы» октаэдрической (рис. 8), округлой, эллипсовидной и неправиль
ной форм. Темные, т. е. изотропные, зоны в кристаллах могут появиться
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Рис. 8 . Теневой фантом окта
эдрической формы, окруженный 
слившимися друг с другом изог
нутыми ветвями черных крес
тов, проявляющихся у каждой 
вершины L 4 фантома. Увел. 14, 
николи скрещены

Рис. 9. Узор двупреломления у 
включения кристалликов оли
вина. Увел. 25

в случае, если в них существуют значительные напряжения, направлен
ные в разные стороны. Например, в одном из октаэдрических кристаллов 
с пришлифованными вершинами {100} нами было установлено, что цен
тральная часть кристалла испытывает сжатие, а внешняя — растяжение. 
Переходная зона между этими двумя участками, в которой напряжения 
практически равны нулю, изотропна и имеет характер фантома. Естест
венно, что «внешние формы» таких фантомов могут быть разнообразными.

А. В. Варшавским (1968) детально описаны фантомы, отражающие 
зональное строение кристаллов. Как уже указывалось, в алмазах типа I 
наблюдается зональное, неравномерное распределение примеси азота. Вхож
дение азота, образующего дефекты в решетке алмаза, изменяет ее парамет
ры, поэтому в зонах с разным содержанием примеси азота возникают 
неодинаковые напряжения. В связи с этим в поляризованном свете обна
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руживается зональное строение большинства алмазов типа I. При сущест
венной разнице в двупреломлении отдельных зон в пластинках наблюда
ется полосчатый узор двупреломлении, а в целых кристаллах могут появ
ляться единичные или концентрически вписанные один в другой фантомы.

У з о р ы  д в у  п р е л о м л е н и я ,  о б у с л о в л е н н ы е  в к л ю 
ч е н и я м и  п о с т о р о н н и х  м и н е р а л о в .  Узоры двупреломле- 
ния, связанные с включениями посторонних минералов в алмазе, опи
саны многими исследователями. Они проявляются локально вокруг вклю
чений в виде темных и светлых пятен, часто образующих характерную кре
стообразную фигуру (рис. 9).

У з о р ы  д в у п р е л о м л е н и и ,  с в я з а н н ы е  с ф и г у р а 
ми у д а р а .  Двупреломление, связанное со следами ударов на поверх
ности граней, было описано А. Р. Лангом (Lang, 1967), а затем А. В. Вар
шавским (1968). При большом увеличении часто на октаэдрических гра
нях кристаллов алмазов при скрещенных николях видны микроскопиче
ские крестообразные фигурки двупреломления, подобные наблюдаемым 
у включений. В этих местах всегда находятся небольшие повреждения 
в виде микроскопических трещинок, щербинок и т. п. Морфология этих 
трещинок и характер связанных с ними фигурок двупреломления детально 
проиллюстрированы А. В. Варшавским. Отметим, однако, что его мнение 
о возникновении их непосредственно в очаге кристаллизации при соуда
рении алмазов с другими минералами нам кажется маловероятным. Эти 
удары могли иметь место во время механического дробления породы, при 
гравитационном обогащении в отсадочных машинах, при переносе кристал
лов в аллювиальном потоке и т. п.

У з о р ы  д в у п р е л о м л е н и я  в а л м а з а х  т и п а  II. 
В алмазах типа II не обнаруживается зонального строения по октаэдру. 
При травлении поверхности пластин, вырезанных из этих алмазов, наблю
дается ровно протравленное гомогенное поле,поэтому в них не проявляется 
полосчатого узора двупреломления, связанного с зональным строением 
по {111}. Другого вида узоры, обусловленные плоскостями скольжения, 
включениями, объемными напряжениями, а также связанные с дислока
циями и другими дефектами, в алмазах типа II образуются, как и в алма-

Рис. 10. Решетчатый узор двупреломления в кристалле алмаза типа II. Увел. 10
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зах типа I. В некоторых пластинах, выпиленных из алмазов типа II, на
блюдается характерный для них узор двупреломления (рис. 10), напоми
нающий микроклиновую решетку. Этот узор иногда называют «татами», так 
как он напоминает рисунок плетения японских соломенных ковриков, нося
щих это название. А. Р. Ланг (Lang, 1967) полагает, что такого вида узор дву 
преломления обусловлен пластической деформацией; им установлено, 
что полосы узора «татами» секут зоны роста кристалла и направление их 
совпадает с направлением линий скольжения.

Как видно из приведенного выше материала, узоры двупреломления 
в кристаллах алмаза очень разнообразны. Обычно наблюдается сложная 
картина узоров двупреломления, так как в каждом кристалле в той или 
иной степени происходит двупреломление, вызываемое объемными напря
жениями, а также локальными напряжениями, связанными с отдельными 
зонами, обогащенными примесями, включениями посторонних минералов, 
дислокациями, дефектами на плоскостях скольжения, трещинами и фи
гурами удара.

Литература

Бартошинский 3. В., Гневушев М . А . О причинах оптической анизотропии алм аза.— 
Мин. сб. Львовск. геол. об-ва, 1958, № 12.

Варшавский А. В. Аномальное двупреломление и внутренняя морфология алмаза. Изд-во 
«Наука», 1968.

Кухаренко А. А . Алмазы Урала. Госгеолиздат, 1955.
Леммлейн Г. Г. Секториальное строение кристаллов. Изд-во АН СССР, 1948.
Орлов Ю. Л ., Афанасьева Е. А. О происхождении алмазов 1 и II типов и причинах отличия 

их физических свойств. •— Новые данные о минералах СССР, 1966, вып. 17.
Орлов Ю. Л. Химический состав алмазов. — Новые данные о минералах СССР. Изд-во 

«Наука», 1972, вып. 21.
Уруссовская А . А ., Орлов Ю. Л. О характере пластической деформации кристаллов алма

за. — Докл. АН СССР, 1964, 154, № 5.
Brauns D. Die optischen Anomalien der Kristalle. Leipzig, 1891.
Crookes W. Diamonds. — Nature (London), 1897.
Denning R. M. Lamellar structure in a type I diamond. — Amer. Min., 1961, 46, № 5—6.
Friedel G. Sur la birefringence du diamant. — Bull. Soc. Fran?. Min., 1924, 47, № 3—4.
Friedel G., Ribaut G. Sur un diamant a houte temperature. — Bull. Soc. Framj. Min., 1924, 47.
Lang A. R. Dislocation in diamond and the origin of trigons. — Proc. Roy. Soc., 1964, 278, 

№ 1373.
Lang A. R. Causes of birefringence in diamond. — Nature, 1967, 213, № 5073.
Lindley W. Wachstumserscheinungen am Diamant. — Fortsrhr. Min. Krist. Petr. Berlin, 

1937, 21.
Mallard M. Sur la fer natif de Canon Diablo. — C. R. Acad. Sci. Paris, 1892, 1 14.
Neuhaus A . Zur Symmetrie und Zwillingsbildung des Diamant. — Cursillos V conferencias 

del instituto «Lucas Mallada», Madris, 1960.
Remachandran G. N. On the nature and origin of the lamination, observed in diamonds. — 

Proc. Indian Acad. Sci., 1946, A, 24, № 7.
Raman С. V., Rendal G. R. Birefringence patterns in diamond. — Proc. Indian Acad. Sci., 

1944, A, 19, № 5.
Rendal G. R. Geometric patterns of fluorescence in diamond. — Proc. Indian Acad. Sci., 

1946, A, 24, № 1.
Seal M. Structure in diamond as revealed by etching. — Amer. Min., 1965, 50, № 1,2.
Seal M . Inclusions, birefringence and scructure in diamond. — Nature, 1966, 2 1 2 , № 5070.
Shah C. J., Lang A. R. An. unusual disrtibution of precipitates in a diamond. — Min. Mag., 

1963, 33.
Sutton J . R . Diamond. A descriptive treatise. London, 1928.
Tolansky S. Birefringence of diamond. — Nature, 1966, 211, № 5045.
Williams A. F. The Genesis of the diamond. London, 1932.
Winchell A . N. Elements of optical mineralogy. N. Y., 1951, Fourth edition, pt. II.



А К А Д Е М И Я  Н А У К  С С С Р

ТРУДЫ МИНЕРАЛОГИЧЕСКОГО МУЗЕЯ им. А. Е. ФЕРСМАНА 
В ы п. 22 1 9 7 3

Ответственный редактор д-р геол.-мин. наук Г. П. Барсанов

Е. В. СВЕШНИКОВА, Т. А. БУРОВА

МИНЕРАЛЫ ГРУППЫ ВЁЛЕРИТА И ТИТАН-РОЗЕНБУШИТ 
ИЗ НЕФЕЛИНОВЫХ СИЕНИТОВ ЗААНГАРЬЯ

\ Нефелиновые сиениты Заангарья (Свешникова, 1965) наряду с другими 
акцессорными примесями (сфен, флюорит, апатит) содержат минералы 
группы вёлерита. Среди них при микроскопических исследованиях нами 
установлены вёлерит, ловенит, их титанистые разности, а также титан- 
розенбушит. Эти минералы относятся к цирконосиликатам с общей форму
лой (Na, Ca)3(Zr, Ti, Nb) Si20 7 (0 ,0H ,F ) 2 (Мамедов и др., 1959). Они 
отличаются друг от друга по внешнему виду, оптическим свойствам и хи
мическому составу. Приведем краткие характеристики каждого из мине
ралов, а затем — сравнительные данные для всех этих разновидностей, 
отличающие их от аналогичных минералов, встречающихся в других ре
гионах.

В ё л е р и т  распространен в микроклинизированных разностях нефе
линовых сиенитов. Он образует мелкие сноповидные или спутанно-волок
нистые сростки, расположенные между табличками микроклина (рис. 1 , а). 
Размеры кристалликов небольшие: в длину 0,1—2 мм, в поперечнике 0,01 — 
0,1 мм. Сингония моноклинная. Форма кристалликов призматическая 
с ромбическим сечением, грани головки наблюдать не удалось (рис. 1 , б); 
гониометрические измерения вследствие малых размеров и неровных поверх-

б в

а г д

Рис. 1. Формы кристалликов и их сростков
а — сростки Еёлерита в промежутках между табличками микроклина в нефелиновом сиените. У вел. 
20; б — белый Еёлерит. Увел. 35; в — бурый ловенит. Увел. 35; г — оранжево-коричневый титан- 

ловенит. Увел. 35; д — розово-бурый титан-розенбушит. Увел. 35
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Т а б л и ц а  !
Межплосксстные расстояния минералов группы вёлерита из Заангарья

Вёлерит (1) 
(не прокален)

Вёлерит (1) 
(прокален при 
800°С в тече
ние 3 0 мин)

Титан-вёлерит (2) 
(прокален при 

800°С в течение 
30 мин)

Ловенит (3) 
(прокален при 

800°С
в течение 2 час)

Титан-лове- 
нит (4) (не
прокален)

Титан-рсзенбу- 
шит (5) (прокален 

при 800°С 
в течение 1 час)

/ “ а I d a 1 d a 1 d a I d a 1 “ а

— — 1 4,48 2 4,43 _ _ _ _ _ _
— — — — 4 4,20 — — — — — —
— — — — — — г, 3,98 2 3,94 — —
2 3,54 3 3,57 6 3,54 3 3,52 2 3,55 — —
1 3,37 — — — — 1 3,33 — — — —
6 3,20 7 3,23 9 3,21 8 3,21 9 3,21 9 3,28

— — 1 3,05 — — 1 3,07 — — 4 3,07
7 2,94 9 2,94 9 2,95 10 2,89 9 2,87 10 2,98

10 2,81 10 2,81 10 2,82 10 2,82 10 2,81 10 2,85
— — — — — — — — — — 7 2,64
3 2,47 4 2,48 6 2,48 3 2,48 1 2,44 5 2,48
3 2,40 3 2,40 7 2,40 2 2,42 — — 3 2,42

— — — — — — 3 2,38 2 2,35 — —
— •--- 1 2,29 — — 1 2,28 2 2,28 — —
2 2,21 1 2,21 5 2,22 4 2,20 4 2,17 — —
7 2,00 7 2,01 10 2,00 7 2,01 4 2,01 8 2,02

— — — — — — 2 1,970 2 1,970 — —
— — 1 1,937 6 1,931 — — — — — —
— — 1 1,894 — — — — — — — —
— — _ — — _ _ _ 1 1,875 — _
— — 1 1,853 — . — — — — — 6 1,832
3 1,812 2 1,817 4 1,820 1 1,817 — — — —
3 1,785 3 1,787 в 1,783 6 1,787 — — 6 1,800

— — — — 4 1,757 7 1,761 2 1,764 — —
2 1,745 2 1,754 — — 6 1,747 8 1,731 — —

— — — — — — 2 1,716 — — — —
9 1,677 9 1,680 10 1,687 7 1,690 8 1,690 9 1,690

— — — — — — 6 1,649 7 1,629 — —
3 1,581 3 1,581 6 1,585 5 1,578 — — — —

— — — — --- — 3 1.558 — — — —
9 1,527 9 1,528 10 1,525 3 1,538 1 1,533 9 1,537

— — _ — — — 4 1,522 — — — —
— _ _ _ — _ _ 1 1,512 — —
— — _ — — — 2 1,497 3 1,480 — —
4 1,447 3 1,442 5 1,447 2 1,430 1 1,423 — —

— — 4 1,406 7 1,406 2 1,410 — — — —
5 1,400 — — — — 2 1,396 — — — —

— — — — — — 3 1,375 3 1,384 — —
3 1,349 2 шр 1,349 6 1,348 1 1,351 2 1,359 — —
1 1,315 1 1,315 3 1.309 — — — — — —
1 1,267 1 1,267 3 1,266 — — — — — —
4 1,239 3 1,236 5 1,237 3 1,241 — — — —

— — — — — — 2 1,224 — — — —
1 1 ,2 00 2 1 ,2 00 5 1,200 1 1,199 — — — —
4 1,174 3 1,175 5 1,175 2 1,184 — — — —
2 1,147 3 1,144 7 1,147 — — — — — —
2 1,130 3 1,130 7 1,130 — — — — — —

— — 3 1,117 7 1,114 --  ' — — — — —
2 1,096 2 1,093 5 1,093 — — — — — —
2 1,082 3 1,079 5 1,079 — — — — — —

ностей граней не производились. Минерал бледно-желтый или белый, по
лупрозрачный до прозрачного, в шлифе бесцветный, твердость 5—6 , спай
ность незаметна, блеск стеклянный, удельный вес 3,316. Оптические свой
ства: отрицательный, двухосный (2V =  —75°), удлинение отрицательное, 
с:пр~- 20°, ng— 1,725, пр=  1,712.

120



Дебаеграмма вёлерита (табл. 1) сопоставлялась с эталонной (норвеж
ский вёлерит; Семенов и др., 1958). Выяснилась их полная аналогия. В хи
мическом составе вёлерита (табл. 2) кроме общих для группы минералов 
элементов заметную роль играет ниобий; встречается примесь редких 
земель (1,12% в окислах). В шлифах вёлерит обычно свежий или имеет 
очень тонкую более рыхлую корочку, которая в шлифе непрозрачна 
(тонкозернистый изотропный агрегат).

В эндоконтактной зоне массива нефелиновых сиенитов обнаружена кре
мово-желтая т и т а н и с т а я  р а з н о с т ь  в ё л е р и т а .  По раз
мерам и форме кристалликов, а также по физическим и оптическим свой
ствам она идентична вышеописанному вёлериту, а близость их заметна 
при сравнении дебаеграмм (см. табл. 1). Удельный вес 3,20; химический 
состав титан-вёлерита отличается высоким содержанием окиси титана 
(10,49%) при пониженном окиси циркония (см. табл. 2).

Л о в е н и т  — обычный акцессорный минерал нефелиновых сиенитов 
Заангарья, не затронутых послемагматическими преобразованиями. Он 
рассеян в виде мелких одиночных кристалликов (рис. 1 , в) того же раз
мера, что и вёлерит, а также волокнистых сростков. Цвет бурый или жел
товато-бурый, полупрозрачный, блеск стеклянный, излом неровный, твер
дость 5—6, удельный вес 3,445, моноклинный. Оптические свойства: двух
осный, отрицательный (2V=—80°), удлинение отрицательное, с:пр—20°, 
ng= 1,726—1,730, пр=1,698—1,710 (рис. 2, а), слабый плеохроизм в жел
тых тонах. Иногда заметно полисинтетическое двойникование кристалли
ков параллельно их удлинению. Дебаеграммы заангарского ловенита (про
каленного при 800° С) и ловозерского (Семенов и др., 1958) весьма сходны.

Химический состав ловенита обычен (см. табл. 2), но он содержит боль
ше марганца и железа, чем вёлерит. Заметно повышенное содержа
ние кремнезема (34,09%, в ловозерском 30,94%) и пониженное кальция.

Кроме ловенита, обычного акцессорного минерала нефелиновых сие
нитов Заангарья, здесь встречен также т и т а н -  л о в е н и т ,  мелкие 
оранжево-коричневые кристаллики которого (рис. 1 , г) рассеяны в нефе
линовых сиенитах вблизи жил щелочных пегматитов. Минерал прозрач
ный, блеск яркий стеклянный, излом неровный, твердость 5—6, удельный 
вес 3,442. Титан-ловенит также оптически двухосен (2У=—80°), удлине
ние отрицательное, с:пр= 20°, обладает очень резким плеохроизмом от тем
но-коричневого до оранжево-желтого (ng> n p). Двупреломление высокое: 
ftg=l,807, пр=  1,741 (рис. 2,6). Иногда наблюдаются двойники, причем; 
двойниковые швы параллельны удлинению. Дебаеграммы титан-ловенита 
и ловенита очень близки (см. табл. 1). В составе титан-ловенита большую 
роль играет окись титана (15,78%), в нем также больше ниобия и меньше 
циркония, чем в обычном ловените.

Т и т а н - р о з е н б у ш и т  рассеян в прикровлевых ийолитах мас
сива, а также совместно с вёлеритом в эндоконтактной части нефелин-сие- 
нитового массива. Внешне минерал похож на ловенит, но имеет бурый цвет 
с розоватым оттенком; мелкие кристаллики его (рис. 1 , д) полупрозрачные 
со стеклянным блеском, удельный вес невысокий (2,984—2,958). В шлифе 
(рис. 2 , в) заметен слабый плеохроизм в розовато-желтых тонах; показатели 
преломления заметно ниже, чем у ловенита и вёлерита {ng— 1,675, лр=  
= 1,657). Минерал триклиннойсингонии, двухосный (2 Ц =+80°), удлинение 
отрицательное, с:пр= 8—10°. Дебаеграммы титан-розенбушита и норвеж
ского розенбушита весьма близки. В составе титан-розенбушита заметна 
роль окиси титана (7,77—9,08) при пониженном содержании окиси цир
кония. Характерно также повышенное количество кальция (Ca:Na= 1,6—1). 
Отмечается примесь окислов редкоземельных элементов и урана.

Сравнение минералов группы вёлерита из Заангарья показывает бли
зость форм их выделения и физических свойств, за исключением удельного 
веса. Оптические свойства минералов (плеохроизм, показатели преломления)
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Т а б л и ц а 2
Химический состав минералов группы вёлерита и титан-розенбушита из Заангарья

Вёлерит (1) оГ Ловенит (3) Титан-лове- 
нит (4)

Титан-розен- 
бушит (5)

нК
а

Компоненты

ве
с.

 %
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ом

н.
 о
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о
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ен

ия

Т
ит
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ёл
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 %
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Lо
9* о<U

S i 0 2 31,92 5316 _ 34 ,09 5676 33 ,4 0 5561 3 4 ,65 5769 _
т ю 2 2 ,07 0259 10,49 3 ,0 5 0382 15,78 1975 7 ,7 7 0973 9,08
a i 2o 3 1,41 0276 — 0,40 0078 0 ,36 0070 0 ,3 6 0070 —

F e 20 3 0 ,6 7 0084 2 ,2 5 3 ,1 5 0394 3,31 0414 1,03 0130 2,43
FeO — — — — — Нет — Нет — Нет

M nO 1,66 0234 0 ,6 3 7,93 1118 12,31 1736 2 ,2 7 0320 0,94
M gO Следы — — 0,53 0132 0 ,4 2 0104 0,61 0051 —
C aO 24 ,97 4274 — 9,84 1755 14,05 2505 23 ,24 4144 —

N a 20 7,99 2578 — 10,76 3472 9 ,4 8 3058 8 ,0 6 2600 —

k 2o 0 ,7 8 0166 — 0 ,2 3 0048 0 ,30 0064 2,91 0618 —

H 2o -
H 2o + 0 ,6 7 0744

----
|  0 ,6 3 0700 |  0 ,3 0 0334

0 ,2 3
1,37

0256
1522

—

T R 203 1,12 0060 — Нет — Нет — 0 ,9 3 0058 —

Z r 0 2 16,35 1327 7 ,75 24,69 2005 3,21 0261 11,72 0952 13,35

N b 20 5 8 ,35 0630 3 ,1 5 1,87 0200 4 ,0 5 0440 1,40 0150 1,47
T a 20 5 0 ,7 3 0030 0 ,3 3 0 ,1 8 0020 0 ,2 4 0008 0 ,1 4 0008 0,62
P b O 0,0 6 0003 — — — — — — — —

SrO 0 ,0 7 0007 — 0 ,92 0089 0 ,39 0038 0 ,32 0031 —

F 1,99 1047 — 3,4 8 1832 4 ,0 5 2132 4 ,16 2190 —

С ум м а за  вы ч е
том  F 2= 0

* В том числе U

99 ,97

з 0 8 0,07 %•

— 1 00 ,29 1 00 ,32 9 9 ,4 9 * —

весьма специфичны для каждого из минералов. Различия химического со
става (см. табл. 2) заключаются в содержании марганца и железа, кальция 
и натрия, циркония и ниобия, фтора. Титанистые разности отличаются вы
соким содержанием окиси титана. Из примесей постоянно присутствуют 
редкоземельные окислы (существенно церий-неодимового состава — 
70—80% от общего количества), а также тантала и стронция.

Пересчет химических составов минералов на структурную формулу 
выявил заметную дефектность структур вёлерита- A* 2 98B li02Si2i l 4O 7>28X 
Х (0, ОН, F) и ловенита: A^ggBj,iiSi2i340 7i68 (О,ОН, F). Менее’дефектна 
структурная формула титан-розенбушита: А-г.явВ 1,00 Si20  7,00 (О, ОН, F)2i„о.
В. И. Симонов (Симонов, Белов, 1960) предполагает наличие в структуре 
ловенита постоянного избыточного кремнезема и, кроме того, некоторое 
искажение структуры за счет крупных катионов кальция, находящихся 
в одной позиции с марганцем и железом. Намечается изоморфизм титана 
и циркония, а также ZrF-^-NbO (например, в вёлерите гораздо меньше фто
ра и циркония при повышенном содержании ниобия, см. табл. 2 ).

Описываемые заангарские минералы сопоставлялись с норвежскими, 
ловозерскими (Семенов и др., 1958) и тувинскими аналогами (Кудрина

* А-Са, Na, Мп, К, Fe, TR, Mg, Sr; B-Zr, Nb, Ti, Al.
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:Рис. 2. Минералы в шлифах
а — ловенит. Увел. 30; б — титан-ловенит. Увел. 46; в — титан-розенбушит с вростками эгирина. 
Увел. 30

идр., 1965; Тихоненков, Казакова, 1962). Выяснилась близость заангар- 
■ских вёлерита и розенбушита к норвежским и тувинским образцам. Ло
венит и титан-ловенит Заангарья отличаются от норвежского и ловозер- 
■ского минералов обогащенностыо марганцем и максимальным содержанием 
титана в титан-ловените (15,78%). Заангарские ловениты в отличие от ту
винских (Кудрина и др., 1965) не содержат редкоземельных элементов.
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МИКРОМОРФОЛОГИЧЕСКИЕ И ФАЗОВЫЕ ИЗМЕНЕНИЯ 
ТИТАНОМАГНЕТИТА ПРИ НАГРЕВАНИИ

Природные титаномагнетиты чаще всего представляют собой гетероген
ные системы, в составе которых устанавливаются различные минеральные 
фазы, образующиеся обычно в результате распада твердых растворов типа 
магнетит-ильменит, магнетит-ульвёшпинель и др.

В частности в титаномагнетитах из ряда месторождений Советского Со
юза известны очень тонкие закономерно ориентированные решетчатые стоук- 
туры, пластинчатая фаза которых шириной обычно не более 1 — 2 мк, диа
гностировалась как ульвёшпинель или твердый раствор магнетита в ульвёш- 
пинели (Семенов, 1959; Никольская, 1961; Богатиков, Лебедев, 1965; Мяс
ников, Боярская, 1965; Латыш, 1966; Дудкин, 1968). Ульвёшпинель в этих 
пластинках определялась по оптическим данным и в результате пересчетов 
валовых химических анализов образцов, а также путем изучения извлечен
ной пластинчатой фазы методом локального электронного зондирования 
(Грицаенко, Боярская, 1965; Боярская, Васичев, 1967) и микродифракци- 
онного исследования (Боярская, Горшков, 1967).

Нами изучались изменения тонких структур распада твердого раствора 
в титаномагнетите при нагревании. Использовались образцы титаномаг- 
нетита из месторождения Африканда, для которых были проведены термо
магнитные исследования (Барсанов и др., 1965) и фазовая неоднородность 
которых известна (Мясников, Боярская, 1965). Образцы титаномагнетита 
выдерживались в условиях свободного доступа воздуха при температурах 
600, 700, 800, 900 и 1000° С в течение 5 час. Исходные и прокаленные об
разцы изучались методами световой и электронной микроскопии, дифрак- 
тометрии и микрорентгеноспектрального анализа.

В полированных шлифах образцы ненагретого титаномагнетита пред
ставляют собой сплошной кристаллический агрегат с размером зерен до 
8—9 мм. В магнетите присутствуют единичные мелкие (до 0,2 мм) овальные 
и неправильной формы зерна ильменита, прожилково-пятнистые выделения 
гематита и в виде сыпи по всему образцу мельчайшие (тысячные доли мил
лиметра) зерна плеонаста.

В образцах титаномагнетита, подвергнутых нагреванию, с повышением 
температуры отмечается постепенное увеличение скоплений тонкоигольча
того гематита, который концентрируется вдоль трещин и дает в отдельных 
участках образцов сплошные пятнистые выделения размером до 0 , 1 —0,2 мм, 
имеющие неплотное сетчатое сложение. Одновременно, начиная с темпера- < 
туры 700—800° С, в основной массе магнетита образуется значительное 
количество ильменита в виде зерен прямоугольных очертаний и отдельных ) 
скоплений (0,01—0,15 мм) мельчайших неправильных зерен.
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В процессе электронномикроскопических исследований образцы тита- 
ночагнетита изучались методом одноступенчатых угольных реплик на мик
роскопе ЭМ-7 при увеличениях 5000—17 000.

Характерными микротекстурными особенностями изучаемых образцов 
являются тонкорешетчатые структуры, развитые почти по всей поверхности 
скола и имеющие в зависимости от ориентировки плоскости скалывания 
вид прямоугольной или косоугольной сетки, состоящей из пластинок уль- 
вёшпинели, ширина которых 0,05—0,25 мк (рис. 1, а). Ульвёшпинель ог
раничивает ячейки, сложенные магнетитом. Кроме них в образцах часто 
встречаются отдельные округлые включения размером до 1— 2 мк, принад
лежащие, видимо, плеонасту.

В процессе нагревания происходят характерные микроморфологические 
изменения поверхности сколов титаномагнетита. Начиная с температуры 
700° С, решетчатые структуры теряют свою четкость и рельефность и 
приобретают сглаженные контуры, а местами вместо сплошных пластин
чатых образований появляются линейно расположенные мелкие изолиро
ванные изометричные зерна, сохраняющие в целом ориентировку по решетке.

При 800° С первоначальные решетчатые структуры уже отсутствуют, 
только в отдельных участках поверхности скола образцов границы прежних 
ячеек обозначены цепочками мелких зерен размером в сотые — десятые 
доли микрона с намечающимся кристаллическим огранением наиболее 
крупных из них (рис. 1, б). Образование на месте пластинок мелких зе
рен в ходе нагревания можно объяснить процессом рекристаллизации (Сер
геева, 1968). Кроме того, при этой температуре происходит зарождение 
массы мелкобугорковых рельефных образований и в самих ячейках маг
нетита, что указывает на начало его перекристаллизации. Одновременно 
в ряде участков в нагретых образцах титаномагнетита присутствует ко
роткопластинчатая линзовидная (длиной до 0,7 мк при ширине до 0,1 мк) 
фаза, ориентированная по трем направлениям, которая, очевидно, явля
ется гематитом, обычно развивающимся по плоскостям (1 1 1 ) в магнетите.

В образцах титаномагнетита, выдержанных при 900 и 1000° С, решетча
тые структуры ни разу не встречены. В основной массе эти образцы пред
ставляют собой нацело перекристаллизованный агрегат, состоящий из 
ограненных кристаллических зерен разного размера (от долей микрона 
до 1,5—2 мк). Среди их кристаллографических форм различимы грани ок
таэдра (получают преимущественное развитие), ромбододекаэдра и куба.

Рис. 1. Микроструктура исходного и нагретых образцов титаномагнетита под электронным 
микроскопом
а — тонкорешетчатая структура распада твердого раствора ульвёшпинели в магнетите в ненагретом 
образце титаномагнита; б — ориентированное расположение по решетке мелких зерен, образующ их, 
ся в титаномагнетите в процессе нагревания при температуре 800° С; в — полностью перекристал. 
лизованный агрегат титаномагнетита, прокаленного при 1000° С
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Грани ромбододекаэдра часто несут заметную штриховку параллельно длин
ной диагонали (рис. 1 , е).

Рентгенометрическим изучением ненагретого титаномагнетита, прово
дившимся на дифрактометре УРС-50 ИМ, обнаружено присутствие в нем

О О
двух основных фаз с а0, равным 8,39 А (магнетит) и 8,51 А, что по диаграм
ме Акимото соответствует твердому раствору состава 80% ульвёшпинели 
и 20% магнетита (Цветков и др., 1965). Кроме того, на дифрактограмме 
титаномагнетита отмечаются два наиболее сильных отражения ильменита.

После нагревания на дифрактограммах титаномагнетита проявляются 
отражения, принадлежащие гематиту, что отвечает процессу мартитизацик 
магнетита, причем при 800°С присутствуют только 2 отражения гематита (012) 
и (104), а при 900 и 1000°С до 7 отражений, т. е. происходит увеличение ко
личества гематита в виде самостоятельной фазы. При этом межплоскостные 
расстояния у него несколько больше, чем у эталона, что, видимо, обуслов
лено примесью ильменитовой составляющей.

Отражения ульвёшпинели в нагретых образцах нигде не фиксировались. 
Параметр ячейки магнетита в результате нагревания несколько увеличился,

О

достигнув максимального значения при 800°С (при 700°С —• 8,40 А, при
800°С — 8,41 А, при 900 и 1000ЭС — 8,40 А).

Химический состав минеральных фаз, присутствующих в титаномагне- 
тите, изучался с помощью электронного зондирования на микроанализаторе- 
JXA-5. Было проведено количественное определение железа, титана, маг
ния и алюминия путем сравнения интенсивностей соответствующих линий, 
рентгеновского спектра (FeKa i, TiKa , MgKa, А1Ка) на образцах и эталонах, 
(чистых металлах). Измерения проводились при ускоряющем напряжении 
25 кв для железа и титана и 15 кв для алюминия и магния. Диаметр зонда 
составлял 1,5—-2 мк. При расчете содержаний указанных элементов исполь
зовался метод «гипотетического состава» с введением поправок на обратное 
рассеяние, поглощение и флюоресценцию. Кислород рассчитывался по 
разности от 10 0%.

Результаты микрорентгеноспектрального анализа

Титаномагнетит (основная 
масса) Пикроильменит Ильменогематит

28- оо. О(X а
SD
О)

аа<о 2 я н

800°С 900°С 1000°С G3я«си 2я е-

800°С 900°С 1000°С гая « 
8 ?

800°С 900°С 1000°С

Fe 63,8 64,0 63,0 63,7 30,8 30,3 30,0 30,6 62,7 64,0 63,7 61,5
Ti 5,6 5,8 5,6 5,6 34,7 34,3 33,6 34,1 5,9 5,8 5,9 5,8
Mg 1,5 1,4 1,4 1,5 4,6 5,3 4,3 4,0 0,8 1,0 0,8 0,8
А1 1,8 1,3 1,7 1,5 0,1 — — — 1,2 0,9 0,5 1,0'
О 27,3 27,5 28,3 27,7 29,8 30,1 32,1 31,3 29,4 28,3 29,1 30,9'

Результаты анализов приведены в таблице,из которой видно, что по сос
таву три главные фазы в исследованных образцах отвечают титаномагнетиту, 
пикроильмениту и ильменогематиту, причем содержания титана в титано- 
магнетите и ильменогематите близкие (соответственно 5,6—5,8 и 5,8—- 
5,9 вес. %). Расчет результатов анализа главной фазы ненагретого титано
магнетита на миналы дает следующее их содержание (в мол. %): Fe30 4 59,3; 
Fe2T i0 427,l; MgAl20 4 7,7; MgFe20 4 5,9. Точный пересчет на миналы резуль
татов анализадругих минераловиосновноймассы магнетита в нагретых образ
цах невозможен из-за отсутствия данных о количественных соотношениях 
в их составе двух- и трехвалентного железа. Обращает на себя внимание сов
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падение состава анализированных минералов в исходном и во всех нагретых 
образцах.

Одновременно была сделана попытка определения состава минеральной 
фазы, слагающей тонкорешетчатые структуры, установленные в основной 
массе ненагретого титаномагнетита. С этой целью электронный зонд был 
тонко сфокусирован до размеров менее 1 мк. Однако в большинстве случаев 
эти структуры разрешить не удалось, и лишь в отдельных участках образца 
были получены их изображения в обратно рассеянных электронах (рис. 2 ). 
Пластинчатая фаза здесь выглядит более темной по сравнению с окружающей 
основной массой, что указывает на ее меньший «средний атомный номер».

Рис. 2. Изображение тонкоре
шетчатой структуры титаномаг
нетита в обратно рассеянных 
электронах и линейное профи
лирование их в рентгеновских 
лучах титана (TiKa)

Размер отдельных ячеек составляет приблизительно 0,6—0,9 мк, т. е. сопо
ставим с размером зонда. Поэтому не удалось количественно определить 
состав пластинчатой фазы. Однако линейным профилированием на рассматри
ваемом участке зафиксировано неравномернее распределение титана, мак
симумы концентраций которого соответствуют пластинчатым выделениям.. 
Меньший «средний атомный номер» и повышенное содержание титана, 
по сравнению с окружающей массой подтверждают принадлежность плас
тинчатой фазы к ульвёшпинели.

Конечными продуктами изменения включений ульвёшпинели в титано- 
магнетитах в процессе их природного окисления и в экспериментах с нагре
ванием на воздухе при различных температурах являются ильменит и маг
нетит (Basta, 1960; Рамдор, 1962; Buddington, Lindsley, 1964; Латыш, 1966), 
магнетит, ильменит и соединение типа дититаната железа (Дудкин, 1968) 
или ильменогематит (Цветков и др., 1965).

Изучение различными методами ненагретого и прокаленных при разных 
температурах образцов титаномагнетита из месторождения Африканда по
казало, что при нагревании в них происходит ряд микроморфологических 
и фазовых изменений.

Микроморфологические изменения заключаются в исчезновении тон
корешетчатых структур распада твердого раствора и в развитии мелкокрис
таллических структур перекристаллизации, захватывающей сначала плас
тинчатую фазу ульвёшпинели, а затем и фазу магнетита.

Изменение фазового состава титаномагнетита в процессе нагревания по 
данным микроскопического и дифрактометрического изучения выражает
ся в исчезновении фазы ульвёшпинели и в увеличении содержания ильме- 
ногематита и пикроильменита. По-видимому, при нагревании, с одной сто
роны, происходит частичное растворение ульЕёшпинели в магнетите, на что 
указывает исчезновение четких контуров ее пластин в образцах, нагретых 
до 700°С, некоторое увеличение параметров элементарной ячейки магнетита 
и понижение его точки Кюри — при температуре нагревания 900°С она 
равна 488°С (Барсанов и др., 1965); с другой стороны, при высокой темпе-
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ся также по ломоносовиту, и другие продукты его изменения, близкие бе- 
лянкиниту. В результате выявлены некоторые особенности преобразования 
ломоносовита в гидротермальных и гипергенных условиях.

Распространение и условия нахождения ломоносовита 
и мурманита в Хибинском массиве

В пределах Хибинского массива были известны лишь единичные наход
ки ломоносовита в пегматитах из массивных уртитов вблизи апатитовых 
месторождений Юкспор (Дудкин, 1959; Дорфман, 1962) и Расвумчорр (Дуд
кин, 1964). Мурманит отмечался в различных районах преимущественно в 
пегматитах, но в незначительных количествах и в большинстве случаев 
сильно разрушенный (Гуткова, 1930; Куплетский, 1930, 1932; Герасимовский, 
1937; Галахов, 1959; Дорфман, 1962; Тихоненков, 1963).

В результате изучения минералогии пегматитов нами установлено бо
лее широкое распространение этих минералов на различных горизонтах 
апатитовых месторождений Расвумчорр, Юкспор и Кукисвумчорр. Они 
развиты в пегматитах из обогащенных апатитом пород и ийолит-уртитов 
(трахитоидные ийолиты, массивные уртиты, мельтейгиты), где ломоносовит 
является первичным минералом, а мурманит — вторичным по ломоносови
ту в участках гидротермального изменения пегматитов. В самих породах 
ломоносовит отсутствует, встречался только в массивных уртитах как очень 
редкий минерал (по устному сообщению О. Б. Дудкина).

Ломоносовит характерен для эгирин-авгито-полевошпатовых пегмати
тов; в бедных полевым шпатом и бесполевошпатовых пегматитах уртито- 
вого состава встречается значительно реже. Пластинчатые выделения 
ломоносовита темно-коричневого цвета находятся обычно среди крис
таллов калиевого полевого шпата, эгирин-авгита, нефелина, лампрсфиллита, 
иногда вместе с пектолитом и виллиомитом. По краям крупных (до 10x7 см) 
пластин ломоносовита из пегматита горы Юкспор наблюдались необычные 
оторочки мелкокристаллического лампрофиллита. В одном из образцов 
с ломоносовитом встречены мелкие (до 5 мм) розетковидные агрегаты или- 
маусита, чрезвычайно редкого титано-ниобосиликата Ва, Na и Се.

Мурманит, как показало изучение, во всех случаях вторичный по ломо
носовиту, но неодинаковый по цвету и характеру выделений. Наиболее 
часто встречается желтовато-коричневая слюдоподобная разность, иногда — 
светло-фиолетовый пластинчатый мурманит. В массивном уртите на место
рождении Расвумчорр наблюдался тонкий (до 1 мм) прожилок розовато- 
белого мелкочешуйчатого с перламутровым блеском минерала. Отдельные 
чешуйки этого необычного по виду мурманита величиной 1—1,5 мм в ди
аметре при толщине равной долям миллиметра располагались преимущест
венно параллельно простиранию прожилка. Заслуживает внимания одновре
менное присутствие ломоносовита и мурманита в маломощной апофизе 
полевошпато-гакманито-натролитовой жилы месторождения Кукисвумчорр, 
где прослеживался постепенный переход пластинчатого темно-бурого ло
моносовита (рис. 1 , а) в светлый слюдоподобный мурманит (рис. 1 , б), 
содержащий обильные включения игольчатого эгирина и твердого битума 
типа керита. Образование же игольчатого эгирина и углеродистых веществ, 
широко распространенных в жиле, связано с гидротермальным преобразо
ванием первичного пегматита. В этих условиях происходило и замещение 
ломоносовита мурманитом.

Опыты по обработке ломоносовита водой

Наряду с различными образцами природного мурманита был исследо
ван мурманит, образовавшийся в лабораторных условиях. Для опыта ис
пользовался ловозерский ломоносовит с р. Чинглусуай (табл. 1, ан. 3).
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Рис. 1. Пластинчатый ломоносовит (а) и мурманит (б); ПШ — микроклин, Я — нефелин 
включения в мурманите эгирина (игольчатые) и керита (черные округлые). Гора Кукисвум 
чорр. Увел. 30, без анализатора

Измельченный минерал (фракция — 0,25+0,1 мм) обрабатывался водой 
в течение года при еженедельной смене воды. Условия опыта подробно опи
саны ранее (Забавникова, 1967). В результате на поверхности зерен ломо
носов ита и по трещинкам образовалось хрупкое чешуйчатое вещество се
ребристо-желтого цвета, внешне схожее с некоторыми образцами природ
ного мурманита. На порошкограмме полученного продукта выщелачивания 
наряду с характерными линиями ломоносовита (14,20; 2,81; 2,73) появились 
линии, относящиеся к мурманиту (11,71; 4,24; 2,88). Плотность ломоносо
вита после длительной обработки водой понижается до 2,97, приближаясь 
к плотности мурманита. Таким образом, в процессе обработки ломоносовита 
водой происходит частичное замещение его мурманитом (табл. 1, ан. 5).
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Т а б л и ц а  1
Химические анализы и физические свойства ломоносовита и продуктов его изменения

1
2

3 4 6 6 7 8 9 1 0 1 2 1 3 1 4 1 5 1 6

Вторичные продукты типа белян- н
К

кинита к и
Компоненты

Л О М О Н О С О В И Т м урманит с реликтами ломоносовита £П к
по ломоносо- К

виту по мурманиту О)
УЗ

<U «
к ?

Р ' А 14,03 13,99 12,84 8,26 6,92 3,40 3,12 2,28 0,28 0,65 0,27 0 ,1 0 1,30
S i 0 2 23,58 23,42 24,07 24,45 27,21 29,43 2 2 ,6 8 — 30,31 31,24 16,67 11,91 11,38 8 ,0 0 2,80 36,02
А12о 3 0,14 0,69 — — — 1,48 0 ,8 — 0 ,2 0 — 0,14 — 0,4 2,99 0,24 0,21
т ю 2 25,13 22 ,11 24,43 — 30,50 36,22 36,74 — 33,52 30,40 43,93 53,95 44,72 48,71 48,19 10,05
N b 20 5 1,95 2,44 3,00 4,72 4,34 1,00 3,57 — 5,92 6,56 2,35 1 ,8 8 6,15 4,40 7,51 24,19
Т а 20 5 — 0,37 — 0,04 — — — — — 0,56 — 0 ,0 2 0,01 — _ 0 ,2 0
Z r0 2 0,49 1,99 2 ,1 0 — 2,13 0,13 0 ,2 0 — 2,24 1,62 0,93 — 0 ,2 0,16 6,56 __
F e 20 3 2,84 3,72 2,39 0,84 1,93 1,97 3,05 — 1,38 2,96 5,08 6,48 4,61 4,78 1,85 0,63
MgO 0,42 0,11 0,58 1,10 0,76 0,29 0,80 — 0,16 0,64 1,24 — 2,07 0,30 0,14 Не обн.
MnO 1,31 0,89 3,17 — 2,18 0,51 2,26 — 2,27 2,38 2,42 — 5,77 2,27 0,04 1,71
CaO 2 ,0 0 1,85 0,80 5,04 0,25 4,38 7,72 — 1,38 3,16 5,45 4,07 4,77 4,78 6,40 4,21
BaO 0,59 — — — — — 0 ,8 — — — 1,93 — — — — 1,21
Na20 26,60 26,83 26,09 16,35 17,93 12,91 8 ,6 6 11,60 11,23 8,64 8,26 0,51 1,50 6,69 0,23 4,56
k 2o 0 ,0 2 — — 0,38 0,09 1,32 1,36 2,19 0,80 0,62 1,27 0,60 0,73 2,46 0 ,2 0 7,80
H20+ Н ет 0,26 — 3,49 3,99 4,28 — 4,74 5,37 4,10 — — 5,60 7,20 6,61
h 2o - 0,38 0,49 — 3,40 2,74 2,41 3,09 6,17 4,87 6,13 5,03 3,73 6,19 9,34 18,50 1,33
П. n. n. — — — 4,03 — — — 4,20 — — — 10,98 10,75 — — SrO 0,18
F 0,59 0,53 — — — 0,64 0,89 — 0,74 — 0,34 — 0 ,6 6 — — —

100,07 99,43 99,73 100,47 100,08 10 0 ,02 100,04 100,28 99,79 100,01 100,48 99,86 100,21
- o = f 2 0,25 0 ,2 2 0,27 0,37 0,31 0,15 0,29

С у м м а 99,82 99,21 99,73 — 100,47 99,81 99,65 — 99,73 — 99,64 — 99,72 100,48 99,86 —

H. И. За- Т. А. Бурова Н . И. Забавникова Т. А. Бу- н. Л. Забавникова Т. А. Бу- М . Е . Т. А.
бавиикова рова рова К азаков.' Бурова



Т а б л и ц а  1 (окончание)

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 12 13 14 15 16

Компоненты

Вторичные продукты типа белян
ки пита

нXх
S

нXVXX
си

Ломоносовит Мурманит с реликтами ломоносовита
по ломоно- 

совиту по мурманиту

XX
чси
SO

пCCJXCU
X

Плотность 3,12 3,12 3,13 2,94 2,97 2,97 2,84 — 2,85 2,78 2,91 2,77 2,81 2,69 2 ,3 2 - 
— 2,4С

2,95

Содержание реликтов ломоносови- 
та, рассчитанное по Р20 6, мол. %

59 49 24 22 16 2 — — — — . — — 9

2 У° 45— 52 — 55-64 — — 75— 80 62— 70 — — 50— 75 61— 68 0— 25 — Около 30 25 21— 33

Цвет Темно-коричневый Серебристо
желтый

Розова
то-белый

Светло-
коричне
вый

Светло-фиоле
товый

Свет-
ло-ко-
рич-
невый

Свет-
ло-
жел-
тый

Бурый Темно
бурый

Жел-
това-
то-ко-
рич-
невый

Светло
серый

Характер
выделений

Пластинчатый Мелкочешуйчатый Слюдо
подоб
ный

Пластинчатый Мелко-
кристал-
личес-
кий

3, 4, 9, 10, 15 — Ловозеро; остальные — Хибины; 1, 6, 11, 12 — гора Расвумчорр; 2, 8, 14 — гора Юкспор (2, 14 — Дорфман, 1962, 8 — образец А. Н. Зубарева);
3 — р. Чинглусуай (Борнеман-Старынкевич, 1946); 4 — гора Карнасурт; 7, 16 — гора Кукисвумчорр; 9 — гора Кедыкверпахк; 10 — гора Сенгисчорр (Борнеман- 
Старынкевич, 1946); 13 — гора Валепахк (образец Б, Е. Боруцкого); 15 — гора Тюльбцырнуай (Герасимовский, Казакова, 1950)'» 5 — продукт обработки домо-
совита водой в лабораторных условиях.



Степень выщелачивания фосфата натрия из ломонссовита зависит от 
длительности опыта и измельчения исходного материала. Более длительная 
обработка ломоносовита водой вызывает переход в раствор большего коли
чества фосфата натрия. Но интенсивность процесса выщелачивания в пре
делах каждого опыта со временем сильно падает, поэтому необходимы час
тая смена воды и перемешивание. За одно и то же время при одинаковых 
условиях эксперимента более крупный ломоносовит (фракция — 0,5+ 
0,25 мм) теряет фосфора значительно меньше, чем тот же образец, рас
тертый в пудру. Так, после 5-недельной обработки водой ломоносовита, 
содержащего 13,7% Р 20 5 (гора Юкспор, Хибины), в более крупной фрак
ции остается 11,8% Р 20 5, а в мелкой —- 8,6%; после 10-недельной обработ
к и — соответственно 9,9 и 7,3% Р 20 5. После 15-недельной обработки в 
мелкой фракции было обнаружено всего 3,8% Р 20 5.

В ходе обработки ломоносовита водой pH раствора над образцом быстро 
растет. Так как опыты проводятся в замкнутых и ограниченных объемах, 
щелочность среды сильно повышается, что, вероятно, вызывает переход 
в раствор наряду с фосфором и натрием небольшой части кремния. Это 
отмечалось в свое время и И. Д. Борнеман-Старынкевич (1946). В растворе, 
полученном при обработке ломоносовита, качественно определен ион ор
тофосфата — Р 0 4. В одном из опытов при достаточном накоплении в раство
ре Na и реакции его с С 02 воздуха наблюдалось выпадение белого тонко
кристаллического осадка углекислого натрия (диагностика подтверждена 
рентгеновским методом и качественным химическим анализом).

Останавливаясь на химических свойствах ломоносовита и мурманита, 
следует отметить одинаковое отношение их к кислотам. И тот, и другой лег
ко разлагаются разбавленными соляной, серной и другими кислотами, 
особенно при нагревании. При этом в раствор переходят все слагающие 
минерал элементы, кроме кремния, который, сохраняя форму первона
чальных зерен, остается в осадке. Этот осадок растворяется 5%-ным раст
вором соды.

Состав ломоносовита, мурманита 
и «промежуточных» членов группы

Выполнены новые химические анализы ломоносовита и серии образцов 
мурманита из Хибинского, Ловозерского массивов и полученного в лабо
раторных условиях (см. табл. 1). Если анализы ломонссовита (1—3) доволь
но постоянны, то анализы мурманита (4—10) обнаруживают значительные 
колебания в содержании разных компонентов. Особенно обращает на себя 
внимание присутствие в исследованных образцах мурманита различных 
количеств Р 20 5. Интересно, что содержания основных подвижных компо
нентов (Р20 5, Na20  и Н 20) в искусственно полученном мурманите и мур- 
маните из пойкилитового сиенита горы Карнасурт (ан. 5 и 4) близки. Эти 
два образца, сходные и по внешнему виду, характеризуют близкую степень 
изменения ломоносовита в природных и лабораторных условиях. С целью 
выяснения причины непостоянства состава мурманита и природы промежу
точных разностей, описанных из Ловозерского массива, проанализирован
ные образцы были детально изучены с использованием методов ИК-спектро- 
скопии, термического и рентгеновского анализов.

В результате сопоставления ИК-спектров поглощения ломоносовита и 
различных образцов мурманита (рис. 2) выявлены особенности, позволяю
щие различать по характеру спектра каждый из изучаемых минералов в 
отдельности и в их смеси. В области 1100—7С0 см*1 (призма NaCl) ИК-спектр 
поглощения ломоносовита (рис. 2, 1) характеризуется широкой интенсивной 
полосой с рядом более или менее четко проявленных максимумов (1070, 
1045, 990, 935, 870, 760, 700 см-1), спектр мурманита определяется одной 
простой интенсивной полосой поглощения с основным максимумом около
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935 см_1. В области 700—400 см-1 (призма КВг) в спектре ломоносовита на
блюдается двойная полоса с максимумами одинаковой интенсивности (560 и 
430 см-1) и ступеньками (при 590 и 470 см-1 соответственно), в спектре мур- 
манита два четких максимума при 550 и 42Ъсм~1 неодинаковой интенсивности. 
Проявляющиеся в спектре мурманита полосы поглощения около 1660 
(призма NaCl), 3600 и 3400 см-1 (призма LiF) соответствуют деформацион
ным и валентным колебаниям молекул воды. В спектре мурманита, прока
ленного до 700°С, эти полосы отсутствуют (рис. 2,3). Наличие двух полос 
поглощения молекулярной воды свидетельствует о том, что молекулы ее 
в мурманите находятся в разных энергетических положениях,

Таким образом, в спектре ломоносовита имеется ряд максимумов, ко
торые отсутствуют в спектре мурманита с минимальным содержанием

фосфора. Эти максимумы— 1070, 1045, 990, 870 и 760 см-1, осложняющие 
основную полосу поглощения титанссиликата, определяются, очевидно, 
фосфатной составляющей ломоносовита. Наличие некоторых из них в спек
трах поглощения мурманитов, содержащих Р 20 6, и в спектре мурманита, 
полуденного в лабораторных условиях (рис. 2, 4), указывает на неодно
родность всех этих образцов и присутствие реликтов первичного ломонссо- 
вита. Последние действительно были обнаружены при тщательном просмотре 
образцов под бинокулярной лупой. Реликты темно-коричневого ломоносо
вита даже очень мелкие (дели миллиметра) хорошо выделяются в светлом мур
маните. К сожалению, в шлифах они практически неразличимы вследствие 
близости оптических свойств минералов и сохранения вновь образующимся 
мурманитом ориентировки первичного ломоносовита. Присутствие реликтов 
ломоносовита в мурманите контролировалось рентгеновским методом, 
поскольку в порошкограммах ломоносовита и мурманита имеются различия 
(см. выше). При съемке мурманита приготовлялись текстурированные образ
цы, так как при растирке он теряет кристалличность и дает очень слабые 
порошкограммы.

На термограмме мурманита (рис. 3, 1) кроме основного эндотермического 
эффекта при 200°С, связанного с выделением большей части воды (7% потери 
веса из 10%), присутствует еще небольшой прогиб при 270°С, также сопро
вождающийся потерей веса. Это указывает на двоякое положение воды в 
структуре мурманита и согласуется с рассмотренными данными ИК-спек- 
троскогши. Термограмма обработанного водой ломоносовита (рис. 3, 2) 
подобна термограмме мурманита, от которой отличается меньшей интенсив
ностью основного эндотермического эффекта и соответственно меньшей по
терей веса. Присутствие на ней эндотермических эффектов при 750 и 880°С, 
отвечающих температуре плавления мурманита и ломоносовита, лишний 
раз подтверждает двухфазовый характер продукта вышелачивания ломо
носовита.

1 —  ломоносовита; 2 —  мурманита 
(см. табл. 1, ан. 9); 3 —  того же
мурманита, прокаленного до 700°; 
4 —  продукта выщелачивания ло
моносовита (см. табл. 1, ан.5); 5 —  
опаловидного белянкинита (Хибин
ский массив); 6 —  пластинчатого 
белянкинита (Ловозерский массив)

Рис. 2. ИК-спектры поглощения

I I 1 I ' I [ и

38 30 30 /В 10 12 10 8 7 6 5 ■100т'1
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Состав ломоносовита из Хибинского мас
сива (табл. 1, ан. 1 и 2) близок составу лово- 
зерского (табл. 1, ан. 3). Среди известных в 
литературе выделяется лишь анализ ломоно
совита из фойяитов дифференцированного 
комплекса горы Карнасурт в Ловозерских 
тундрах с более высоким содержанием нио
б и я— 6,34% (Nb, Та)20 5 (Еськова, 1959). 
Пересчеты анализов приводят к следующей 
формуле ломоносовита: N a9Ti4Si4P2(0, F)2,
или Na3Ti4Si4(0 ,F )ls-2NaaP 0 4. Несмотря на 
целые коэффициенты при катионах, группа 
анионов во всех анализах ломоносовита име
ет дробные коэффициенты (табл. 2). Причи
на этого пока неясна.

Колебания в анализах мурманита, касаю
щиеся в основном Р 20 5, Na20  и Н 20, свя
заны, как показано выше, с присутствием в 
исследованных образцах реликтов ломоносо
вита. Содержание последнего меняется в ши
роких пределах (см. табл. 1). Состав самого 
мурманита довольно постоянен для различ
ных образцов (см. табл. 2). Анализ 7 
(см. табл. 1) отличается от остальных низким 
содержанием кремния. Это связано, вероят
но, с более глубоким изменением минерала 
и начавшимся разрушением его кремневой ос
новы. Общая формула мурманита, выведенная 

на основании расчета химических анализов (ан. 7 не принимался во внима
ние): Na3T i4S i4(0 ,0H ,F)18nH20. Эта формула, как и для ломоносовита, от
личается от более ранних, предлагавшихся на разных этапах изучения ми
нералов группы ломоносовита (Борнеман-Старынкевич, 1946; Семенов, 
1961; Халилов, Макаров, 1966).

Соотношение компонентов формулы (А : В : Z) хорошо выдерживается 
для всех анализов и равно в ломоносовите 9:4:4, а в мурманите 3:4:4. При 
пересчете большого количества анализов выяснилось, что коэффициент при 
группе Na в силикатной части ломоносовита и в мурманите одинаков и 
равен 3, а не 2, как принимали предыдущие исследователи. Выделение в 
самостоятельную позицию Мп в рассматриваемых формулах представляется 
необоснованным, так как количество атомов Мп в этих минералах даже в 
сумме с Fe и Mg не достигает целого числа и чаще всего не превышает 0,5. 
Поэтому Мп включается нами в группу Ti или Na как изоморфная примесь. 
Трехвалентный титан, выделенный в формулах А. Д. Халиловым, в мурма- 
нитах химическим анализом не обнаруживается. Что же ка
сается ломоносовита, то вследствие трудности аналитического определения 
Ti3+ в присутствии Fe2+ его наличие не доказано.

В мурманите, как следует из сопоставления всех известных его анализов, 
содержание Н 20  колеблется от 11 до 2 %, общей воды — от 9 до 20 % при по
стоянном отношении А\В=А'А (Забавникова, 1971). При обработке водой 
происходит выщелачивание натрия и из мурманита, но значительно более 
слабое, чем из ломоносовита. Установленное увеличение содержания воды 
с уменьшением количества натрия в составе мурманита, а также выщелачи
вания натрия (хотя и слабого) наводит на мысль о возможности размещения 
воды в структуре мурманита не только в межслсевых пространствах, но 
и в положениях, занимаемых натрием (предположительно принимаем 
ее за Н30+).

Рис. 3. Кривые нагревания 
1 — пластинчатого ловозерского бе- 
лянкинита; 2 — белянкинитоподоб- 
ного продукта изменения ломоносо
вита Хибин (см. табл. 1,ан. 11).

Кривые нагревания природного 
мурманита и продукта выщелачива
ния ломоносовита соответственно 
похожи на вышеприведенные (Уи 2). 
Кривые получены на дериватогра- 
фе Н. Т. Ивановой
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Особенности преобразования ломоносовита 
в гидротермальных и гипергенных условиях

Изменение ломоносовита в различных пегматитах неоднотипно по харак- 
теру вторичных продуктов.Чаще всего ломоносовит замещается мурманитом, 
обычно в участках слабого гидротермального изменения пегматитов и даже 
в образцах, продолжительное время находящихся в отвалах. В последнем 
случае наблюдается начальная стадия перехода ломоносовита в мурманит, 
в основном вдоль трещинок, подобно тому, что происходит при обработке 
ломоносовита водой в лабораторных условиях.

Значительный интерес представляет ненадкевичит из раздува полево- 
шпато-содалито-натролитовой жилы месторождения Кукисвумчорр (Соко
лова, 1965), приуроченный к крупнокристаллическому натролиту. Ненадке- 
вичит наблюдался в виде псевдоморфоз по крупнопластинчатому минералу 
в ассоциации с типичными гидротермальными минералами (сфалеритом, 
галенитом, кальцитом). Он содержит многочисленные включения твердого, 
битума — импсонита (Зезин, Соколова, 1967). В данном участке жилы на
ряду с мелкими пустотками выщелачивания находится крупная друзовая 
полость (50Х40Х 150 см), на стенках которой также встречаются пластины 
ненадкевичита до 10Х 15 см в поперечнике. Такие пластины слагаются мел
кокристаллическим агрегатом вытянутых индивидов ненадкевичита (рис. 4), 
ориентированных в общем субпараллельно пластинчатости и спайности пер
вичного минерала. В одном из двух проанализированных образцов ненадке
вичита был обнаружен фосфор (табл. 1, ан. 16), количество которого после 
обработки минерала водой в течение месяца уменьшилось. Выщелачивание 
Р20 5 из ненадкевичита позволяет отнести установленный анализом фос
фор к реликтам ломоносовита, как и в случае фосфорсодержащих образцов 
мррманита. Все эти сссбеннссти и послужили основанием для того, чтобы 
рассматривать описанный ненадкевичит в качестве вторичного по ломоно- 
совиту.

Как уже отмечалось, в маломощной апофизе этой же жилы находится 
ломоносовит, частично замещенный мурманитом (см. рис. 1). Подобное за
мещение ломоносовита в одной жиле двумя минералами—ненадкевичитом, 
и мурманитом можно объяснить различной степенью гидротермальной пе-

Рис 4. Мелкокристаллический ненадкевичит (Я) заместивший ломоносовит, среди натро» 
лита (HAT). Гора Кукисвумчорр. Увел. 30, николи скрещены
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Химические формулы ломоносовита, мурманита и ненадкевич ита

CS S СО
X Na Са К Мп Ва Н 30 С Ti Nb Та F?к

5 £ ч

6Я ^ 1 8,63 0,36 0,01 0,03 9,03 3,16 0,15 0,36
i  к 2 8,77 0,33 — — — — 9,10 2,81 0,19 0 ,0 2 0,47
tS о^  О 3 8,43 0,14 --- ' 0,43 — — 9,00 3,12 0 ,2 2 — 0,30
**

5 1,98 0,05 0,11 0 ,8 6 3,00 3,23 0,33 0,13
Я 6 1,94 0,75 0,27 0,04 — — 3,00 3,45 0,07 — 0,23

9 2 ,6 8 0,19 0,13 — — — 3,00 3,26 0,34 — 0,13
>> 10 2,14 0,43 0 ,1 0 0 ,1 1 — 0 ,2 2 3,00 2,93 0,38 0 ,0 2 0,29

8* Sr
16 0,37 0,52 1,14 0 ,0 1 0,05 0,91 3,00 0,58 1 ,2 0 — 0,05

?  £
1Цч CQ

* При расчете О  по валентности катионов М л  в ломоносовите принимался за четырехвалентный. 
Коэффициенты для мурманита и ненадкевичита рассчитаны после вычитания атомных количеств,

реработки первичного пегматита в разных его участках. В маломощной апо
физе жилы, где по ломоносовиту развит мурманит, оно значительно слабее, 
чем в раздуве жилы, содержащем ненадкевичит. Условия нахождения и 
ассоциации минералов в участках развития мурманита и ненадкевичита поз
воляют судить о некоторых особенностях преобразования ломоносовита.

Мурманит, легко образующийся и в природных, и в лабораторных усло
виях, представляет собой продукт гидротермального и частично гиперген
ного изменения ломоносовита. В данном случае изменение ломоносовита 
ограничивается по существу выносом фосфора и натрия, позиции которых 
в структуре занимают молекулы воды, а соотношение A:B:Z  сохраняется 
в мурманите таким же, как в силикатной части лсмсносовита (3:4:4). Эти 
особенности объясняют унаследованность мурманитом свойственных ло
моносовиту пластинчатости, спайности, ориентировки, а также близость 
параметров элементарной ячейки и оптических свойств обоих минералов.

Развитие ненадкевичита, сопровождавшееся не только выносом из ломо
носовита ряда элементов (Р, Na, Ti), но и привносом новых (Nb, К), проис
ходило в условиях наиболее глубокой гидротермальной переработки пегма
титовой жилы. По сравнению с ломоносовитом ненадкевичит характеризу
ется иным соотношением основных групп катионов (A:B:Z=3:2:4) и иной 
структурой. Наблюдалось замещение ломоносовита тинакситом. 
Кроме того, в Хибинах встречаются вторичные по ломоносовиту продукты, 
близкие, хотя и не полностью тождественные, ловозерскому белянкиниту 
(Герасимовский, Казакова, 1950; Семенов, 1957). Такое изменение ломо
носовита наблюдалось в пегматитах из обогащенных апатитом пород место
рождения Расвумчорр. Ломоносовит замещается светло-желтыми или свет
ло-коричневыми вторичными продуктами, сохраняющими спайность, плас
тичность, а иногда и видимые реликты ломоносовита. В одной из пегмати
товых жил установлена интересная ассоциация вторичных минералов, об 
разовавшихся также в связи с изменением ломонссовита. Здесь по спайности 
измененного ломоносовита наблюдались розовато-белый опаловидный бе- 
лянкинит вместе с карбонат-апатитом, а в непосредственной близости от 
них — снежно-белые рыхлые налеты соды. В пегматитах горы Валепахк и 
горы Юкспор встречены вторичные бурые продукты белянкинитового типа, 
развившиеся по мурманиту (табл. 1, ан. 13 и 14).
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Т а б л и ц а  2

Zr Мп Mg А1

Гр
ун

ца
 В

Si А1 Ti

Гр
уп

па
 Z

Р о* ОН F

Гр
уп

па
 О

нго

0,04 0,19 0 ,1 0 4,00 3,95 0,03 3,98 1,99 25,21 0,32 25,53
0,16 0,13 0,03 0,14 3,95 3,95 — — 3,95 2 ,0 0 25,12 — 0,28 25,40 —
0,19 0,01 0,14 — 3,98 4,02 — — 4,02 1,81 25,42 0,29 — 25,71 —

0,13 0,18 4,00 3,76 0,24 4,00 16,95 1,05 18,00 3,48
0,01 0,03 0,07 0,14 4,00 3,80 0 ,2 0 — 4,00 — 17,09 0,58 0,33 18,00 3,13
0,08 0,25 0,03 — 4,00 3,87 0,04 0,09 4,00 — 16,80 0,90 0,30 18,00 3,70
0,10 0,15 0,13 — 4,00 4,00 — — 4,00 — 17,09 0,91 — 18,00 4,12

— 0,17 — — 2,00 3,89 0,03 0,08 4,00 — 14,18 — — 14,18 1,16

соответствующих реликтовому ломоносовиту.

В шлифах рассматриваемые образцы имеют светло- и темно-коричневый 
цвет и в отличие от ловозерского белянкинита не плеохроируют. Опало
видный белянкинит темно-бурый, непрозрачный, образует почковидные 
выделения. На порошкограммах присутствует сильная линия 1,88—1,89, 
характерная для белянкинита, и наблюдается еще ряд слабых линий, со
ответствующих ломоносовиту или мурманиту.

Из всех исследованных вторичных продуктов данного типа наиболее бли
зок к типичному ловозерскому белянкиниту опаловидный белянкинит. 
Его ИК-спектр поглощения имеет типичную для окислов форму: широкая 
полоса с максимумом около 500 см-1 (см. рис. 2). Наличие максимумов около 
1640 и 3380 смгх, соответствующих деформационным и валентным колеба
ниям молекул воды, указывает на то, что вода находится в минерале в моле
кулярной форме. В ИК-спектре белянкинита, приведенного в справочнике 
«Минералы» (Семенов, 1967), не были учтены приборные ошибки и поэтому 
был сделан неверный вывод о наличии гидроксильных групп. В ИК-спектрах 
остальных образцов из Хибин присутствуют различные полосы поглощения, 
•свойственные ломоносовиту или мурманиту.

Термограмма белянкинита (см. рис. 3) близка термограмме мурманита. 
Продукт изменения ломоносовита из пегматитовой жилы месторождения Рас- 
вумчорр (табл. 1, ан. 11) при нагревании ведет себя в общем аналогично бе
лянкиниту. Меньшая потеря веса, а соответственно и уменьшение основного 
эндотермического эффекта на кривой нагревания хибинского образца также 
свидетельствуют о неполном замещении ломоносовита.

По составу рассматриваемые вторичные продукты (табл. 1, ан. 11—14) 
занимают промежуточное положение между белянкинитом (табл. 1, ан. 15) 
и ломоносовитом или мурманитом. Все они отличаются от ловозерского 
белянкинита более высоким содержанием кремния, щелочей и меньшей сте
пенью гидратации (для опаловидного белянкинита из-за недостатка матери
ала произведено лишь качественное определение Ti). Состав белянкинита 
соответствует формуле CaTi60 13-nH 20 , которая выведена на основании 
пересчета химических анализов ловозерского белянкинита с учетом данных 
ИК-спектроскопии и термического анализа, указывающих на молекулярный 
характер воды в минерале. Ранее была предложена формула Ca(Ti, Nb)6X 
Х (0,0Н )16-пН20  (Борнеман-Старынкевич, 1962). Продукт изменения мурма-
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нита в пегматите горы Валепахк обнаруживает повышенное содержание Ш 
(табл. 1, ан. 13) и приближается к манганбелянкиниту (Семенов, 1957).

Таким образом, исследованные продукты изменения ломоносовита и 
мурманита представляют собой промежуточные соединения, отражающие I 
различные стадии процесса, идущего в общем в направлении к белянкиниту. 
Образование белянкинита возможно в гидротермальных и гипергенных ус
ловиях в обстановке достаточно высокой щелочности, когда мог осуществлять* 
ся вынес из ломоносовита или мурманита не только наиболее подвижных 
компонентов (Na, Р), но и кремния. Последнее влекло за собой разрушение 
кремне-титановой основы структуры первичного минерала, а не перестрой
ку структуры, что имело место в случае замещения ломоносовита ненад- 
кевичитом. В Хибинском массиве не происходило полного замещения ломоно
совита и мурманита белянкинитом, что отражает специфику условий мине- 
ралообразования. Только в одном случае в Хибинах наблюдались незначи
тельные выделения опаловидного белянкинита, близкого по физическим 
свойствам к ловозерскому белянкиниту.

В итоге общая схема возможного в гидротермальных и гипергенных ус
ловиях изменения ломоносовита и мурманита представляется в следующем 
виде:

N a2K4Ca3MnT i 2S1140 3 8 (ОН) 2
ТИНАКСИТ

t
вынос Na, Р, Ti, 
привнос К, Са, Мп

(К, Na)3(Nb, Ti)2[Si20 7]2 -лН20  
Н Е Н А Д К Е В И Ч И Т  t

вынос Na, Р, Ti, 
привнос К, Nb, 
гидратация

Na3Ti4Si4(0, F)1 8 -2Na3P 0 4 
ломоносовит

вынос Na, Р, 
привнос Са, 
гидратация

Si, вынос Na, Р, 
гидратация

Na3Ti4Si4(6 , ОН, F) 18
МУРМ АНИТ

• яН20

вынос Na, Si, 
привнос Са, 
гидратация

I
CaTie0 l 3 -nH20
б е л я н к и н и т

В связи с поздними преобразованиями ломоносовита особое значение 
приобретают единичные пока находки в Хибинском массиве водораство
римых фосфатов натрия (Дорфман, 1962; Дорфман, Абрашев, 1963), фикси
рующих вынос Р и Na из ломоносовита.

ВЫВОДЫ

Результаты изучения ломоносовита, мурманита и других вторичных 
по ломоносовиту продуктов из пегматитов Хибинского массива, а также мур
манита, полученного путем обработки ломоносовита водой, позволяют 
сделать следующие выводы.

1. Ломоносовит и мурманит — два минерала одной группы. Каждый 
из них характеризуется постоянным составом. Выведены формулы ломоно
совита и мурманита, несколько отличные от предложенных ранее. Несо
ответствие этих формул, отражающих реальный состав минералов, структур
ным формулам (Халилов, Макаров, 1966) указывает на возможные неточ
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ности в расшифровке столь сложных структур этих необычных по составу 
титаносиликатов.

Фосфор, различные содержания которого фиксируются в мурманите хи
мическими анализами, связан с остатками незамещенного ломоносовита. 
Исследованные образцы так называемого фосфорсодержащего мурманита 
имеют двухфазовый характер. Они представляют собой мурманит с различ
ным содержанием реликтового ломоносовита, что обусловливает кажущееся 
непостоянство состава мурманита. Промежуточные разности, описанные 
из Ловозерских тундр, имеют, видимо, ту же природу.

В Хибинском массиве установлен только вторичный по ломоносовиту 
мурманит. Эти наблюдения требуют проверки состава бесфосфатного ло- 
возерского мурманита, который считается первичным, не связанным гене
тически с ломоносовитом.

Очевидна неправомерность отнесения ломоносовита и мурманита к 
одному минеральному виду — мурманиту с выделением двух подвидов — 
фосфатмурманита (ломоносовит) и гидратмурманита (мурманит) (Поварен
ных, 1966). Данную группу правильнее называть группой ломоносовита, 
по названию первичного и наиболее распространенного минерала.

2. В гидротермальных и гипергенных условиях ломоносовит замеща
ется различными вторичными минералами. Наиболее высокотемпературным 
представляется преобразование ломоносовита в ненадкевичит, наблюдав
шееся в участках особенно интенсивной гидротермальной переработки пег
матита. Образование мурманита и белянкинитоподобных вторичных про
дуктов происходило при гидротермальном и гипергенном изменениях ломо- 
досовита, разграничить которые пока не представляется возможным.
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Л. Г. ФЕЛЬДМАН, Б. К. СУРКОВ, Т. И. СТОЛЯРОВА

ФЛЮОЦЕРИТ ИЗ РЕДКОМЕТАЛЬНЫХ ГРАНИТОВ 
СЕВЕРНОГО ТЯНЬ-ШАНЯ И НЕКОТОРЫЕ ДАННЫЕ 

К ГЕНЕТИЧЕСКОЙ МИНЕРАЛОГИИ ФТОРИДОВ 
РЕДКОЗЕМЕЛЬНЫХ ЭЛЕМЕНТОВ

Флюоцерит (синоним—тисонит, см. Geyier, 1921), которому обычно (осо
бенно в справочниках последнего времени) приписывается формула ней
трального трифторида (Се, La)F3,—довольно редкий минерал некоторых ти
пов гранитных пегматитов и высокотемпературных (пневматолито-гидро
термальных) месторождений. Наиболее известные месторождения его — 
гранитные пегматиты округов Фалун и Даларна в Швеции и Пайке Пик в 
Колорадо (США). Кроме того, он обнаружен в пегматитах Уганды и Мон
голии, в образованиях типа шлировых пегматитов Кентского гранитного 
массива в Центральном Казахстане (Чистякова, Казакова, 1969), в олово
рудных месторождениях округа Потгитерстус в Трансваале, ЮАР (Steyn, 
1961), в метасоматическом редкоземельном месторождении в Средней Азии 
(Зуев, Костерин, 1959), в качестве акцессорного минерала аплитов Агаш- 
ского гранитного массива в Западной Туве (Ляхович, Нонешникова, 1961) и 
гранитов Казахстана (Гогель, 1966).

Так как в природе флюоцерит практически не встречается в неизменен
ном виде, большинство химических анализов его относятся к смесям с дру
гими минералами, обычно не полностью диагностированными, и не пересчи
тываются на сколько-нибудь удовлетворительную и достаточно постоянную 
стехиометрическую формулу. Поэтому химическая конституция при
родного флюоцерита, открытого Берцелиусом более 150 лет назад (1818) *у 
до последнего времени остается не вполне ясной. То же касается структуры 
флюоцерита, хотя она уже 40 лет фигурирует в качестве представителя осо
бого структурного типа тисонита (LaF3) во всех химических и кристаллохи
мических справочниках и сводках. Изучение структуры и морфологии крис
таллов флюоцерита (LaF3) имеет длительную историю, начиная с первых: 
гониометрических измерений Норденшильда (Nordenskiold, 1870), Дэна 
(Dana, 1884), Вейбулла (Weilbull, 1887, 1880, 1898), Флинка (Flink, 1910). 
и Кехлина (Koechlin, 1912), включая рентгенометрические исследования 
Офтедаля (Oftedal, 1929, 1931), Шлютера (Schlyter, 1953), Мансманна (Mans- 
mann, 1964, 1965), Залкина, Темпльтона и др. (Zalkin, Templeton, 1953;. 
Zalkin et al., 1966), де Ранга и др. (de Rango et al., 1966) и кончая много
численными спектроскопическими, радиоспектроскопическими и нейтро-

* Впервые тисонит описан из пегматитов Пайке Пик (Allen, Comstock, 1880) и проанали
зирован позднее (Hillebrand, 1899).
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Рис. 1. Формы кристаллов флюоцерита
а — призматическая, увел. 85; б — бипирамидальная, увел. 150 (ри
сунки); в — короткопризматическая (чертеж А. Е. Норденишльда, 
Nordenskiold, 1870); а , б — установка Флинка (индицирование гра
ней сопоставительное, индекс t присвоен острой бипирамиде II рода — 
форме, отсутствующей в справочниках); в — установка Дэна-Офтеда- 
ля (сохранены обозначения граней по Норден ти льд у)

нографическими работами последних лет (Lee, Sher, 
1965; de Rango et al., 1966; Sarasvati, Vijayaraghavan, 
1966; Лундин, Габуда, 1968 и др.).

Различными авторами предлагались для трифторидов 
легких лантаноидов и природного тисонита пространст
венные группы: —Р63/тст (Oftedal, 1929,1931,) и
D^ft_ p 6 3//nmc(Schlyter, 1953li2);D|d—PScl (Mansmann, 
1964, 1965, c La в координации П; Zaltin et al., 1966, 
c La в координации 9); C*v—P63cm (de Rango et al., 
1966) и даже еще более низкосимметричная ячейка 
(Лундин, Габуда, 1968). Выводы авторов двух пос
ледних работ о нецентросимметричности структурного 
типа LaF3 противоречат морфологической симметрии 
кристаллов природного флюоцерита (рис. 1), но для 
выбора между гексагональной (PQJmcm или Р63/ттс) 
или тригональной (Р3с1) сингониями имеющихся 
данных недостаточно.

Изучение спектра ЯМР F19 в искусственном мо
нокристалле CeF3 привело Л. И. Федорова (личное 
сообщение) к заключению, что отклонения атомов 
фтора в решетке этого соединения от идеальных пози
ций, соответствующих гексагональной ячейке, если и 
имеются, то очень невелики, и структура без большой 
погрешности может рассматриваться как гексагональ
ная, тем более, что в трифторидах легких редко
земельных элементов (р.з.э.), особенно в CeF3 и LaF3, 
методом ЯМР установлена значительная величина 
диффузии фтор-ионов при температурах, близких к 
комнатной, т. е. при низкой энергии активации 
этого процесса (Lee, Sher, 1965; Sarasvati, Vijay

araghavan, 1966). Поскольку во всех новейших справочниках принята 
принадлежность флюоцерита к дигексагонально-бипирамидальному классу 
симметрии (Deh—6/ттт) и установка Флинка — Шлютера с малой элемен
тарной ячейкой (Z= 2), авторами для удобства сравнения также сделано 
такое допущение L Вопрос, однако, нуждается в дополнительном изучении, 
причем уже сейчас для флюоцерита представляются более правильными 
«бастнезитовая» установка Дэна — Офтедаля — Мансманна (отличающаяся 
от установки Флинка — Шлютера поворотом на 30° около оси с) и большая 
элементарная ячейка (Z=6) с параметром а0, увеличенным на фактор 
1/з (аофт= ашлют-"1/зТ Тогда малая ячейка Шлютера (при Z = 2) оказывается 
псевдоячейкой.

Матрица перехода от установки Флинка к установке Офтедаля: 
(0ll0)/(im0)/(1010)/(0001); матрица обратного перехода: (01 T0)/(ll00)/
/(Г010)/(0003).

1 Так, при описании морфологии кристаллов флюоцерита указывается развитие граней 
бипирамиды I рода, хотя в классе D3(j — Зот эта форма заменяется ромбоэдром.
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Особенности флюоцерита из редкометальных гранитов

Авторами флюоцерит установлен в 1963—1964 гг. в Северном Тянь-Ша
не в четырех массивах редкометальных гранитов, содержащих амазонито- 
вые фации. Геолого-петрографические и минералого-геохимические особен
ности этих массивов рассмотрены в других работах (Фельдман и др., 1967; 
Сурков, Фельдман, 1970), где охарактеризована четко проявленная в них 
вертикальная зональность. Изучавшиеся редкометальные граниты принад
лежат к типу колумбитоносных и содержат до 20 видов акцессорных мине
ралов, среди которых наиболее характерны фториды (флюорит, флюоце
рит,"' реже — сложные алюмофториды), тантало-ниобаты (колумбит-танта
лит, а- и (3-фергусонит, самарскит-ампангабеит), касситерит, циркон, ма- 
лакон, торит, окислы железа (магнетит, гематит), монацит, ильменит, то
паз, самородные элементы (свинец, висмут) и др. В нижних частях наблю
даемого вертикального разреза гранитных массивов (400—500 м, местами до 
1 км) развиты практически неизмененные лейкократовые биотитовые гра
ниты «ильменит (магнетит) —• монацитового» типа, которые по мере подъ
ема подвергаются все более интенсивному автометасоматическому изме
нению — альбитизации и (в апикальных зонах) грейзенизации с развитием 
топаза и литиевых слюд. Распределение, изменение состава и парагенези
сов акцессорных минералов в массивах гранитов по вертикали весьма за
кономерно. Более поздние их генерации, связанные с процессами автоме
тасоматоза, развиты в верхних частях массивов (Суркои, Фельдман, 1970).

В гранитах нижней зоны массивов флюоцерит обычно отсутствует, реже 
появляется в единичных зернах. Вверх по разрезу содержание его в грани
тах растет, достигая наибольших значений в апикальных зонах. Высокими 
содержаниями флюоцерита характеризуются и амазонитовые пегматиты 
из апикальных частей массивов.

Флюоцерит (размером 0,1—0,5, чаще 0,2—0,3 мм) наблюдается в виде 
кристаллов трех морфологических типов (см. рис. 1), неправильных зерен, 
а также частичных или полных псев
доморфоз по монациту (рис. 2). Наибо
лее распространены короткопризма
тические кристаллы со слабо раз
витыми гранями бипирамиды, по 
форме аналогичные кристаллам флюо
церита (рис. 1, в), описанным
А. Е. Норденшильдом (Nordenski61d,
1870) из пегматитов Финбо и Броддбо 
(Фалун, Швеция). Более редки приз
матические кристаллы с хорошо раз
витыми гранями бипирамиды (рис. 1, 
а), еще реже встречаются кристаллы 
бипирамидального габитуса со слабо 
развитой призмой (рис. 1, б). По форме 
кристаллы флюоцерита несколько на
поминают кристаллы апатита (за ко
торый его иногда и принимают), но 
значительно более похожи на крис
таллы бастнезита; в свое время это 
послужило причиной недоразумения, 
когда (см. Lacroix, 1912) вместо кри
сталлов тисонита из Пайке Пик на 
гониометре были измерены (Dana,
1884) кристаллы бастнезита, а также 
(см. Oftedal, 19312) его псевдоморфо
зы по тисониту (Koechlin, 1912).

Рис. 2. Развитие флюоцерита (Ф) по мо
нациту (М). Видны каемки гётита (черное) 
вокруг зерен монацита и флюоцерита и 
разитие гётита по трещинам в монаците. 
Увел. 160, без анализатора
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Как правило, флюоцерит в той или иной степени изменен. Мелкие вы
деления часто изменены полностью, более крупные покрыты разной тол
щины «рубашкой» продуктов изменения, представленных смесью флюори
та и бастнезита (первый резко преобладает).

Неизмененный флюоцерит имеет желтый цвет разныхоттенков—от бледно- 
желтого до восково- и медово-желтого и блеск восковой до жирного. При 
изменении цвет и блеск утрачиваются, грани кристаллов белеют, становятся 
матовыми, шероховатыми, внешние зоны приобретают тонкоагрегатное стро
ение. Обычно зерна флюоцерита снаружи покрыты красноватыми пленками 
и примазками гематита. Последний вместе с вышеуказанными продуктами из
менения проникает и внутрь кристаллов флюоцерита по трещинам спайнос
ти (рис. 2, 3).

Черта свежего флюоцерита почти белая; при изменении окрашивается 
в красноватый цвет. Неизмененный флюоцерит прозрачен или просвечивает, 
в процессе изменения мутнеет и постепенно становится непрозрачным. 
Излом неровный до полураковистого в зависимости от степени изменения. 
Хрупок. Спайность довольно совершенная по пинакоиду и неясная по призме 
(1010). Твердость неизмененного флюоцерита 5,0—5,5, при изменении сни
жается до 4,5—4,0. Плотность частично измененного минерала, измеренная 
микрометодом из навески 10 мг, равна 5,83+0,01. Вероятная истинная плот
ность (вычисленная по данным химического анализа и рентгенографичес
кого исследования) составляет 6,10+0,01.

В катодных лучах флюоцерит обнаруживает яркое голубее свечение; 
в ультрафиолетовых слабо люминесцирует голубым, причем при температуре 
жидкого азота интенсивность люминесценции усиливается. Термолюминес
ценция по визуальной оценке не проявлена.

Разбавленная и концентрированная соляная, азотная и серная кислоты 
на холоду практически не действуют на флюоцерит. Горячая крепкая соля
ная кислота частично растворяет «рубашку» продуктов изменения. Концен
трированная серная кислота при длительном нагревании способна медленно 
растворять сам минерал.

Рис. 3. Развитие продуктов изменения по периферии кристаллов и по трещинам спайности 
флюоцерита
а — в правой части снимка видно срастание флюоцерита с протолитионитом. Увел. 180, николи 
Окрещены; б — виден темный ореол в протолитионите вокруг флюоцерита; увел. 72, без анализатора



Рис. 4. Полисинтетические двойники во флюоцерите. Увел. 160, николи скрещены

Рис. 5. Зональный кристалл флюоцерита в ассоциации с альбитом и Li-биотитом (черное). 
Увел. 160, николи скрещены

В шлифе флюодерит бесцветен, имеет заметный рельеф, довольно ясную 
шагреневую поверхность, низкие цвета интерференции и напоминает апа
тит. Минерал строго одноосен, оптически отрицателен, n 0=  1,613+0,002; 
пе=  1,608+0,002; п 0—«е=0,005. Изредка наблюдаются полисинтетические 
двойники (рис. 4) по бипирамиде (или по ромбоэдру, если верна простран
ственная группа Р3с1) с углом между плоскостью срастания индивидов 
и (0001), близким к 45°, т. е., вероятно, по бипирамиде (1012), что согласу
ется с данными Штейна (Steyn, 1961) и Хейнрича (Heinrich, Gross, 1960). 
Нами наблюдались также полисинтетические двойники, плоскость сраста
ния которых образует с [0001 ] или п 0 угол 26—27°, т. е. идущая, по-ви
димому, по бипирамиде или ромбоэдру (101).

У некоторых кристаллов флюоцерита хорошо выражено зональное стро
ение (рис. 5). Вокруг зерен флюоцерита, включенных в листочки слюды, 
наблюдаются темные ореолы, что, очевидно, связано с присутствием в его 
составе тория.

Рентгенографическое исследование минерала методом порошка, выпол
ненное Н. И. Черновой (камера РКУ-114, FeKap-излучение), показало стан
дартную дифракционную картину флюоцерита. На основании сопостави
тельного индицирования рентгенограммы вычислены параметры элементар
ной ячейки флюоцерита (в установке Шлютера, т. е. при Z=2) из двух мас
сивов: 1) а 0= 4 ,10+0,01 А, Со=7,310+0,015 А, а 0:с0=  1:1,783; 2) а 0=  
=4,10+0,01 А, с0=7,30+0,02 А, а 0:с0=  1:1,780. В установке Офтедаля — 
Мансманна (Z=6), а0=4,Ю  | / 3=7,1 оА. В сравнении со справочным значени
ем, относящимся ктисониту из Пайке Пик (а0=4,121 А), величина а0 у наше
го минерала несколько понижена, возможно, в связи с присутствием в его 
составе иттрия и тория Ч

Х и м и ч е с к и й  с о с т а в  ф л ю о ц е р и т а .  В табл. 1 приведены 
результаты микрохимического анализа флюоцерита, который выполнен

1 Расчет параметров решетки флюоцерита из Средней Азии (Семенов, 1963, табл. 130),
о

содержащего 1,61% Т Ю 2, также показывает меньшую величину а0 (4,07 А в пересчете 
на установку Шлютера).
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Т а б л и ц а  1
Химический состав флюоцерита из гранитов Северного Тянь-Шаня
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(L n , Y )20 3 79,873* 0 ,8 8 78,99 82,56 0,5046 0,9365 0,9796
T h 0 2 2,65 (0,004) 2,65 2,77 0,0105 0,0195 0,0204
C aO 2,15 2,15 — — _ — —
F e 20 3 0,93 0,93 — — — —
u o 3 <0,05 — — — — — —
P 20 5 Н ет — — — — — —
F  r 1 25,80 1,55 24,25 25,34 1,3337 2,475 2,590 0=0,2152

С у м м а  . . . 111,40 5,51 105,89 110,67
—10,76 — — 10,21 —10,67

100,64 — 95,68 1 0 0 ,0 0

C 0 2 (рассчи тан - (0,26) (0,26) — — — — —
н ая)
П лотн ость 5,83 — — — — 5,83 6 , 104*

* Гематит, флюорит, бастнезит.
2* Пересчет с использованием измеренных параметров элементарной ячейки и плотности (5,83).
** Проверено трижды: среднее 79,45% ; колебания от 78,84 до 80,06% (определено по разности: 

из суммы (Ln, Y)20 3+ T h 0 2 вычтена T h 0 2). В таблице указан  результат прямого взвешивания 
осадка суммы окислов р. з. э. и иттрия.

4 * Значение плотности, по-видимому, близкое к истинному; рассчитано из условия 2  (Ln, Y) +  Th 
(в формуле) =  1.

Т а б л и ц а  2
Состав редкоземельных элементов во флюоцерите (а) и в полных бастнезит-флюоритовых

псевдоморфозах по флюоцериту (б)

Окислы 
р. 3 . э. 
(Ln20 3)

а, относит. 
%

6

Окислы р. 3 . э. 
Y (Ln20 3Y20 3)

а, относит. 
%

б

вес. % о тн о си т .% вес. % относит. %

La 25,9 1,3 6,54 Но Не обн. Не обн. _
Се 36,0 8 ,0 40,24 Ег 2 ,0 0,49 2,46
Рг 4,5 0,3 1,51 Тш Н е обн. 0,07 0,35
Nd 13,0 2 ,0 10,06 Yb 2 ,0 0,42 2,11

Sm 2 ,2 2 ,0 10,06 Lu Не обн. Не обн. —

Eu He обн. He обн. — Y 7,0 2 ,2 0 11,07
Gd 4,2 0,5 2,52 С у м м а 1 0 0 ,0 19,88 10 0 ,00

Tb He обн. He обн. — Th02 — 0,095 —
Dy 3,2 2 ,6 13,08 В с е г о .  . . — 19,98

Аналитики: а — С. Е. Ромашов (рентгеноспектральный анализ), б — К. В. Бурсук (количест
венный дифракционный спектральный анализ, прибор ДФС-13).

Т. И. Столяровой из навески 26 мг. Расшифровка состава редких земель в 
анализированном образце флюоцерита (табл. 2а; рис. 6) сделана рентге
носпектральным методом из осадка суммы окислов, полученного при хими
ческом анализе (—20 мг). Рассчитанный средний молекулярный вес 327,24.

Интересно высокое содержание окислов иттрия и тяжелых редких зе
мель (Gd—Lu), составляющее в сумме 18,4 отн. %, или —15 абс. % (см. табл. 4,
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ан.1). Обычно это нехарактерно для флюодерита как селективного церие
вого минерала (Семенов, 1963; Минеев, 1969). Известно (Schlyter, 1953; 
Zalkin, Templeton, 1953), что простые фториды иттрия и иттриевых редких 
земель кристаллизуются в ромбической решетке со структурой типа YF3 
(ErF3 — в кубической решетке), тогда как решетку THnaLaF3 имеют фто
риды цериевых р. з. э. (La—Nd).

Таким образом, нейтральные фториды легких и тяжелых редких земель 
не изоструктурны, следствием чего и является обычное отсутствие послед
них (и иттрия) во флюоцерите, спектры редких земель которого ограничивают
ся, как правило, интервалом от La до Sm (Ей). Тем не менее известны случаи, 
когда содержание иттрия и иттриевых редких земель во флюоцерите сущест
венно возрастает. Для сравнения можно привести хотя бы пример тисонита

из Трансвааля (Steyn, 1961), в котором содержание (Y, TRy )20 3 составляет 
по анализу 13,22%, или (после исключения примесей) 13,65 абс. %, т. е. 
почти равно содержанию их в нашем минерале.

Пересчет химического анализа флюоцерита (за вычетом явной механи
ческой примеси Fe.20 3) с использованием измеренной величины плотности 
и параметров элементарной ячейки приводит к формуле (TRoi91Ca0i07Tho,02) X 
X(F2,52Oo,22) со значительным дефицитом в анионной части (объем элементар
ной ячейки F = 0 ,866; a2Qc0=  105,75; фактор 0,006023= 1,856). Однако
эта формула отражает не истинный состав минерала, а состав сложной час
тичной псевдоморфозы по нему: анализированный материал включал «ру
башку» продуктов изменения флюоцерита (порядка 8—9% по объему). 
Последняя представляет собой тонкозернистый агрегат флюорита с мель
чайшими включениями бастнезита, различными лишь в иммерсии при боль
ших увеличениях микроскопа (порядка 900).

П р о д у к т ы  и з м е н е н и я  ф л ю о ц е р и т а .  Степень измене
ния флюоцерита во всех массивах возрастает снизу вверх; если в нижних 
зонах зерна флюоцерита обычно покрыты лишь тонкой «рубашкой», то в 
верхних зонах и в пегматитах большинство выделений флюоцерита уже пред
ставлено по существу полными бастнезит-флюоритовыми псевдоморфоза
ми, сохраняющими форму кристаллов флюоцерита.

В табл. 2 (б) приведены результаты количественного спектрального 
определения редких земель, иттрия и тория в полных бастнезит-флюори- 
товых псевдоморфозах пофлюоцериту. Рассчитанный средний молекулярный 
вес 322,38.

Слагающий псевдоморфозы сахаровидный флюорит почти белого цвета 
(иногда с чуть заметным бледно-фиолетовым оттенком), имеет показатель пре
ломления «=1,433+0,001, плотность 3,18—3,19 и параметр элементарной 
ячейки (измерен Н. И. Черновой в камере РКУ-114 на FeKap-излу- 
чении) а 0=5,458+0,007 А, т. е. по всем свойствам представляет собой обыч
ный, не редкоземельный флюорит. Соответственно все определенное анали
зом содержание редких земель в псевдоморфозах по флюоцериту относится
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за счет бастнезита, т. е. последний должен быть определен как близкий к 
Y-бастнезиту; в нем присутствует более 30 отн. % иттрия и тяжелых ред
ких земель (Gd—Lu). Этому не противоречат и результаты рентгенографи
ческого исследования (табл. 3), согласно которым бастнезит из псевдомор
фоз по флюоцериту (см. табл. 3, № 4) имеет пониженные значения пара
метров элементарной ячейки, близкие к параметрам бастнезита из Норве
гии, предположительно со смешанным составом редких земель (табл. 3, 
№ 3).

Т а б л и ц а  3
Параметры элементарной ячейки бастнезитов с разным спектром р. з. э.

№ пп Разновидности а о, А
о

Со. А с0:а0 Литературный источник

1 Бастнезит 7,16 9,79 1,367 Семенов, 1963
2 Y-бастнезит 6,95 9,56 1,375 То же
3 Бастнезит промежуточного 

(?) состава по ортиту (Нор
вегия)

7,02 9,72 1,385 Sverdrup et a l., 1959 
(по Семенову, 1963)

4* Бастнезит из псевдоморфоз 
по флюоцериту (Северный 
Тянь-Шань)

7,03—7,04 9,66 1,373 Материал авторов

5* То же 7,09 9,76 1,377 То же
6 Y-бастнезит по гагариниту 6,57 9,48 1,441 Минеев и др., 1970

* Условия съемки: камера РКД-57,3; FeK -излучение; 35 кв, 100 ма.

■ На первый взгляд кажется странным, что по флюоцериту развивается 
обычный (не редкоземельный) флюорит, тогда как известно, что в ряде ме
сторождений флюоцерит находится в тесной ассоциации с иттрофлюоритом 
(Средняя Азия, пегматиты Пайке Пик в Колорадо и др. ) или «церфлюори- 
том» (пегматиты Финбо и Броддбо, Фалун, Швеция). Тем не менее при заме
щении флюоцерита ассоциацией флюорит — бастнезит все редкие земли 
концентрируются в последнем, а флюорит бывает представлен именно 
обычной, бедной редкими землями разностью (Чистякова, Казакова, 1959; 
Steyn, 1961, идр.). Данные Штейна: п =  1,4351; d = 3 ,17+0,01; а о=5,4630+ 
±0,0005 соответствуют стандартному (чистому) CaF2. Имеются основания 
полагать, что так называемый «церфлюорит» Берцелиуса (1814 г.) в дей
ствительности представляет собой механическую смесь обычного флюорита 
с тонкодисперсными включениями бастнезита и, возможно, реликтами 
флюоцерита (подобную описанным выше псевдоморфозам). Постоянная ас
социация флюоцерита с бастнезитом и другими фторкарбонатами р. з. э., 
которые являются наиболее обычными продуктами изменения флюоцерита, 
отмечается на всех его месторождениях (Hidden, 1891; Koechlin, 1912; 
Lacroix, 1912; Steyn, 1961 и др.).

Изменение флюоцерита возможно под действием кальциево-карбонат
ных растворов по схеме;

CeF3 +  Са(НСОз)з —> CaF2 +  CeFC03 -j- Н20  ±  С02 f  . (1)
флюоцерит флюорит бастнезит

Как известно, при повышенной фугитивности С 02 р. з. э. в состав флюорита 
не входят (Мякишев, Клокман, 1963; Яцимирский и др., 1966).

Обсуждение формулы флюоцерита
Наблюдения показывают, что соотношение флюорита и бастнезита в 

составе псевдоморфоз по флюоцериту довольно постоянно и составляет 
примерно6 : 1 по объему (~ 4  : 1 повесу). Поскольку присутствие бастнезита
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в составе псевдоморфоз было установлено уже после выполнения химичес
кого анализа флюоцерита, содержание углекислоты в анализированном 
материале не определялось, и количество бастнезита в нем пришлось рас
считывать по содержанию редких земель в продуктах изменения в целом. 
Вся присутствующая в анализе известь отнесена за счет флюорита, посколь
ку при температурах, отвечающих условиям процесса гидротермального 
изменения флюоцерита (порядка 300°), вхождение кальция в решетку флюо
церита практически невозможно; соответствующие аномальные смешанные 
кристаллы со структурой тисонитового типа — «твердые растворы вычита
ния» — получаются только из расплава (Ипполитов и др., 1968; и др.). 
После исключения примесей рассчитана следующая окончательная формула 
флюоцерита:

( T R o , 9 8 T h 0 l 0 2 ) ( F 2 , 5 9 0 0 l 2 l 5 )>  и л и  R X 2 , 805  -

ТорИЙ входит в состав флюоцерита скорее всего по схеме Се3+ F~-<—'Th4+0 2~, 
так как оксифторид ThOF2 кристаллизуется в структурном типе LaF3 с 
параметрами малой ячейки (в установке Шлютера) а о=4,047 А, с0=7,305 А.

Учитывая, что вхождение тория в решетку флюоцерита не сопровожда
ется возникновением дефектной структуры, вышеприведенная формула 
флюоцерита эквивалентна формуле Ln(F2i6O 0i2) с 0,4 анионными вакан
сиями (дырками) на малую ячейку. Дефицит в анионной части формулы пос
ле избавления от примесей несколько уменьшился, но полностью не устра
нен; очевидной причиной его является замена в решетке минерала фтора 
на кислород (0,8F-^0,40) с образованием вакантных анионных позиций.

Имеются основания считать, что полученная формула флюоцерита не
случайна. Действительно, ни один из опубликованных анализов флюоце
рита (тисонита) не пересчитывается на стехиометрическую формулу типа 
R3+ Fs, не говоря ужо старых анализах образцов из Пайке Пик и Эстерби, 
относящихся к явно сильно измененному материалу, или об анализе флюо
церита из Средней Азии, относящемся, по-видимому, к механической смеси. 
Даже новейшие и наиболее достоверные анализы флюоцерита из Трансва
аля, Уганды и Центрального Казахстана после тщательного исключения 
всех примесей и продуктов изменения пересчитываются, по данным авто
ров оригинальных работ, на дефицитную формулу типа вышеприведенной, 
т. е. с участием кислорода (табл. 4):

1. (TR„,98Th0 ,02)(O0 ,215F2 ,59), ИЛИ R^2.805!
2. (TRo^gTho.Q^lOo^F^g), или R X 2iS1;
3. TR (Oo>2F2l0), или RX%,go',
4. TR (O0,2F2,6), или R X 2iS0;
5. (TR0 l98Th0,02)(O0 l22F2,68), или R X 2:S0.

Во всех пяти случаях флюоцериты из месторождений различных типов 
имеют по существу идентичную химическую формулу — R3+(O02F 26) 
с 0,4 анионных вакансии на малую ячейку (Z = 2). Иначе говоря, природный 
флюоцерит в большинстве случаев, если не всегда, представляет собой не 
нейтральный трифторид, а оксифторид редких земель, характеризующийся 
дефектной структурой.

Постоянство формул природных флюоритов, а также данные препара
тивной химии оксифторидов редких земель (Finkelnburg, Stein, 1950; 
Popov, Knudson, 1954; Baenziger et al., 1954; Бацанова, Кустова, 1964; 
Подберезская и др., 1965; Карлсон, Шмидт, 1965 и др.), которые обычно 
получаются в лабораторных условиях при высокотемпературном гидролизе 
соответствующих трифторидов в токе влажного воздуха или (CeOF, PrOF) 
других газов (водорода, аммиака), содержащих пары воды, позволяют сде
лать следующий вывод. Кислород входит в состав природного флюоцерита
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Т а б л и ц а  4
Химический состав природных флюоцеритов

Компоненты
a 6 2 3

a 6 5

С е20 3 2 8 ,75 29 ,72 41 ,5 8 36,31 32 ,5 0 35 ,80 33,13
(L a , P r ,  N d , 
S m )20 3

36 ,42 37 ,65 39 ,2 6 47 ,5 0 31 ,29 34 ,46 51,05

(Y , T R y ) 2C>3 14,70 15,19 0 ,1 3 1,12 12,00 13,22 0,16
Т Ю 2 2 ,6 5 2 ,77 1,88 — — — 1,56
CaO 2,15* — 0,42* He обн. 6 ,18 — 0,54*
M gO — — 0,27* — _ — Следы
F e 20 3 0,93* — 0 ,32* — 1,05 1,16 —

A120 3 — — 0,48* — 0 ,5 5 0,61 —

T i 0 2 — — 0,01* — 1,20 1,32 —
S i 0 2 — — — — 0,3 3 0 ,3 6 —

c o 2 (0,26)* — 0,98* Следы — — —
H 20 + — — 0,71 — — — —

H 2o - — — He обн. — — — —

F 25 ,80 25 ,34 24 ,46 26 ,00 24 ,66 22 ,55 25,27

С у м м а  . . 111,40 110,67 110,62 100,93 109,76 109,48 110,11
- f 2= o — 10,76 — 10,67 — 10,30 — 10,93 —  10,36 — 9 ,4 8 — 10,64

100,64 100,00 100,32 100,00 99 ,40 100,00 99,47

1 — Северный Тянь-Ш ань, редкометальные граниты. Аналитик Т. И. Столярова. Данные авторов: 
а — частично измененный; б — после исключения примесей и приведения к 100%. С 0 2 не опреде
лялась и в сумму анализа не входит; рассчитано по содержанию бастнезита в анализированном ма
териале. Анализом установлено, кроме того, отсутствие Р 2Оь и урана (< 0 ,0 5 %  1Ю 3);
2 — Уганда, Мпуйе Хилл (пегматиты). Аналитик W. Н. B ennett. Источник: Roberts, 1948;
3 — Трансвааль, Мьюче Файдс (оловорудные жилы). Аналитик A. Kruger. Источник: Steyn, 1961;
4 — Трансвааль, Потгитерсрус (оловорудные жилы): а — проросший флюоритом; б — после исклю
чения флюорита и приведения к 100%. Аналитик A. L. H all. Источники: а — H all, 1938; б — 
Steyn, 1961;
5 — Центральный Казахстан, Кентский массив (шлировые пегматиты). Аналитик М. Е. Каза
кова. Источник: Чистякова, Казакова, 1969. Звездочкой отмечены компоненты, отнесенные в ори
гинальных работах за счет различных примесей и при выводе формулы авторами этих работ не учи
тывавшиеся.

не при последующем изменении (окислении), как полагали ранее, а в резуль
тате частичного высокотемпературного гидролиза трифторидов редких зе
мель при их образовании, т. е. при выпадении флюодерита из фторидно- 
натриевых поровых растворов с достаточно высокой величиной pH (Бурков, 
Лилич, 1968), по примерной схеме:

5CeF3 +  H2O-*5Ce(O 0 ,2F2,6) +  2HF. (2)

При этом предполагается, что реакция гидролиза CeF3-rH 20->-Ce0F-)-2HF не 
доходит до конца по причинам кинетического характера, а также из-за 
относительно высокой концентрации фторида в растворах. Как установлено 
в настоящее время, высокотемпературные модификации оксифторидов боль
шинства р. з. э. и иттрия характеризуются ромбоэдрической элементарной 
ячейкой (Бацанова, Кустова, 1964; Подберезская идр., 1965; и др.). В част
ности, для LaOF найдено: arh= 7,132 А, <а=32,99—33,01° (Zachariasen, 
1951; Baenziger et al., 1954), что соответствует гексагональной ячейке с 
а 0=4,052 А, со=20,21 А. Данные М. Мансманна для малой «псевдоячей
ки» LaF3: а 0= 4,151 А, с0=7,367 А. Очевидно, ч т о б  гексагональной установ
ке параметры а 0 ячеек обоих соединений близки, а параметр с0 (LaF3) не
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слишком сильно отличается от 1/3 c0(LaOP). Поэтому представляется впол
не возможным осуществление ограниченной смесимости между нейтральны
ми и оксифторидами редких земель на базе структурного типа LaF3 (с де
фектной решеткой). Экспериментально установлено (Popov, Knudson, 1954), 
что в ходе гидролиза трифториды лантаноидов дают плавную кривую потери 
в весе при нагревании, т. е. кислород действительно входит в их состав 
постепенно.

В то же время показано (Mansmann, 1965), что дефицит фтора в решет
ке стабилизирует структуру тисонитового типа для случая вхождения в нее 
более мелких катионов (с ионным радиусом менее критического — 0,94 А по 
Темпльтону и Доубену, или —1,12 А по Гольдшмидту, — при котором ней
тральные фториды приобретают ромбическую решетку типа YF3). Подоб
ный пример описан, в частности, для (3 -BiF3, имеющего структуру типа

го°
359* 1000“

Рис. 7. Дифференциальная кривая нагревания флюоцерита

YF3; при окислении этого соединения образуется ряд оксифторидов, и уже 
промежуточная фаза состава B1O0j1F2i8 (0,2 анионных «дырки» на малую 
ячейку) приобретает структуру типа LaF3 (Aurivillius, 1955; цитировано 
по Mansmann, 1965). Таким образом, вхождение кислорода в решетку флюо
церита делает возможным довольно широкий изоморфизм между цериевыми 
и иттриевыми редкими землями (включая иттрий) в составе этого минерала 
без нарушения стабильности структуры типа LaF3. В минерале из Северно
го Тянь-Шаня состав р. з. э. и Y эквивалентен ri=  1,16 А, или (без Y) 1,17 А 
по Гольдшмидту), т. е. хотя и сдвинут вправо от обычного для флюоцерита 
цериевого эквивалента (п=1,19 А; см. Минеев, 1969), но значение эквива
лентного п  остается все же выше критического.

Содержание иттриевых редких земель и иттрия во флюоцеритах должно, 
очевидно, определяться соотношением [TRceK [TRy +  Y] в норовых рас
творах, а также pH последних. Поэтому спектр р. з. э. флюоцеритов в одном 
массиве может не быть строго постоянным; следует ожидать его закономер
ного изменения в зависимости от позиции минерала в вертикальном разре
зе массива. Косвенным подтверждением справедливости этого служит варьи
рующий (судя по параметрам элементарной ячейки)состав р. з. э. в бастне- 
зитах, который в соответствии с реакцией (1) должен в значительной степе
ни отражать соотношение р. з. э. в исходном флюоцерите.

Дифференциальный термический анализ флюоцерита из Северного 
Тянь-Шаня выполнен Т. В. Хромовой. Поскольку нагревание образца про
водилось в условиях свободного доступа воздуха, на термограмме (рис. 7) 
фиксируется четкий, хотя и небольшой интенсивности экзотермический эф
фект в интервале 250—400° с максимумом при 359°, который следует свя
зывать с окислением Се3+->-Се4+-Ге~ (и переходом CeF3—>-Се02). Тем самым 
подтверждается, что церий присутствует в составе флюоцерита в форме 
Се3+ , т. е. что образование природного флюоцерита протекало в отсут
ствии свободного кислорода, и вхождение последнего в состав флюоцерита 
не является результатом позднейшего окисления минерала. Дальнейшее на
гревание до 1000° С, как и следовало ожидать, не дает эффектов.
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Некоторые данные к генетической минералогии фторидов 
редкоземельных элементов

В изучавшихся массивах условия нахождения и парагенезиса флюоце
рита следующие. Флюоцерит встречается преимущественно в гранитах про
межуточных и верхних зон массивов (начиная со второй снизу), причем его 
появление в породах совпадает с началом развития в них агрегата мелко- 
лейстового альбита. Флюоцерит наблюдается в непосредственных срастаниях 
с этим альбитом, литиево-железистыми слюдами (протолитионитом, цинн- 
вальдитом), топазом, бесцветным флюоритом, малаконом, мартитизиро- 
ванным магнетитом, монацитом и колумбитом. В сростках флюоцерита с 
большинством перечисленных минералов (кроме монацита и частично аль
бита и магнетита) границы соприкосновения обычно носят индукционный 
характер, что указывает на близость времени образования флюоцерита и 
этих минералов. Монацит явно замещается флюоцеритом (см. рис. 2), однако 
количество флюоцерита, образовавшегося за счет монацита, не превышает 
10% от общего содержания флюоцерита в породах массивов. Кристаллы 
колумбита, как правило, врастают с периферии в кристаллы флюоцерита, 
причем грань b (010) колумбита ориентируется либо параллельно, либо 
перпендикулярно граням призмы т (ЮН)) флюоцерита.

По наблюдениям в прозрачных шлифах выделения флюоцерита в струк
туре гранитов тяготеют преимущественно к стыкам и границам зерен поро
дообразующих минералов — полевых шпатов и кварца, частично топаза, — 
нередко также к трещинам спайности слюды. Большей частью флюоцерит 
приурочен к межзерновым интерстициям, но наблюдалось и замещение им 
полевых шпатов.

Практическое отсутствие флюоцерита в нижних горизонтах массивов 
(1 зона) можно понять из рассмотрения твердофазной обменной реакции 

3CeF3 +  Ca6(P 0 4)3F —̂ ЗС еР04 +  5CaF3, (3)
флюоцерит F -апатит монацит флюорит

в которой равновесие резко смещено вправо, что обусловлено тенденцией 
к образованию наиболее ионного соединения (флюорит) и электростатиче
скими факторами. Последние определяют (при наличии близких по ионно- 
сти соединений) связывание между собой более высоковалентных катиона 
и аниона, в данном случае редких земель и фосфата в монацит (Урусов, 
1965). Из реакции (3) следует, что ассоциация флюоцерита с апатитом яв
ляется неустойчивой; действительно, она никогда не встречается в при
роде (в частности, апатит совершенно отсутствует в изучавшихся грани
тах), в то время как парагенезис монацита с флюоритом довольно обычен.

В более высоких зонах массивов вследствие повышения активности 
фтора монацит замещается флюоцеритом*; одновременно довольно быстро 
исчезает торит. Главными концентраторами тория становятся флюоцерит 
и малакон, частично (Гфергусонит; содержание в гранитах флюорита также 
заметно сокращается (из-за обеднения их кальцием в верхних зонах мас
сивов), но зато возрастает содержание во флюорите иттрия и редких земель. 
Флюоцерит в этих условиях выступает как главный носитель и концентра
тор лантаноидов цериевой подгруппы (и тория), иттрий и тяжелые р. з.э. кон
центрируются преимущественно во флюорите, малаконе и частично в позд
них генерациях тантало-ниобатов (p-фергусонит, самарскит — ампанга- 
беит), развитых в альбитизированных гранитах верхних частей массивов 
и в пегматитах.

* Например, в результате взаимодействия с кремнефторидом натрия Na3SiF6 — наиболее 
вероятным главным компонентом порового флюида редкометальных гранитов (при 
температуре <  450° С), т. е. параллельно с развитием автометасоматической альбити- 
зации и грейзенизации. Соответствующая реакция хорошо изучена в химической тех
нологии р. з. э. (Блешинский и др., 1966).
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Парагенетические взаимоотношения флюэцерита свидетельствют о его 
образовании преимущественно в стадию альбитизации, т. е. о выпадении 
минерала из фторидно-натриевых растворов.

Возможно следующее объяснение связи образования флюоцерита с про
цессами альбитизации. В химии хорошо известно явление «высаливания», 
когда снижение растворимости какого-либо соединения в растворах элект
ролитов достигается добавлением к раствору другого соединения, содержа
щего одноименный с первым ион (этим способом нередко удается добиться 
количественного осаждения первой соли). В частности, установлено (Виног
радова, 1956), что в системах LaF3—A1(N03)3—H aO H ThF4—A1(N03)3—H 20  
растворимость фторида La(Th) резко уменьшается при введении в 
раствор NaF. Так, при величине отношения [NaF] : [A1(N03)3 ]== 1,5 кон
центрация LaF3 падает до 3,65-10~4 мол/л, а при [NaF] : [A1(N03)3 ]= 2  лан
тан в растворе вообще не был обнаружен. Это объясняется образованием 
малодиссоциированного иона (катионного комплекса) A1F+, неспособного 
повышать растворимость LaF3. Подобные явления, очевидно, и протека
ют во фторидно-натриевых растворах, участвующих в процессах альбити
зации гранитов, содействуя выпадению из поровых растворов на стадии 
альбитизации главной массы флюоцерита (и флюорита).

Как установлено за последние годы, в гранитоидах повышенной щелоч
ности — агпаитовых щелочных гранитах и граносиенитах, содержащих 
щелочные темноцветные минералы (эгирин, рибекит и др.),— наиболее рас
пространенным фторидом редких земель является гагаринит Na[Ca(Y, 
Ln)]Fe*. В составе этого комплексного фторида обычно резко преобладают 
иттрий и иттриевые редкие земли; однако в некоторых случаях спектр ред
ких земель в нем может характеризоваться и цериевым максимумом (Архан
гельская, Столярова, 1972). Поскольку в подобных щелочных системах соз
даются особо благоприятные условия для образования сложных фторидов, 
в частности, иттрия и тяжелых лантаноидов (Яцимирский и др., 1966), 
при наличии цериевых редких земель они соосаждаются в форме гагаринита, 
так что образование флюоцерита сильно затрудняется или даже становится 
невозможным. Поэтому флюэцерит более характерен для плюмазитовых 
пород (хотя и несколько повышенной щелочности), гагаринит же является 
типоморфным минералом агпаитовых гранитоидов. Таким образом, эти 
минералы геохимически исключают друг друга в породах различной ще
лочности.

Далее, повышение содержания кальция в породах и появление любых 
кальциевых минералов (плагиоклаза, сфена, ортита, апатита, флюорита, 
карбонатов и т. д.) приводит к рассеянию редких земель и тем самым зат
рудняет или даже делает невозможным образование флюоцерита. Интерес
ной петрохимической особенностью гранитов изучавшихся массивов явля
ется весьма низкое содержание в них извести. Это обусловливает, при не 
слишком высоком абсолютном содержании редких земель, достаточно боль
шую для образования флюоцерита величину TR/Ca-отношения. В гранитах, 
содержащих вместо альбита альбит-олигоклаз или олигоклаз, образование 
флюоцерита практически невозможно. С этим связано и обязательное усло
вие повышенной щелочности (в пределах плюмазитового петрохимического 
типа) гранитоидов, содержащих флюоцерит.

Наконец, для образования флюоцерита необходимо еще одно условие: 
в присутствии ионов А13+ фториды редких земель (даже цериевых, т. е. наи
менее растворимые) могут выпадать лишь из растворов, резко обедненных 
хлоридом. Хорошо известно (Бабко, 1959), что при введении хлористого 
алюминия А1С13 фториды редких земель переходят в раствор; иными слова
ми, при совместном присутствии в растворе ионов алюминия и хлора фто

* Развернутая его формула поЮ. А.ПятенкоиА. А. Воронову (1962): NaHR^Cas.jxNax.RFj,- 
нами предлагается другое ее написание: Na[(Y,Ln)1+m Ca1_2mNam lF6.
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риды р.з.э. осаждаться не будут. Поэтому появление флюоцерита в плюма- 
зитовых гранитах является индикатором весьма низкой активности хлорида 
в минералообразующих растворах.

Судя по обычной ассоциации флюоцерита с топазом и разъеданию мно
гими его выделениями мелколейстового альбита, он образуется не только 
при процессах альбитизации, но продолжает в дальнейшем интенсивно раз
виваться (в условиях все более высокой активности фтора) и на стадии 
грейзенизации. Однако в последнем случае флюоцерит, по-видимому, яв
ляется неустойчивым минералом, изменение которого следует непосредствен
но за его образованием.

При понижении температуры поровых растворов повышается активность 
в них углекислоты, что, естественно, наиболее резко проявляется в апи
кальных зонах массивов. Взаимодействие углекислоты с фторидными комп
лексами типа LnF2+ в растворе должно привести к образованию смешанных 
фторкарбонатных комплексов, существование которых установлено или 
предполагается (Яцимирский и др., 1966) для многих редкоземельных эле
ментов, в особенности цериевой группы. В присутствии кальция связыва
ние части фтора во флюорит может привести к распаду этих комплексов с 
образованием бастнезита LnFC03 и других фторкарбонатов редких земель и 
кальция. Таков скорее всего механизм реакций изменения флюоцерита, 
в схематизированном виде упоминавшихся выше. Вероятно, аналогичным пу
тем возникают и парагенезисы фторидов (флюоцерита, гагаринита, TR- 
флюорита) и фторкарбонатов редких земель (типа синхизита, Y-синхизита, 
паризита и др.). Отсюда следует, что при образовании флюоцерита растворы 
характеризовались низкой активностью не только хлорида, но и угле
кислоты.

Изложенные соображения, по-видимому, могут объяснить тот факт,, 
что в гранитах апикальных зон всех изученных массивов и в пегматитах 
констатируется параллельное увеличение содержания флюоцерита и сте
пени его изменения, причем в амазонитовых пегматитах уже практически 
весь флюоцерит разложен и представлен полными псевдоморфозами по 
нему агрегата флюорита и весьма тонкодисперсного бастнезита (типа «цер- 
флюорита»).

Следовательно, флюоцерит образуется и устойчив даже при наличии са
мой благоприятной петро- и геохимической обстановки лишь в весьма уз
ком температурном интервале, после чего быстро разлагается, замещаясь, 
бастнезитом (реже другими TR-фторкарбонатами или карбонатами) и флюо
ритом. Таким образом, для появления флюоцерита необходимо столь слож
ное сочетание различных факторов, что не приходится удивляться его 
редкой встречаемости в природе. Вместе с тем флюоцерит, по-видимому,, 
надо считать типоморфным минералом одного из подтипов редкометальных. 
гранитов, а именно плюмазитовых амазонитсодержащих колумбитоносных 
гранитов ряда провинций.
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АКЦЕССОРНЫЙ КОЛУМБИТ ИЗ ПЕГМАТИТОВ КЕНТА 
(Центральный Казахстан)

При изучении пегматитов Кентского месторождения в некоторых телах 
был обнаружен колумбит в ничтожных количествах. Выделения его приуро
чены главным образом к альбитизированному микроклину пегматоидной 
зоны. Он является одним из наиболее ранних минералов и ассоциирует с 
акцессорными ильменитом, цирконом, пирохлором, магнетитом и торитом.. 
Наиболее близки к колумбиту повремени образования ильменит и магнетит,, 
с которыми он наблюдается в срастаниях, а также циркон, содержащий 
включения колумбита.

Колумбит образуется в виде зерен и их скоплений неправильной формы. 
Гораздо реже встречаются кристаллы. Длиннопризматические кристаллы 
колумбита наблюдались в микроклине, а также в срастании с цирконом и 
магнетитом. Размер наиболее крупных из них не превышал 0,2x1 ,5  см. В 
одном из тел в мелких пустотах пегматоидной зоны были обнаружены кри
сталлы короткопризматического габитуса размером до 0,4X0,6 см (рис. 1).

Цвет кентских колумбитов черный. Часто наблюдается интенсивная по
бежалость. Черта коричневато-черная. Непрозрачен. Блеск смоляной. 
Излом раковистый. Спайность ясная по (010). Плотность 3,30—3,32*. 
Диэлектрическая проницаемость в>18**. Микротвердость 610—910 кГ/мм2.

Измерения микротвердости кентских колумбитов проводились на ми
кротвердомере ПМТ-3 при постоянной нагрузке 100 Г. Образцы для исследо
вания были представлены срезами зерен произвольной ориентировки и кри
сталлом (обр. 2) с гранями призматического пояса. Обработка результатов 
проводилась вычислением среднего арифметического из всех измеренных 
значений и нахождением наиболее вероятного значения путем построения 
вариационных кривых. Полученные величины дали хорошее совпадение. 
Результаты измерения микротвердости исследуемых колумбитов приведены 
в табл. 1.

Проведенное исследование показало наличие у кентских колумбитов 
анизотропии твердости II рода, которая наблюдается на различных гранях 
одного кристалла. Эту анизотропию удалось обнаружить только для обр. 2, 
для других образцов отсутствовал необходимый для этого кристаллографи
чески ориентированный материал.

Зависимость величины микротвердости от состава у кентских колумби
тов установить не удалось. Воспользоваться ранее установленной зависи
мостью (Лебедева, Разенкова, 1961) между микротвердостью и составом 
минералов ряда колумбит — танталит для корреляции полученных нами

* Определен методом гидростатического взвешивания Е. П. Погодиной.
** Определение И. В. Тимохиной.
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Рис. 1. Короткопризматический кристалл из пустоты в пегматоидной зоне, увел. 15

значений невозможно, так как при выявлении этой зависимости не было уч
тено влияние на микротвердость содержания марганца и железа.

Под микроскопом в отраженном свете кентские колумбиты серовато
белые со слабым коричневатым оттенком. Двуотражение очень низкое. 
Эффект анизотропии выражен слабо, несколько повышается в иммерсии. 
У обр. 3 наблюдались красные внутренние рефлексы.

Отражательная способность колумбитов была измерена на установке 
ЯШМА Е. К- Аксеновой. Данные по дисперсии отражательной способно
сти приведены в табл. 2. Полученные величины свидетельствуют, что кент
ские колумбиты, как и ранее изученные минералы этой группы (Gray а. 
Milmann, 1962), обладают нормальной дисперсией отражательной способно
сти, однако отличаются абсолютными значениями этих величин. Это отличие 
может быть связано с различным составом сравниваемых колумбитов, а 
также тем, что наши результаты измерения отражательной способности 
колумбитов получены на неориентированных сечениях.

Травление кентских колумбитов показало, что они незначительно раз
личаются по скорости воздействия HF. Первые следы травления появились 
у обр. 1 и 3 после пребывания в HF в течение 1 час. На поверхности обр. ! 
выявились ясные двойниковые швы, параллельные граням вертикального 
пояса. Дополнительное травление в течение 30 мин привело лишь к более 
четкому проявлению двойникового строения кристаллов вследствие различ
ного воздействия кислоты на разноориентированные индивидуумы.

В обр. 3 через 1 час воздействия HF наблюдался общий слабопротравлен- 
ный фон, на котором четкими тонкими полосами выделялись непротравлен- 
ные участки. Эти полосы, пересекающие весь образец колумбита, распола
гаются под различными углами друг к другу и по отношению к крупным двой
никовым сросткам, аналогичным сросткам в обр. 1.

В обр. 1 и 3 наблюдались очень редкие включения чрезвычайно мелких 
зерен рудного минерала, не поддающегося травлению HF. Диагностировать
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Т а б л и ц а  1
Микротвердость колумбитов

№ об
разца Х арактеристика образца Число

замеров
М икротвердость, 

кГ /м м 2
Среднее

значение,
кГ /м м 2

1 Разноориентированные сечения 
кристаллов

29 572—836 707

2 То же 26 848—1023 900
Кристалл (грань вертикального 
пояса)

9 572—675 610

3 Неориентированное сечение крис
талла

24 675—1084 707

Т а б л и ц а  2
Дисперсия отражательной способности колумбитов

Я, Н М Обр. 1 Обр. 2 Обр. 3 К, нм Обр. 1 Обр. 2 Обр. 3

460 18,5 18,0 18,1 580 17,0 17,0 17,2
480 18,3 17,9 18,0 600 16,9 16,9 17,0
500 18,0 17,8 17,8 620 16,8 16,8 16,9
520 17,8 17,7 17,6 640 16,7 16,7 16,8
540 17,6 17,5 17,5 660 16,5 16,5 16,7
560 17,3 17,3 17,4

включения из-за их микроскопических размеров невозможно, однако по ас
социации минералов, образующихся совместно с колумбитом, и по несколь
ко более высокой отражательной способности минерала по сравнению с 
непротравленными участками колумбита можно предполагать, что это иль
менит (Барсанов, 1945).

В обр. 2 двойниковое строение выявилось только после полуторачасо
вого травления HF. Включения ильменита (?) в нем не зафиксированы.

Для выяснения состава кентских колумбитов были отобраны образцы 
из трех тел с различных участков месторождения. Результаты их химических 
анализов приведены в табл. 3.

Как видно из данных анализов, все кентские колумбиты характеризу
ются высоким содержанием марганца. В двух из них марганец преобладает 
над железом, а обр. 2 содержит самое высокое количество МпО из всех ми
нералов группы колумбита— танталита, известных нам по литературным 
данным. Обращает на себя внимание сочетание очень высокого содержания 
марганца в кентских колумбитах с большим количеством Nb20 5. Среди хи
мических анализов колумбитов, имеющихся в доступной нам литературе, 
не удалось найти аналогов описываемой разности этого минерала (обр. 1 и 
особенно обр. 2). Обычно высокое содержание МпО в минералах группы 
колумбита —■ танталита сопровождается присутствием значительного коли
чества Ta2Os. Лишь один из известных нам по литературе марганцовистых 
колумбитов —• из месторождения Минерал-Хил, штат Делавер, США (Gor
don, 1922) — содержит меньшее, чем в кентских, количество Та20 5 (0,83%) 
при значительном содержании МпО (11,29%). Однако этот образец отлича
ется от кентских колумбитов наличием большого количества примесей (TR, 
U, Zr, Sn, Са, Mg), в связи с чем их трудно сравнивать.

Второй интересной особенностью кентских колумбитов является вы
сокое содержание железа. Поэтому, хотя содержание МпО в них выше, 
чем в большинстве описанных манганколумбитов (а в обр. 2 оно наивысшее),
1.1 Новые данные 161



Т а б л и ц а  3
Химический состав колумбитов (в вес. %)

Компоненты, свойства Обр. 1 Обр. 2 Обр. 3

Nb20 5 72,16 72,00 70,19
Та20 5 3,46 3,30 1,80
FeO 4,86 4,09 9,86
Fe20 3 0,93 3,84 3,77
МпО 14,80 16,56 11,72
MgO Следы Не о о н . Не обн .

CaO » » »
Ti0 2 2,48 1,22 2,65
Sn02 0,32 Не обн. Н е обн.

С у м м а 99,01 100,01 99,99
MnO : FeOo6lu 2,47 2,39 0,87
FeOogni : Mn0 0,39 0,42 1,16

С у м м а  катионов группы A- 20,59 23,49 25,35

С у м м а  катионов группы В 78,42 76,52 74,64

Плотность 5,32 5,30 5,31
8 > 18 >18

отношение MnO:FeOo6ni для всех кентских образцов меньше 3, и по приня
той классификации Дэна (1951) они являются колумбитами, а не манган- 
колумбитами.

В последние годы были предложены новые принципы разделения груп
пы колумбита •— танталита на марганцовые и железистые разности. 
С. А. Горжевская (1966) включает в группу манганколумбитов минералы 
ниобиевого ряда с отношением FeOo6lII: МпО, близким к единице и менее. 
По этой классификации кентские колумбиты (обр. 1 и 2) следует считать 
манганколумбитами.

В химических анализах кентских колумбитов обращают на себя вни
мание величины сумм окислов элементов групп А и В (см. табл. 3). Только

Т а б л и ц а  4
Кристаллохимические формулы колумбитов

№
образ

ца
Варианты расчета Формулы

1 Все железо в виде 
Fe2+ ( M n O ,71F e o (2 7 )o ,9 8  ( 1 , 85T l0 , П  Т а 0 , 0 5S n 0 ,01 ) г , 0 3 ° 5 ,97

С учетом Fe2+ Fe3+ (Мпо,71рео,2з)о,94 ( F b 185T i0>1 iTa0j05FeQj(j4Sn0 01 ) , 0 6  0 5 99
2 Все железо в виде 

Fe2+ ( M n 0 , 78F e 0 Гз 1) 1 ,0 9  ( N1)l ,8 1 T a 0 ,0 5 T i0 , 0 5 )1  ,91 0 5 , 3 4

С учетом Fe2+ Fe3+ ( M nO,78F e O,"l9)o,97 ( N F l,81F e 0,l2T a 0J05T i0,05)2,03O5.90
3 Все железо в виде 

Fe2+ (АТп о , 5 4 ^е оТ^6о) X . 14 ( N ^ l  ,7 3 F i 0 , 11 Т а 0 , 0 3 ) 1  ,87  ° 5 ,7 4

С учетом Fe2+ и Fe3+ ( M nO,54F e 0.45)o,99 ( N F l,72F e 0,l5T i 0 ,U T a 0,03)2,01 O 5 . 8 I
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для обр. 1 они близки к теоретическим, которые для манган- и ферроколум
бита равны 21,07 и 21,28% в группе А и 78,72 и 78,93% в группе В). 
В обр. 2 и 3 наблюдается избыток катионов в группе А и дефицит в группе В . 
В то же время именно в этих образцах содержатся значительные количества 
Fe20 3.

Вопрос о содержании в колумбитах окисного железа и о закономерном 
вхождении его в кристаллическую решетку достаточно подробно освещен 
в литературе. Гольдшмидт (Goldschmidt, 1960) получил искусственный ана
лог колумбита с фазой состава Fe20 3-3Nb20 5. Fe3+ занимает в кристалли
ческой решетке этого соединения позиции Fe2+, в результате чего образу
ется дефектная структура, где 1/3 позиции катионов группы А свободна. 
Помимо позиции в группе катионов A, Fe3+ может занимать также пози
ции в группе В, причем предполагается статистическое размещение Fe3+ 
и N b5+ по всем октаэдрам структуры. С. А. Горжевская (Горжевская и др., 
19б4;Горжевская, 1966) описала природные колумбиты, содержащие Fe20 3, и 
даже выделила особую группу колумбитов, в которых окисное железо пре
обладает над закисным.

Исходя из вышесказанного, при расчете химических анализов описывае
мых колумбитов на формулу были учтены две возможности: 1) Fe3+ яв
ляется результатом позднего окисления минерала (расчет велся с переводом 
всего железа в FeO); 2) Fe3+ является составной частью колумбитов, во
шедшей в кристаллическую решетку при их образовании. При этом оно 
может занимать позицию катионов группы В. Формулы, полученные при 
расчете, приведены в табл. 4.

Как видно из табл. 4, только анализ обр. 1 хорошо рассчитывается при 
переводе всего железа в FeO (анализ с минимальным содержанием Fe20 3).

Т а б л и ц а  5
Межплоскостные расстояния колумбитов

Обр. 2 Обр. 3

до прокаливания после прокаливания до прокаливания после прокаливания

1 d а / п 1 d a /п / da/n 1 d a/t i

35 3,69 46 3,68 27 3,53 42 3,66
80 2,91 — — — — — —

100 2,98 100 2,98 100 2,98 100 2,97
— — — — 10 2,88 9 2,88
23 2,57 24 2,53 14 2,57 11 2,53
20 2,51 13 2,49 21 2,51 11 2,49
10 2,40 11 2,39 — — — —
10 2,22 10 2,21 13 2,20 10 2,21
15 2,15 12 2,09 13 2,10 10 2,07
11 1,916 10 1,898 10 1,917 10 1,898
14 1,834 12 1,838 10 1,826 17 1,829
36 1,776 32 1,776 28 1,774 19 1,774
35 1,747 35 1,736 24 1,741 40 1,733
28 1,728 35 1,728 38 1,722 30 1,722
34 1,552 16 1,535 21 1,550 17 1,532
— — — — 13 1,482 6 1,483
10 1,451 23 1,458 38 1,460 — —
5 1,382 7 1,380 7 1,371 6 1,378

15 1,211 9 1,224 — — — —
13 1,196 16 1,195 20 1,181 8 1,192
14 1,105 6 1,104 — — — —

1 6 3  11*
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Такой же расчет анализов обр. 2 и 3 дает избыток катионов в группе А и 
недостаток в группе В, что отмечалось и при непосредственном просмотре 
химических анализов. Все это позволяет предполагать, что в кентских ко
лумбитах (обр. 2 и 3) присутствие трехвалентного железа не является ре
зультатом поздних окислительных процессов. Оно входит в кристаллическую 
решетку минерала, занимая позицию катионов группы В. Пересчет формул 
этих колумбитов с учетом содержания окисного железа дает соотношения 
катионов групп А и В, близкие к стехиометрическим. О наличии в рудооб
разующей среде Кентского месторождения наряду с Fe2+ значительных ко
личеств Fe3+ свидетельствует также ассоциация колумбита с магнетитом, 
содержание Fe3+ в ильменитах, а на более поздних стадиях минералооб- 
разования — ассоциация гентгельвина с гематитом (Чистякова, 1966), 
присутствие Fe3+ в бацците (Чистякова, 1968), карфолите и в других ми
нералах.

Рис. 2. Термограммы колумбита

Интересным также является вопрос о валентности марганца в колумби
тах. Поскольку химическим анализом валентность марганца обычно не 
устанавливается, были предложены косвенные способы определения ее по 
характеру кривых нагревания, изменению межплоскостных расстояний и 
параметров кристаллической решетки колумбитов после нагревания, а 
также по величине диэлектрической проницаемости (Горжевская и др., 
1964; Горжевская, 1966).

Рентгеновское изучение колумбитов проводилось на установке УРС- 
50 ИМ со сцинтилляционным счетчиком. Излучение медное; режим работы 
35 кв — 12 ма. Были сняты дифрактограммы обр. 2 и 3 до и после нагрева
ния до 1000° С (табл. 5). Сопоставление полученных дифрактограмм пока
зывает, что величины межплоскостных расстояний, измеренные у колумби
тов до и после прокаливания, очень близки. Уменьшение параметров эле
ментарной ячейки, которое, возможно, произошло в связи с окислением 
двухвалентных катионов при прокаливании, весьма незначительно и не 
может быть установлено, так как находится в пределах ошибки измерения. 
Поэтому параметры элементарной ячейки были измерены лишь для обр. 2 
(непрокаленного колумбита) методом монокристальной съемки. Получен
ные для этого образца значения параметров элементарной ячейки Ь0= 
=  13,92+0,02 А, со=5,03±0,02 А* являются несколько заниженными по 
сравнению с определенными для синтетических колумбитов состава FeNb3Oe 
и МпЫЬ20 6(Горжевская и др., 1964). Подобные заниженные размеры эле
ментарной ячейки у непрокаленных образцов и постоянство межплоскост
ных расстояний до и после прокаливания связаны, по С. А. Горжевской, 
с вхождением в структуру колумбита железа и марганца, имеющих валент
ности более 2. По-видимому, в изученных рентгенографически кентских ко
лумбитах весь марганец (или подавляющая часть его) представлен Мп3+ 
или марганцем более высокой валентности.

Наличие Мп3+ в составе кентских колумбитов подтверждается также 
термическими исследованиями. Были сняты термограммы обр. 2 и 3**.
* Параметр а0 не определен из-за несовершенства кристалла.
** Термограммы сняты в термической лаборатории ИГЕМ.
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Для обоих образцов получены идентичные очень пологие кривые, лишенные 
термических эффектов (рис. 2). Такие кривые, по С. А. Горжевской и др. 
(1964), характерны для колумбитов, не окисляющихся при нагревании, 
т. е. содержащих железо и марганец высокой валентности.

Если считать весь марганец трехвалентным, то формулы колумбитов 
приобретают вид:

Обр. 2. (Mn3 + 8Fe20+ 8)0i86(Nb 

Обр. 3. (Mn3+51Fe20+ 4)0>95(Nb

1,73

1 ,70

Fe3+ Мп3+ Та Ti \ О '
г с 0 ,  1 Г  ш 0 , 0 6  d 0 , 0 5  1  10 , 0 Ь ) 2 ^ 6 ’

Fe3+ Ti Та Мп3Т \ О1 С0 , 15 1 А0 , 11 1  0 . 0 2 1 1 0 , 0 2 j 2 w 6 *

В них часть марганца, как и трехвалентное железо, занимает позицию 
катионов группы В, а часть сохраняет положение катиона группы А.

ВЫВОДЫ

1. Своеобразие колумбитов Кента заключается в сочетании очень вы
соких содержаний марганца и Nb20 5 при одновременном присутствии зна
чительных количеств железа. Для всех изученных образцов характерно 
присутствие титана, связанного, вероятно, с микровключениями ильменита.

2. Железо в кентских колумбитах по данным химических анализов 
двух- и трехвалентное, причем двухвалентное преобладает. Fe3+ в кристал
лической решетке минерала, по-видимому, занимает позицию катионов 
группы В.

3. Марганец по данным рентгеновского и термического изучения на
ходится в виде Мп3+ и может занимать позицию катионов группы А и ча
стично группы В.

4. Результаты обработки полированной псверхнссти колумбитов пла
виковой кислотой, несмотря на некоторые различия в их составе, близки. 
Все изученные образцы травятся лишь после очень длительного воздей
ствия F1F. Это обстоятельство подтверждает данные Г. П. Барсанова 
(1945) и В. А. Корнетовсй (1961) о наибольшей устойчивости к воздейст
вию HF минералов группы колумбита, близких к крайним ниобиевым 
разностям.
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ЯШМЫ ДЕР. СТАРОМУЙНАКОВО УЧАЛИНСКОГО РАЙОНА
ЮЖНОГО УРАЛА

Яшмы Учалинского района Южного Урала образуют выдержанную 
толщу близмеридионального простирания, получившую название бугу- 
лыгырской. Мощность толщи на всем ее протяжении колеблется от 30—40 
до 400 м. Возраст определяется как эйфельский (Хворова, Залманзон, 
1963; Хворова, 1968) и как силурийский (Андронов, 1963). Бугулыгырская 
толща либо состоит из сплошных тонко- и толстослоистых яшм, либо пачки 
яшмы разделены кислыми мелко- и тонкозернистыми туфами и кремнистыми 
туффитами; локально появляются эффузивные и субвулканические обра
зования. Все перечисленные породы образуют серию крупных и плоских 
линз, сменяющих одна другую. К толще приурочены многочисленные не
большие линзы марганцевой руды (Хворова, 1968).

Яшмы бугулыгырской толщи вблизи дер. Старомуйнаково представ
лены естественными обнажениями и, кроме того, вскрыты рядом канав 
и ям. Самое южное обнажение, которое было исследовано, располагается 
у шоссейной дороги, проходящей вдоль железнодорожной платформы 
68 километр (Миасс — Учалы). Яшмовое тело вскрыто вкрест простирания 
канавой длиной около 20 м, глубиной 1,5 м и рядом естественных обнажений. 
Оно имеет следующее строение.

С запада за пределами выходов яшмы обнажены рассланцованные агло
мератовые лавы кварцевого порфирита с хорошо сохранившейся первич
ной структурой, но с полностью замещенными хлоритом, эпидотом, сери
цитом и альбитом первичными минералами. Судя по естественным обнаже
ниям, агломератовые лавы переслаиваются яшмами. В западной стенке 
канавы вскрыт контакт яшмы со светло-серыми микрокристаллическими 
породами, сильно пропитанными вдоль контакта гематитом. В самой толще 
яшм недалеко от контакта аналогичные светло-серые породы образуют 
выдержанный прослой мощностью около 6 см. Первый слой твердый и со
стоит в основном из тонкозернистого кварца и тонковолокнистого актино- 
лита размером до 0,2 мм в длину с примесью мельчайших зернышек эпидота 
и тонких чешуек серицита; в гематитизированных участках наряду с гема
титом появляется светло-коричневый биотит, присутствует большое коли
чество «глазков» округлой формы диаметром до 0,25 мм, выполненных 
более крупными, чем в основной массе, зернами кварца, редкими иголоч
ками актинолита и чешуйками слюды. По данным полуколичественного 
спектрального анализа, в негематитизированной части слоя основными эле
ментами кроме преобладающего Si являются Al, Mg, Fe, составляющие 
проценты, в десятых долях процента присутствуют Мп, Ti, Са, Na. Вто
рой слой мягкий и сложен тонкозернистым кварцем, тонкочешуйчатым 
серицитом и гидраргиллитом (окрашивается спиртовым раствором ализа-
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рина). В составе слоя кроме преобладающего Si присутствуют в процентах 
АГ, Na и в десятых долях процента Ti, Fe, Mg, Са, Mn.

В плохо обнаженной части канавы встречен также прослой тонкозер
нистого кварцевого песчаника с цементом из железистого хлорита.

Яшмы, вскрытые канавой, представлены параллельно-ленточными раз
ностями по классификации А. Е. Ферсмана (1954), характеризуются 
чередованием полос, коричневых, розоватых, краснсвато-коричневатых, 
желтовато-зеленоватых, желтовато-розоватых, светло-желтых и темно
зеленых. Преобладают коричневые тона разных оттенков и интенсивности. 
Ширина полос от долей миллиметра до более 1 см. Границы полос то резкие, то 
расплывчатые. Слои в целом достаточно выдержанные, но местами сужаются, 
раздуваются, выклиниваются, волнообразно изгибаются. Простирание яшмо
вой толщи почти меридиональное, падение на восток под углом около 35°. 
Внутри толщи полосы образуют складку второго порядка. К востоку яшмы 
сменяются кремнистыми сланцами через зону их переслаивания.

Самое северное исследованное нами обнажение яшмы расположено 
не более чем в 1—1,5 км к северо-западу от дер. Старомуйнаково. Рядом 
канав вскрыты небольшие линзовидные тела параллельно-ленточной яшмы, 
аналогичной обнажению у платформы 68 километр. В окраске яшмы в од
них случаях преобладают красновато-коричневые, в других ■— зеленова
то- и розовато-желтые тона. Изредка встречаются ярко-зеленые полоски. 
Простирание полосчатости СВ 20—30°, падение вертикальное. Ширина 
яшмовых тел около 3—5 м. Среди вмещающих зффузивов. преобладают 
основные разности с подчиненным развитием эпидотизированных кварце
вых альбитофиров.

В промежутке между южным и северным обнажениями встречаются 
разработки и выходы аналогичной параллельно-ленточной яшмы и скаль
ные обнажения сургучной-ситцевой яшмы. К последней приурочены гнезда 
марганцевой минерализации.

Таким образом, яшмы в бугулыгырской полосе от дер. Старомуйнаково 
до платформы 68 километр на протяжении около 6 км представлены серией 
обособленных линзовидных тел двух типов: ленточными и ситцевыми с мар
ганцевым оруденением.

Наиболее детально был изучен минеральный состав яшм, обнаженных 
у платформы 68 километр. Основными методами исследования являлись 
микроскопия, дифрактоскопия и спектральный анализ К

Светлые яшмы

В яшме, окрашенной в светлые тона, под микроскопом при малом уве
личении на фоне очень тонкозернистого агрегата четко выделяются округ
лые и эллипсовидные «глазки», выполненные более крупными зернами 
кварца с небольшой примесью других минералов. Количество таких обо
соблений очень непостоянно. В одних слоях они почти отсутствуют, в дру
гих их может быть много. Максимальные размеры «глазков» около 0,25 мм 
по длинной оси, а размер зерен кварца в них до 0,03 мм. Микрокристалли
ческая масса яшмы состоит в основном из к в а р ц а, представленного изо
метрическими зернами с зазубренными очертаниями. Размер зерен около 
3 мк, максимальный не превышает 7—8 мк. Кроме кварца в яшме присут
ствуют в качестве главных составных частей эпидот, гранат, альбит, акти- 
нолит, гематит, а в виде примеси — серицит, биотит, пьемонтит, магнетит, 
пирит. Э п и д о т  (обр. 72829) развит преимущественно в виде призмочек 
размером около 2—3 мк, реже — в виде ксеноморфных зерен до 20 мк. 
В шлифах бесцветный и слабо окрашенный. Количество эпидота непостоян-

1 Дифрактограммы снимались на кафедре минералогии МГУ, спектральные анализы вы
полнены в ИГЕМ.
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но; в разностях яшмы, где его много, он обусловливает ее желтовато-зеле
новатую окраску. Г р а н а т  (обр. 72826—72828) представлен округлыми 
бесцветными зернышками размером около 2—3 мк, очень редко до 10 и 
20 мк. Стяжения мелких зерен граната, подобные описанным в орских 
яшмах, встречаются очень редко и не превышают 20 мк в диаметре. Коли
чество граната также непостоянно в отдельных слоях яшмы. Слои, состоя
щие только из кварца и граната, очень редки.

В химическом составе одного из кварцево-гранатовых слоев, окрашен
ного в кремовый цвет, мощностью 2 см установлены следующие окислы 
(вес. %): ТЮ2 следы; А120 3 2,81; Fe20 3 *2,59; FeO 0,35; MnO 2,29; MgO 
0,05; CaO 4,05 (аналитик Г. А. Осолодкина). Количество граната в данном ; 
слое около 18%. Пересчет анализа наосостав граната показал, что он бли
зок Gro39And27Sp29,BAlm4i5; а 0=  11,81 А (по дифрактограмме).

Та блица  1
Химический и минеральный состав яшмы

Компоненты Вес, % Компоненты Вес, % Минералы Вес, %

Si02 78,42 CaO 5,88 Кварц 63
А120 3 6,74 NasO 0,33 Эпидот 14
Fe20 3 1,37 к 2о 0,04 Гранат 12
FeO 0,40 П. п. п. 0,37 Актинолит 8,5
MnO 3,74 С у м м а 100,23 Альбит 2,5
MgO 2,94 Гидрат глино- Следы

зема

Состав граната, полученный при пересчете химического анализа (табл. 1) 
розовато-желтоватой яшмы, соответствует Gro28Sp72, что отвечает а0= 
=  11,70 А. Близкая величина получена для граната из светлой желтовато
зеленоватой яшмы, дифрактограмма которой характеризуется наиболее 
резко проявленными пиками (табл. 2).

Т а б л и ц а  2

Межплоскостные расстояния * граната из светлой желтовато-зеленоватой яшмы

hkl I J" da
\ п

О
Со, А hkl I da

п
О

с0, А

400 6 2,936 11,744 611 2,5 1,907 11,747
420 10 2,625 11,743 444 1,5 1,697 11,756
422 4 2,400 11,774 640 3 1,630 11,752
521 2,5 2,149 11,770 642 4,5 1,573 11,766

С р е д н е е  11,756
*По данным дифрактограммы, Си-излучение, 35 мв, 10 ма.

Из семи о дифрактограмм граната установлено, что а 0 колеблется от 
11,75 до 11,81 А. Отсюда можно сделать вывод, что состав граната в яшмах 
данного обнажения колеблется в очень небольших пределах и он относится 
к гроссуляр-спессартин-андрадитовому и гроссуляр-спессартиновому ряду. 
А л ь б и т  редко различим под микроскопом, но почти на всех дифракто- 
граммах присутствует пик 3,16—3,189 А. Кроме того, спектральным ана
лизом установлено присутствие Na до 0,4 — 0,6 %, что составит 
около 5% альбита. В случаях, когда альбит хорошо различим под 
микроскопом, он представлен угловатыми обломочками до 0,24—0,3 мм 
с четким двойниковым строением. Иногда обломочки переполнены иголоч
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ками актинолита и зернышками эпидота. А к т и н о л и т  присутствует 
ь переменном количестве, главным образом в виде бесцветных иголочек 
длиной около 10 и редко до 60 мк\ c:Ng до 25°. На дифрактограммах пики 
актинолита, как правило, отсутствуют. И только в одном образце серовато
зеленоватой яшмы, состоящей из кварца, эпидота, актинолита и альбита, 
величина призмочек актинолита достигает 0,08x0,01 мм, а количество 
его таково, что дифрактограмма содержит наиболее интенсивные пики его. 
Г е м а т и т  (обр. 72830 и 72831) развит в виде очень тонкой пыли, пропи
тывающей яшмы и окрашивающей их в розовые и розово-коричневые 
тона различной интенсивности, зависящей от его количества. М а г н е 
т и т  и п и р и т  очень редки. Также редко встречаются тонкие чешуйки 
с е р и ц и т а  и б и о т и т а ,  зерна к а л ь ц и т а  до 0,2 мм. П ь е -  
м о н т и т обычно редок, но в отвалах канавы были встречены образцы, 
в которых он образует многочисленные тонкие прожилки и окрашивает 
яшму в очень красивый малиновый цвет (обр. 72835). Ксеноморфные зерна 
его достигают 0,1 мм и обладают резко выраженным плеохроизмом в желтых 
и пурпурных тонах.

Как уже отмечено, главным минералом светлой яшмы является кварц, 
второе место в преобладающих разностях яшмы занимают гранат и эпидот. 
Количественные соотношения этих двух минералов колеблются от слоя 
к слою: от преобладания эпидота над гранатом до преобладания граната 
над эпидотом. Редко встречаются разности кварц-гранатового и кварц- 
эпидотового состава. Определить под микроскопом количество граната 
и эпидота в яшме невозможно, но, как показали приближенные пересчеты 
химических анализов на минеральный ссстав, содержание граната в кварц- 
гранатовой яшме достигает 18%, а содержанке граната и эпидота в кварц- 
эпидот-гранатовой яшме — 26% (табл. 1). Таксе количество не может 
не влиять на свойства яшмы как поделочного камня. Очень редко встре
чаются яшмы кварц-эпидот-актинолитового состава с альбитом.

Темные яшмы

В широко развитых яшмах темно-коричневого цвета наряду с преоб
ладающими минералами — кварцем, эпидотом и гранатом содержится зна
чительное количество пылевидного г е м а т и т а .  В темно-зеленой яшме 
главными минералами являются в одних разностях к в а р ц ,  э п и д о т ,  
п е н н и  н, с е р и ц и т ,  а в  других, кроме того, присутствует значитель
нее количество а л ь б и т а .  В виде примеси встречаются а к т и н о 
л и т ,  г е м а т и т ,  а п а т и т. В округлых и эллипсовидных «глазках», 
заполненных более зернистым кварцем, встречаются более крупные, чем 
в основной массе, чешуйки серицита и пеннина. В тонкополосчатых темно
зеленых яшмах наблюдается различная зернистость и различный состав 
полос: одни более обогащены эпидотом, другие — серицитом.

Яшмы, выходящие к северо-западу от дер. Старомуйнаково, аналогичны 
вышеописанным. В них главным минералом также является кварц, а вто
рое место занимают э п и д о т  и г р а н а т .  Отличие состоит в том, что 
гранат представлен андрадитом с а 0=11,95—11,97 А (сильный пик 2,67— 
2,68; средние 2,99; 1,60; 1,11 А), во многих разностях присутствуют п е н -  
н и н  и с е р и ц и т ,  чешуйки которых достигают 0,11 мм. Редко встре
чаются зерна а л ь б и т а ,  к а л ь ц и т а  и и г о л о ч к и  а к т и 
н о л и т а .  В темно-коричневых разностях также широко развит г е м а 
т и т  в виде тончайшей пыли, мелких сгустков ее и редких чешуек разме
ром до 3 мк. С гематитом ассоциирует м а г н е т и т ,  хорошо различимый 
под лупой. Изредка встречаются параллельно-ленточные яшмы ярко- 
зеленого цвета, в составе которых кроме кварца присутствует сравнитель
но большее количество п у м п е л л и и т а  и э п и д о т а ,  отмечаются
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•обломочки а л ь б и т а  и зерна к а л ь ц и т а .  Если значительное раз
витие эпидота в яшмах придает им желтовато-зеленоватый цвет, то ярко- 
зеленый цвет вызван преобладанием пумпеллиита.

Химический состав яшмы описываемого участка характеризуется, 
по данным полуколичественного спектрального анализа, преобладанием Si; 
единицы процентов составляют Al, Fe, Са, десятые доли — Mg, Na и от 
десятых до сотых Мп.

К структурным особенностям яшмы обоих обнажений надо отнести при
сутствие в некоторых слоях псевдоморфоз кварцевого агрегата по спикулам 
губок, особенно четко различимых в коричневых богатых гематитом раз
ностях. Что касается округлых и эллипсовидных образований, выполнен
ных более зернистым кварцем, то, как ранее отметили А. Е. Малахов и 
К- М. Наделяев (1940), часть их, возможно, принадлежит ядрам радио
лярий, но главная масса имеет другое происхождение. Вероятно, это поры, 
образовавшиеся в период усыхания осадка и позднее выполненные пере- 
отложившимся материалом. Интересно также, что в шлифах иногда на
блюдаются длинные тонкие чешуйки серицита и биотита, очень напоми
нающие спикулы губок, но под лупой в таких образцах яшмы видны разно
ориентированные узкие линзовидные полости усыхания, выполненные 
тончайшими пластинками слюды. Разрез линзочек по длинной оси создает 
впечатление псевдоморфоз слюды по спикулам губок.

Минеральный состав сургучной-ситцевой яшмы очень прост. Ее слагают 
кварц, гематит, магнетит. Кварц очень разнозернистый (от 0,016 до 0,16 мм), 
образует кучные скопления зерен приблизительно одинакового размера. 
Зазубренный с волнистым погасанием. Местами слабо загрязнен включения
ми пылевидного гематита, а местами переполнен им. Г е м а т и т  также 
разнозернистый с одной стороны от 1 мк и менее, а с другой — более круп
ный (до 0,05 мм). Первый пропитывает кварц, а второй образует агрегаты 
ярко-красных чешуек. М а г н е т и т  представлен ксеноморфными зер
нами. По данным спектрального анализа в составе ситцевой яшмы кроме 
преобладающих Si и Fe присутствуют Mg, Са, Al, Mn, Zn, Ti, Ni, Сг (от со
тых до тысячных долей процента).

С ситцевыми яшмами ассоциируется марганцевое оруденение, пред
ставленное черными окислами марганца с включениями розового р о д о 
н и т а  (обр. 72832).

Вопросы происхождения яшмы вообще и яшмы Южного Урала подроб
но рассмотрены И. В. Хворовой (1S68), А. Ф. Фоминых (1968) и А. Д. Пет
ровским (1969). Из приведенных нами данных видно, что в подавляющем 
большинстве разновидностей параллельно-ленточных яшм породообразую
щими минералами наряду с кварцем являются зпидот и гранат. Это сви
детельствует о более сложном химическом и минеральном составе яшм, 
чем представлялось ранее, а также о том, что яшмы подверглись региональ
ному метаморфизму. Температура метаморфизма, вероятно, была невысо
кой, на что указывают микронные размеры зерен минералов, слагающих 
яшмы. По-видимому, в метаморфизующихся аморфных осадках происхо
дило преимущественное образование большого количества центров кристал
лизации при слабо проявленной собирательной перекристаллизации. Та
кие же процессы и аналогичная минерализация характерны для пестро
цветных яшм Южного Урала (Яковлева, 1970, 1972). В описываемом месте- 
рождении яшм метаморфизму подверглись аморфные кремнеземистые сло
истые осадки, содержащие равномерно распределенную в них примесь 
илистого материала. В отдельных слоях наряду с илистым материалом 
оседало очень небольшое количество более зернистого материала, например 
обломочки альбита до 0,3 мм. Количество илистого материала колебалось 
от слоя к слою и в отдельных редких слоях ила было больше, чем аморфного 
кремнезема, на что указывает мягкий светлый прослой в обнажении плат
формы 68 километр, состоящий из кварца, серицита и гидраргиллита.
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Илистый осадок являлся поставщиком извести и глинозема, железо же 
и марганец, вероятно, частично поступали вместе с кремнеземом, но основ
ная масса, создавшая сургучные-ситцевые яшмы, сопровождаемые лин
зами марганцевого оруденения, возможно, относится к более поздним обра
зованиям. Не исключено, что обогащение гематитом параллельно-ленточных 
яшм также является более поздним — наложенным, но этот вопрос пока 
недостаточно ясен.

Дегидратация илисто-кремнеземистого осадка сопровождалась образо
ванием мелких пор и трещинок, а под влиянием регионального метамор
физма произошла кристаллизация кварца, граната, эпидота, гематита, 
местами пьемонтита, пумпеллиита, серицита, гидраргиллита, пеннина. 
В то же время происходило переотложение вещества и кристаллизация 
его в порах и трещинках.

Сургучные-ситцевые яшмы образовались из кремнеземисто-железистого 
осадка, почти лишенного илистого материала. При метаморфизме в них 
широко развились явления собирательной перекристаллизации, а в сопро
вождающих их скоплениях марганцевых руд кристаллизовался родонит.
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О МЕХАНИЗМЕ ОКИСЛЕНИЯ АРСЕНОПИРИТА

Имеющиеся сведения о гипергенном изменении арсенопирита касаются 
таких природных ассоциаций, в которых он является одним из главных 
минералов. Прежде всего это пирит-арсенопиритовые гидротермальные 
жилы с самородным золотом и висмутовыми сульфидами и сульфосолями. I 
Для них установлено, что арсенопирит устойчивее, чем многие сульфиды, I 
и уступает в этом отношении лишь пириту и марказиту. Замечено, что в ус- I  
ловиях вод, содержащих сульфат железа, устойчивость сульфоарсенида I 
намного ниже (Смирнов, 1955).

Универсальным продуктом окисления арсенопирита считается скородит, 
в дальнейшем подвергающийся лимонитизации и питтицитизации, особен- I 
но если руды обогащены пиритом. Реже встречаются симплезит (Талды- I 
кин, 1931) и фармакссидерит (Дубинина, 1966), но, кроме очень общих пред
ставлений, механизм гипергенного изменения арсенопирита в упомянутых 
случаях и условия, в которых протекает этот процесс с тем или иным ре- j 
зультатом, во многом остаются невыясненными.

Еще меньше данных об окислении арсенопирита в рудах кобальт-нике- 
левых месторождений, где он ассоциируется с рядом сульфидов, арсенидов 
и сульфоарсенидов кобальта, никеля и железа (пирит, шмальтин, саффло- ; 
рит, никелин, леллингит, герсдорфит, кобальтин, аллоклазит и др.). В зоне 
окисления этих месторождений обычно отмечаются разнообразные арсе- ! 
наты Со и № (эритрин, аннабергит), Со, Ni, Fe, Са и Mg (ховахсит, ферри- 
симплезит и др.), смеси из гидроокислов Fe, Мп и Со (лимонит, асболан, 
гетерогенит и пр.), сульфаты и ряд других соединений. Скородит в этом ] 
случае указывается редко, а характер изменения арсенопирита и влияние его | 
на процесс окисления сопутствующих минералов не изучены.

Авторами была предпринята попытка рассмотреть механизм окисления 
арсенопирита, находящегося в обособленных выделениях и в составе мас
сивных руд, где он находится в контакте с зернами пирита, ксбальтина, 
леллингита, шмальтина, саффлорита, герсдорфита, никелина и аллоклазита.

В основу экспериментальных исследований было положено электро
химическое изучение арсенопирита. Эта работа носила в известной мере 
методический характер, так как сведения по электрохимии рассматривае
мого минерала очень скудны. Для него определен стационарный электрод
ный потенциал в однонормальном растворе КС1 (+0,35 б). Установлена 
обратная линейная зависимость этого параметра от величины pH среды. 
Показано место арсенопирита в так называемом ряду напряжения суль
фидных минералов, где более электроположительными оказываются лишь 
марказит, пирит, ковеллин и халькопирит. Высказано предположение, 
что электрохимическое окисление арсенопирита сопровождается образо
ванием свободной серной кислоты и сульфатов железа (Свешников, 1967). !
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Эксперименты осуществлялись по методу, уже использованному авто
рами в связи с электрохимическим изучением арсенидов (Яхонтова, Тру
ден, Пономарева, 1966). Формулы минералов, из которых были изготовлены 
электроды, приведены в табл. 1. Всего было выполнено три группы экспе
риментов:

1) определение характера стабилизации (установления) электродного 
потенциала арсенопирита в дистиллированной воде;

2) выяснение влияния на величину электродного потенциала арсено
пирита указанных в табл. 1 минералов, находящихся с ним в контакте;

Т а б л и ц а  1
Минералы-электроды

Минерал Формула Месторождение

Арсенопирит FeAsS Шерлова Гора (Забайкалье)
Пирит FeS2 Березовск (Урал)
Кобальтин (обр. 15) (Co0,3Fe0, 7) AsS Дашкесан (Азербайджан)
Кобальтин (обр. 25) (Coo.gFeo.j) AsS Там же

Дольни Боры (Чехослова-
Леллингит FeAsl i9 1 кия)
Шмальтин ( '̂O0.6^4̂0.3f7e0»l)-^S2»23 . Хову-Аксы (Тува)
Саффлорит (^°0.5^е0»5) AS1,82 Там же
Герсдорфит ( ^ 0 }7^е0.з) Asb 6S0t3 Добшина (Чехословакия)
Никелин NiAs (Со и Fe<0,01% ) Бу-Аззер (Марокко)
Аллоклазит (Fe0,i5Co0,85) As0 ,B1S l l0 3 Банат (Югославия)

3) построение для арсенопирита диаграммы изменения электродного 
потенциала и ее минералогическая и химическая интерпретация.

Каждый эксперимент повторялся 2—4 раза для проверки воспроизво
димости результатов. Опытные данные при построении диаграммы измене
ния электродного потенциала обрабатывались по способу, известному в ма
тематической статистике под названием метода наименьших квадратов. 
Потенциалы и кислотность — щелочность среды измерялись в специальной 
гальванической ячейке потенциометром ЛП-58 с использованием магнит
ной мешалки и соответствующих электродов. Для контроля состояния 
стеклянного электрода периодически использовались буферные растворы, 
по величине pH соответствующие области проведения измерений.

j Полученные результаты j
П е р в а я  г р у п п а  э к с п е р и м е н т о в  показала, что электрод

ный потенциал арсенопирита в дистиллированной воде стабилизируется 
сравнительно быстро (примерно в течение часа). Достигнув 0,32 в, в дальней
шем он практически не изменяется. Величина pH воды составила 5,9—6,0 
(при pH использованной воды 5,8—6,3) или 5,4—5,5 (при pH использован
ной воды 5,2—5,5). Таким образом, равновесная с арсенопиритом вода 
обладает слабо выраженными кислотными свойствами. Стационарный 
потенциал арсенопирита, помещенного в дистиллированную воду, заметно 
выше соответствующих потенциалов арсенидных минералов.

Интересные результаты были получены при проведении э к с п е р и 
м е н т о в  в т о р о й  г р у п п ы ,  когда арсенопирит образовывал галь
ванические пары с другими минералами — арсенидами, сульфоарсенидами 
и сульфидами. В каждом случае измерение потенциалов минералов и pH 
среды проводилось через неравные промежутки времени (от 5 до 150 мин)
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и в течение различных отрезков времени (от 5 до 8 час, редко более), что 
обусловливалось моментом и характером стабилизации совокупности за
меряемых характеристик. Результаты измерений представлены в табл. 2.

Т а б л и ц а  2

Электродный потенциал арсенопирита, контактирующего с другими минералами, и время
его установления

Минерал, 
контактирующий 
с арсенопиритом

Электрод
ный по 
тенциал 
арсенопи
рита, в

Время 
установ
ления 

электрод
ного по- 
тенциала, 

час

Минерал, 
контактирующий 
с арсенопиритом

Электрод
ный по
тенциал 
арсенопи
рита, в

Время 
установлю 
ния элек
тродного 
потенциа
ла, час

Пирит 0,37 1 Герсдорфит 0,29 4
Аллоклазит 0,34 2 Саффлорит 0,32 4
Кобальтин (обр. 15) 0,33 2 Шмальтин 0,31 4 -5
Кобальтин (обр. 25) 0,32 2—3 Леллингит 0,23 2

Никелин 0 ,2 0 > 6

Как видно из табл. 2, электродный потенциал арсенопирита сравнитель
но быстро (за 1—2 час) устанавливался, когда минерал находился в контак
те с пиритом, леллингитом, высокожелезистым кобальтином и аллоклази- 
том. В других опытах (маложелезистый кобальтин, саффлорит, герсдор- 
фит, шмальтин и никелин) время стабилизации измерялось уже 3—4 чех. 
При этом в случае никелина достаточная степень стабилизации практиче
ски не была достигнута — на протяжении многих часов электродный по
тенциал арсенопирита монотонно снижался.

В результате определилась зависимость величины электродного потен
циала арсенопирита от того, какой минерал образует с ним гальваниче
скую пару. Так, контактное соседство кобальтина, аллоклазита и саффло- 
рита удерживает электродный потенциал арсенопирита на уровне, близком 
к стационарному в дистиллированной воде (+0,32 в). Работа гальваниче
ской пары пирит—арсенопирит повышает его до +0,37 в, в то время как ни
келевые минералы (герсдорфит и особенно никелин), а также леллингит 
заметно снижают его до +0,2  в. Более того, стабилизация потенциала 
арсенопирита, находящегося в контакте с последними минералами, про
текает медленно и неровно.

Несомненно, что результаты эксперимента, отраженные в табл. 2, мо
гут быть уточнены и детализированы дополнительными опытами. Однако 
рассмотрение уже имеющихся данных позволяет сделать следующие важ
ные выводы.

Прежде всего главная тенденция, которая проявилась в ходе экспери
ментов, заключается в том, что каждый из минералов, составляющих галь
ваническую пару с арсенопиритом, смещал электродный потенциал послед
него в свою сторону. При этом разность потенциалов минералов в гальва
нической паре заметно уменьшалась, что вполне объяснимо с позиций 
термодинамики (например, с точки зрения принципа Ле-Шателье).

Далее привлекает внимание то обстоятельство, что чем больше разли
чие в составе минералов, образующих гальваническую пару, тем длитель
нее процесс установления потенциала. Примером могут служить пары арсе
нопирит — герсдорфит и особенно арсенопирит — никелин.

Наконец, общий обзор данных, содержащихся в табл. 2, позволяет 
рассмотреть воздействие на электродный потенциал сульфидов (пирит), 
сульфоарсенидов (аллоклазит, кобальтин, герсдорфит) и арсенидов (шмаль
тин, саффлорит, никелин). Пирит повышает электродный потенциал арсе
нопирита со стабилизацией в очень короткий срок (0,5 час). Влияние суль-
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фоарсенидных партнеров проявляется в небольшом снижении электродного 
потенциала за сравнительно малый промежуток времени. Наконец, воздей
ствие арсенидных минералов проявляется в снижении электродного по
тенциала, нередко значительном с длительным затягиванием стабилизации..

Несколько особое положение среди арсенидов по воздействию на элек
тродный потенциал арсенопирита занимает леллингит. Он значительно 
снижает этот потенциал, но стабилизация последнего протекает в значитель
но более короткие сроки, чем у остальных арсенидов. В настоящее время 
затруднительно достаточно удовлетворительно истолковать этот факт. 
Однако не исключено, что здесь не последнюю роль играют особенности 
распределения плотности электронного облака в структуре леллингита. 
Этот минерал отличается повышенной структурной устойчивостью, по
скольку в нем атом железа имеет только 4 несвязанных электрона, в то 
время как в структуре типа арсенопирита (арсенопирит, саффлорит) таких 
электронов 5, в структуре типа марказита (марказит, раммельсбергит) 6 и, 
наконец, в структуре типа пирита (пирит, каттиерит, ваэсит, кобальтин, 
герсдорфит) 6 или более (Nickel, 1968).

Изменение электродного потен 
циала арсенопирита в зависи
мости от щелочности — кислот
ности среды

В результате т р е т ь е й  г р у п п ы  э к с п е р и м е н т о в  для 
арсенопирита построена диаграмма электродного потенциала, связываю
щая эту величину с pH среды. Кислотность — щелочность среды в изме
рительной гальванической ячейке изменялась концентрированной серной 
кислотой и 1 %-ным раствором едкого натра. Получены достаточно воспро
изводимые кривые зависимости электродного потенциала арсенопирита 
от pH среды, которые показаны на рисунке. На графике определились два 
перелома, разделяющие его на три неравные части, для каждой из кото
рых рассчитаны уравнения соответствующих зависимостей:

1) для pH 2—6 E h = —0,058 pH+0,655 в
2) для pH 6 — 8  E h = — 0,010 pH+0,369 в
3) для pH 6—10 E h = —0,061 pH+0,770 в

В первой области, соответствующей кислой среде, угловой коэффициент 
уравнения достаточно велик, что свидетельствует о существенной зависи
мости электродного потенциала минерала от щелочности — кислотности 
среды. Исходя из диаграмм состояния железа, мышьяка и серы в воде, 
построенных в координатах Eh — pH (Pourbaix, 1963), можно полагать, 
что наиболее вероятным уравнением окисления арсенопирита в рассматри
ваемом диапазоне pH будет следующее:

FeAsS +  8Н20  -> Fe2+ +  H2AsO^ +  H2S 0 4 +  12Н+ +  13e.

Теоретический коэффициент при pH, рассчитанный на основании этого 
уравнения, равен — 0,055, что очень близко к экспериментально найден
ному — 0,058. Наличие в составе продуктов реакции недиссоциированной 
серной кислоты вполне возможно вследствие высокой кислотности среды.

Второй участок диаграммы характеризуется небольшим угловым коэф
фициентом при pH уравнения электродного потенциала. Это должно быть
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связано с протеканием во время эксперимента реакции окисления арсено
пирита независимо от величины pH в указанном диапазоне ее изменения. 
В соответствии с упомянутыми диаграммами состояния уравнение этой 
реакции может быть представлено в следующем виде:

FeAsS +  2НгО +  3 0 2 -> Fe3+ +  H2As04-  +  H2S 0 4 +  2<Г.

Угловой коэффициент графика, отражающего эту реакцию, теоретиче
ски должен быть равен нулю. Полученный в результате эксперимента 
небольшой уклон диаграммы может быть связан с накоплением продуктов 
реакции в ограниченном объеме гальванической ячейки и, следовательно, 
с изменением отношения активностей восстановленной и окисленной форм 
кислорода и мышьяка. Дополнительные опыты по изучению поведения 
арсенопирита в рассматриваемой области pH действительно показали, 
что чем дольше проводится эксперимент и, следовательно, чем дольше 
накапливаются продукты окисления минерала, тем больше коэффициент 
при pH отличается от нуля.

Наконец, когда pH раствора превышает 8, снова устанавливается от
четливая зависимость электродного потенциала арсенопирита от величи
ны pH. Коэффициент наклона соответствующей части диаграммы по экспе
риментальным данным равен — 0,061. Окисление арсенопирита в этой 
области протекает, вероятно, по следующему уравнению:

2FeAsS +  ЮН20  +  3 0 2 -► 2Fe3+ +  2Н2АэОД +  2 S O |~  +  16Н+ +  1бё.

Теоретически рассчитанный угловой коэффициент при pH для этой 
реакции должен быть равен —0,059, что весьма близко к экспериментально 
найденному.

Обсуждение результатов
На основании результатов исследования можно попытаться объяснить 

некоторые примеры, касающиеся характера окисления арсенопирита в при
родных условиях.

Стационарный электродный потенциал арсенопирита в воде достаточно 
высок. Он больше, чем у подавляющей части арсенидов и сульфидных 
минералов. Это объясняет сравнительно высокую устойчивость арсенопи
рита в зоне окисления. Действительно, вследствие относительно высокого 
электродного потенциала в гальванических парах с другими проводящими 
минералами он играет роль катода.

Следует отметить также, что электродный потенциал арсенопирита зна
чительно ниже, чем пирита. Таким образом, при гальваническом взаимо
действии этих минералов арсенопирит играет роль анода, что и приводит 
к его быстрому окислению в зоне гипергенеза. При этом чем больше удель
ная поверхность контакта арсенопирита и пирита, тем шире развивается 
процесс окисления. Последнее наиболее характерно для руд, в которых 
оба минерала образуют мелкую вкрапленность один в другом, что создает 
сравнительно большую площадь контактной поверхности. Если эрозион
ный срез обнажит оруденение такого типа, то при соответствующих усло
виях произойдет образование по арсенопириту гипергенных минералов.

Так, в Южно-Покровском месторождении (Забайкалье) арсенопирит 
является господствующим рудным минералом. Пирит в общем имеет незна
чительное распространение, но отмечается в виде мелкой рассеянной вкрап
ленности в руде. В зоне окисления этого месторождения широко развит 
■скородит, замещающий арсенопирит. Последний сначала покрывается тон
чайшей скородитовой оболочкой, затем окаймляется скородитовыми отороч
ками и, наконец, полностью замещается скородитом (Озеров, 1934).

Выше было показано, что гальваническое взаимодействие арсенопирита 
•с сульфоарсенидами (кобальтином, аллоклазитом) и некоторыми арсенидами
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(шмальтином, саффлоритом) кобальта и никеля «удерживает» электрод
ный потенциал минерала на свойственном ему высоком уровне, в то время 
как леллингит, никелин и герсдорфит заметно снижают его. Это приводит 
к тому, что при прочих равных условиях вероятность окисления арсено
пирита в составе леллингит-, герсдорфит- и никелинсодержащих руд выше, 
чем в составе минеральных ассоциаций, содержащих кобальтин, аллокла- 
зит, шмальтин и саффлорит. Тем не менее в обоих случаях арсенопирит, 
находясь в конктакте с отмеченными минералами, будет играть роль ка
тода, что приведет к его относительно большей устойчивости.

Действительно, материалы по минералогии ряда арсенопиритсодержа
щих месторождений и рудопроявлений кобальта и никеля показывают не
значительное гипергенное изменение арсенопирита при одновременном су- 
щественнном окислении сопутствующих арсенидов. Примерами могут слу
жить Северное Дашкесанское месторождение, где арсенопирит находится 
в ассоциации с кобальтином и глаукодотом; Абаканское месторождение, в 
котором арсенопирит в ассоциации со шмальтином и саффлоритом известен 
в карбонатных жилах, секущих магнетитовую залежь; рудный район Доб- 
шина в ЧССР, где арсенопирит в карбонатных жилах ассоциируется с ни
келином, герсдорфитом и леллингитом.

Изучение диаграмм состояния железа, мышьяка и серы, а также обоб
щение экспериментального материала достаточно убедительно свидетель
ствуют о том, что состав и характер первичных элементарных продуктов 
окисления арсенопирита прежде всего зависят от кислотности-щелочности 
среды. Так, в относительно кислой среде и при умеренном окислительном 
потенциале железо арсенопирита переходит в раствор в закисном состоянии. 
Параллельно появляется слабо диссоциированная мышьяковая кислота. 
Подобная обстановка может способствовать замещению арсенопирита сим- 
плезитом.

Однако этот арсенат в зоне гипергенеза образуется очень редко и 
только тогда, когда обеспечивается быстрый отвод продуктов окисления, 
которые должны препятствовать дальнейшему протеканию процесса раз
ложения арсенопирита. Ярким образцом этого является кавказское место
рождение Курранан с отчетливым симплезитовым типом окисления арсено
пирита, где отсутствие карбонатных пород в разрезе и содержание в руде 
пирита способствуют созданию кислой среды в зоне гипергенеза, а значи
тельная расчлененность микрорельефа обусловливает быстрое удаление 
окисленных продуктов (Талдыкин, 1931).

В то же время в нейтральной и особенно щелочной среде железу уже 
при умеренном окислительном потенциале свойственно трехвалентное со
стояние, а мышьяку — ионы диссоциированной мышьяковой кислоты. В 
таких условиях более вероятным продуктом гипергенного изменения ар
сенопирита становится скородит. При этом чем выше и устойчивее щелоч
ность среды, тем больше возможность скородитизации минерала. Большое 
значение в данном случае должна иметь общая обстановка развития зоны 
окисления и прежде всего характер вмещающих оруденение пород. Так, 
при высокой кислотной емкости вмещающих пород, представленных, на
пример, карбонатными отложениями, можно ожидать экстенсивного раз
вития скородита по арсенопириту.

Действительно, в месторождениях, ставших уже классическими в смы
сле широкого развития скородита (Южно-Покровское в Забайкалье, Мас- 
риф в Таджикистане, Брич-Муллинское в Узбекистане), имеются все усло
вия, благоприятствующие скородитизации арсенопирита, — карбонатные 
вмещающие породы и явно щелочные воды в зоне окисления, так как од
новременно с образованием скородита здесь происходит растворение 
кварца, а в составе самого скородита (особенно в слабо раскристаллизо- 
ванных его разностях) содержится заметное количество щелочей, видимо, 
сорбционной природы (Татарский, 1937).
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Попутно заметим, что щелочность среды и наличие в водах зоны окисле
ния ионов окисного железа и пятивалентного мышьяка еще не определяют 
полностью возникновение скородита, хотя без этого рассматриваемый ар- 
сенат не образуется. Главным условием скородитообразования, видимо, ос
тается наличие арсенопирита, но в чем суть природной связи арсенопирит -  
скородит, пока неясно.

В заключение отметим, что проведенное исследование позволило полу
чить первые сведения по механизму окисления арсенопирита. Последующие 
работы позволяют уточнить и дополнить эти результаты.
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Г. А. АННЕНКОВА

ПОСТУПЛЕНИЯ в МИНЕРАЛОГИЧЕСКИЙ МУЗЕЙ АН СССР
В 1971 ГОДУ

В 1971 году коллекция Минералогического музея им. А. Е. Ферсмана 
АН СССР увеличилась на 1100 образцов. В экспозиции появились 24 новых 
минерала, 17 из которых открыты в последние годы. Поступили описанные 
в 1971 г. советскими исследователями комаровит, галхаит, акташит, то- 
чилинит, ильмайокит, таджикит и магниевый роуит.

Наибольший интерес среди новых поступлений представляют образцы, 
содержащие минералы в неизвестных ранее парагенетических ассоциа
циях. Г. Б. Наумов (ГЕОХИ, Москва) передал вевеллит-одноводный ок
салат кальция, найденный им в Восточном Забайкалье. Водяно-прозрач
ные со стеклянным блеском кристаллы вевеллита (до 2 см) вместе с квар
цем, флюоритом и кальцитом образуют прожилки в карбонатной породе. 
Это единственная находка вевеллита в качестве первичного минерала гидро
термальных жил.

О своеобразной ассоциации кальциевых боратов можно судить по ма
териалам С. В. Малинко (ВИМС, Москва), собранным ею на месторожде
нии Солонго Бурятской АССР. В полученных музеем образцах основную 
массу составляет крупнопластинчатый (до 2 см) темно-серый курчатовит, 
с которым ассоциирует мелкозернистый нефелиноподобный сахаит. Кур- 
чатовит-сахаитовые агрегаты в некоторых образцах секутся тонкими до 
1,5 мм прожилками вимсита и фроловита. В двух образцах к прожилкам 
фроловита приурочены мелкозернистые массы светло-коричневого магни
евого роуита. От единственного известного с 1927 г. образца роуита из 
Франклина (США) бурятский минерал отличается отношением магния и мар
ганца. На фоне темно-серого курчатовита четко выделяется сиренево-розо
вый свабит—арсенат кальция. Один образец представляет собой почти моно- 
минеральное скопление свабита диаметром до 5 см. Под микроскопом в 
свабите видны пустотки, выполненные копьевидными кристаллами и дру
зами канита.

Оригинальный минеральный состав руд месторождения Солонго позволяет 
выделить новый курчатовит-сахаитовый тип эндогенных борных руд. Сле
дует отметить, что большинство минералов этого месторождения — курча
товит, сахаит, вимсит, фроловит, магниевый роуит — были открыты со
ветскими исследователями в 60-х годах.

Часть переданных С. В. Малинко образцов включена в экспозицию му
зея, другая часть пополнила обменный фонд и некоторые из них уже от
правлены в ГДР, Францию, США.
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Образцы, привезенные В. Д. Дусматовым (Институт геологии Таджик- I 
ской АН), иллюстрируют специфический тип минеральных ассоциаций ще
лочного массива Тянь-Шаня. Эффектно выглядят в молочно-белом квар
це включения розового ридмерджнерита, зеленого эканита, бурого стиллвел- 
лита (все три минерала — первые находки в СССР). В фонды музея записаны - 
также пектолит, медово-желтый эвдиалит в кварце и уникальный образец 
крупнопластинчатого (8x10 см) полилитионита. В. Д. Дусматов и
A. Ф. Ефимов (ИМГРЭ, Москва) передали образец описанного ими нового 
минерала таджикита, который образует в альбите коричневые уплощенно- 
призматические кристаллы длиной до 15 мм.

Обширный материал по щелочным массивам Таймыра, Енисейского 
кряжа, Алдана, Прибайкалья, Киргизии и Казахстана передан А. А. Ган- 
зеевым (ИМГРЭ, Москва). В коллекции представлены как характерные для 
указанного типа месторождений эвдиалит, астрофиллит, катаплеит, нефелин, 
пектолит, натролит, так и редко встречающиеся анкилит, лопарит и описан
ный А. А. Ганзеевым окси-астрофиллит.

Продолжает поражать неожиданностями, казалось бы, хорошо изучен
ный Хибинский щелочной массив на Кольском полуострове. 3. В. Шлю- 
ковой (ИГЕМ, Москва) переданы в музей герцинит, бритолит, бербанкит 
и тундрит, впервые найденные в Хибинах. Особый интерес вызывает тундрит 
из арфведсонит-полевошпатового пегматита, где он образует веерообраз
ный сросток зеленых пластинчатых кристаллов длиной до 12 мм.

М. Н. Соколовой (ИГЕМ, Москва) в 1971 г. привезен из Хибин тинак- 
сит, впервые найденный в 1965 г. в одном из якутских месторождений. Боль
шой штуф с крупными (3x2 см) скоплениями этого минерала включен в экс
позицию музея. В нем тинаксит образует агрегаты бледно-розовых иголь
чатых кристаллов (длиной до 1 см) в пустотках выщелачивания и по тре
щинкам измененного ломоносовита. В фондах музея представлены образцы 
тинаксита из пегматитов различных пород горы Расвумчорр.

В обменный фонд от М. Н. Соколовой поступили образцы расвумита, 
впервые описанного ею и названного по горе Расвумчорр, а также джер- 
фишерита, ранее известного только в метеоритах и в Норильском место
рождении. Как показали последние наблюдения, мелкие (до 1,5 мм) вклю
чения этих минералов встречаются в Хибинах довольно часто и не были до 
сих пор определены из-за внешнего сходства с пирротином и необычности 
их состава (сульфиды калия).

В течение года в музей поступил ряд коллекций, характеризующих 
отдельные месторождения. Особо следует отметить обширную коллекцию 
по нескольким новым золото- и оловорудным месторождениям Магадан
ской и Камчатской областей, подобранную Э. В. Гунченко (Магадан). 
Представление о новых ртутных месторождениях Якутии дает коллекция
B. С. Груздева (ИМГРЭ, Москва). В нее входят открытые В. С. Грузде
вым галхаит и акташит, а также метациннабарит, реальгар, монокристал- 
лические выделения киновари диаметром 6—8 см.

Многочисленные поступления последних лет легли в основу двух новых 
выставок, созданных в 1971 г. Так, образцы 1971 г. из Туркмении, Кирги
зии, Мексики дополнили музейную коллекцию пещерных образований и 
позволили открыть новую экспозицию «Минералы пещер». Здесь можно 
увидеть самые разнообразные типы минеральных агрегатов — сталактиты, 
кораллиты, кристалликтиты, геликтиты, пизолиты. Причудливость форм 
и разнообразие окрасок кальцита, арагонита, гипса и целестина неизменно 
привлекают внимание специалистов и любителей. Многие образцы для этой 
выставки были привезены В. И. Степановым (ИМГРЭ, Москва) из Средней 
Азии, другие представляют пещеры Урала, Алтая, Кавказа, Гарца. Пре
красным дополнением к этой выставке является кристалликтитовый ста
лагмит гипса из Карлюкской пещеры (Туркмения) высотой 72 см (значи
тельно больший, чем описанный спелеологом Кастере из пещеры Сигалер
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в Пиренеях). Вторая экспозиция посвящена хрусталеносным пегматитам с на
ложенным грейзеновым процессом. Экспозиция создана по материалам со
трудников музея М. Б. Чистяковой и М. А. Смирновой, работавших в 1966— 
1971 гг. на Кентском месторождении Центрального Казахстана. Особен
ностью этого месторождения, связанного с субщелочными гранитами, яв
ляется широкое развитие флюорита и появление поздней акцессорной редко
земельной и редкометальной минерализации. В экспозиции помимо типи
чных образований хрусталеносных пегматитов демонстрируются образец 
высокотемпературного кварца равномерной фиолетовой окраски, необычные 
срастания кварца и микроклина и такие редкие минералы, как карфолит 
и баццит (первые находки в СССР), флюоцерит, черчит, мариньякит, ми- 
ларит, гентгельвин.

Многие экспозиции музея за 1971 г. обогатились уникальными образцами. 
Кроме уже упомянутого тяньшанского полилитионита можно назвать обломок 
монокристалла прозрачного бромеллита с четко выраженной спайностью 
в двух направлениях и многоглавый кристалл танталита весом 2500 г, 
полученный от коллекционера-любителя Б. Н. Мизерина. Крупный 
(12 Х20 см) образец прозрачного кальцита любопытен своими полостями, 
частично заполненными маточным раствором. Полости имеют вытянутую 
оваловидную форму, размеры их колеблются от 2 до 7 см. На выставке кри
сталлов появился кристалл кварца псевдогексагонального облика высотой 
7 см, в котором развиты только грани ромбоэдров (10П) и (01Т1) и совершен
но отсутствуют грани призмы.

К числу редких находок относятся хизлевудит из Кривого Рога и строн
циевый томсонит с Таймыра, кристаллы преображенскита из Казахстана 
и темно-синий виолан из Красноярского края, вакабаяшилит из Киргизии 
и штуф ксонотлита из Норильска, овихиит из Якутии и кристаллы герде- 
рита из кварц-касситеритовых жил Сибири.

Разнообразие минералов, собранных музеем в 1971 г., свидетельствует 
о расширении и углублении геологических работ на территории нашей 
страны. Однако накопленный музеем богатый материал далеко не полностью 
отражает работу советских ученых по исследованию отдельных минералов 
и минеральных ассоциаций.

В 1971 г. музей продолжал обмен минералами со многими зарубежными 
корреспондентами. Фонды пополнились 220 образцами из месторождений 
40 стран. Весьма интересными были поступления из Болгарии, Франции, 
Португалии и Руанды. Среди них наибольшую ценность представляют 
минералы, открытые в последние годы: родопит и балканит (Болгария), 
клиффордит (Мексика), магадиит (Чад), журавскиит, генритермиерит и 
клиносаффлорит (Марокко). Вызывают восхищение прекрасные кристаллы 
вольфрамита длиной до 7 см (Португалия).

Музей обменялся минералогическими коллекциями с Бужумбурским 
университетом в Руанде. К сожалению, до недавнего времени музей не имел 
связей с музеями и институтами африканских государств и, естественно, 
музейная коллекция по африканским месторождениям имеет много пробелов.

Обмен с Бужумбурским университетом позволил познакомиться с 
различными типами бастнезитовой руды известного месторождения Гакара 
в Бурундии и с обширной группой минералов литиевых пегматитов место
рождения Буранга в Руанде. Особый интерес вызвали прекрасные образцы 
многочисленных фосфатов месторождения Буранга -— пурпурита, антуа- 
нита, аллюодита, штренгита, лазулита, дюфренита, аугелита, гетерозита.

Хочется надеяться, что обмен минералами с Руандой является только 
началом будущих постоянных связей музея с молодыми государствами аф
риканского континента.

Выражаем глубокую признательность всем специалистам и любителям 
камня Советского Союза и зарубежных стран за переданные образцы и 
помощь в пополнении коллекции.
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ГАДОЛИНИТ ИЗ ЭКЗОКОНТАКТА 
МЕТАСОМАТИЧЕСКИХ ЩЕЛОЧНЫХ ГРАНИТОИДОВ 

ВОСТОЧНОЙ СИБИРИ

Еще недавно гадолинит считался относительно редко встречающимся 
минералом в гранитах и главным образом в гранитных пегматитах. В пос
ледние годы он был обнаружен в щелочных пегматитах (Кудрина, Кудрин, 
1961), а также в альбититах и флюоритовых жилах — дериватах щелочных 
метасоматических пород гранитоидного состава (Александрова и др., 1966). 
Находки гадолинита в связи со щелочными породами пока единичны. 
Поэтому каждый новый факт его обнаружения в такой ассоциации пред
ставляет определенный интерес, особенно в генетическом отношении.

Породы, содержащие гадолинит, были обнаружены в Восточной Сибири 
еще в 1949 г. О. А. Розенцвитом (Александрова и др., 1966). Авторами статьи 
они обследовались в 1961 и в 1967 гг. Это мелкие гнездообразные скопления 
альбита, флюорита, реже натриевого ярозита; альбит-полевошпатовые жилы 
и желвакообразные обособления тонкозернистых агрегатов амфибол-альбит- 
флюорит-эпидот-циркон-гадолинитового состава; альбитовые жилы с кри
сталлами амфибола, эпидота, гадолинита. Все они залегают в экзоконтакте 
тел редкометальных метасоматических пород гранитоидного состава среди 
слабо метасоматически измененных гнейсов и кристаллических сланцев и 
представляют собой генетически связанные с метасоматическими породами 
гидротермальные образования.

Метасоматические породы сложены микроклином, щелочным амфибо
лом, эгирином, кварцем, альбитом, не всегда биотитом и содержат вкрапле
ния акцессорных пирохлора, циркона, малакона, ильменита, криолита, 
гагаринита, а на отдельных участках — торита, колумбита, фергусонита, 
монацита, пахнолита и других минералов. В секущих их поздних квар
цевых и кварцево-полевошпатовых жилках встречаются сульфиды железа, 
цинка, меди, молибдена, астрофиллит, бастнезит, кальцит, гематит и другие 
минералы. Нами установлено, что метасоматические породы образовались 
в процессе многостадийного щелочного метасоматоза за счет и на месте 
гнейсов и кристаллических сланцев. Они окружены мощной (2—3 км) 
зоной неполностью метасоматически замещенных пород субстрата: гнейсами 
и кристаллическими сланцами с жилами гранит-аплитов и пегматитов. 
В пределах зоны метасоматические минералы развиты пойкилитически, 
порфиробластически, пятнами и нитевидными прожилками и представлены 
микроклином, гастингситом, биотитом, флюоритом, торитом и некоторыми 
другими минералами.

Низкотемпературные продукты процесса щелочного метасоматоза раз
виты в основном в контактовой зоне тел щелочных метасоматических гра- 
нитоидов и представлены в гранитоидах жилками альбититов и кварц-по- 
левошпатовыми жилами с сульфидами и карбонатами, а в слабо метасома-
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ти^ески измененных гнейсах и кристаллических сланцах экзоконтакта — 
выше охарактеризованными образованиями с гадолинитом. Последние про- 
слеживаются главным образом вдоль трещин межслоевых нарушений, 
их мощности достигают нескольких метров при протяженности первые 
километры.

Гадолинит в зонах гидротермального преобразования слабо метасома
тически измененных гнейсов и кристаллических сланцев образует то массы 
мелких неправильных зерен, тонко червеобразно прорастающих выделения 
гастингсита, то более крупные (до 1 см) кристаллы призматического и таб
литчатого облика. Они вытянуты по (001), имеют прямоугольные и удли
ненно-ромбовидные поперечные сечения. Кроме того, наблюдаются ске
летные (футлярообразные) кристаллы гадолинита с многочисленными вклю
чениями апатита, полевого шпата и других минералов, что указывает на 
его метасоматическое происхождение.

Крупные кристаллы гадолинита располагаются, как правило, в централь
ных участках альбитовых жил, тонксагрегатные его массы, прорастающие 
гастингсит, и скелетные кристаллы встречаются преимущественно в заль- 
бандах этих жил и в желвакообразных скоплениях гастингсит-флюорито- 
вого состава.

С поверхности гадолинит покрыт корочкой продуктов изменения жел
товато-бурого или красного цвета, имеющей колломорфное строение. Она 
представляет собой смесь гидроокислов железа и карбонатов (в том числе 
редкоземельных, типа бастнезита). На свежем сколе кристаллы гадолинита 
имеют бархатно-черный цвет, смолистый блеск, раковистый и полурако- 
вистый излом. Твердость минерала 6,1. Удельный вес, определенный 
Н.К. Финягиной из навесок Юла методом С.А. Руденко и М.М. Василевского, 
3,89. Минерал слабомагнитен, электромагнитен, скапливается в электро
магнитной фракции. В тонких осколках он просвечивает бутылочно-зеленым 
цветом.

В шлифах гадолинит серо-зеленоватый, плеохроизм отсутствует или 
весьма слабый, показатель преломления по Np — 1,781, спайности нет, 
изотропен, иногда слабо двупреломляет (до 0,02), 21/=+80°.

Минерал неполностью метамиктный, в естественном состоянии дает 
очень слабую дифракционную картину, после прокаливания в муфельной 
печи в течение получаса при 900° С и свободном доступе воздуха восстанав
ливает кристаллическую структуру. Восстановление решетки начинается 
при 750° С и происходит постепенно без фазовых превращений.

Межплоскостные расстояния гадолинита приведены в табл. 1.
На кривой нагревания гадолинита наблюдается небольшой эндотерми

ческий минимум в температурном интервале 650—800° С, соответствующий 
температуре перехода его из метамиктного состояния в кристаллическое.

Физико-оптические свойства гадолинита близки свойствам гадолинита 
из щелочных пегматитов.

Химический состав гадолинита определен микрохимическим методом 
из навески 300 мг И. Т. Столяровой (табл. 2). Для анализа был отобран 
свободный от механических примесей чистый гадолинит в виде кристаллов 
величиной до 0,5 см, очищенных от корочек и взятых из центральных час
тей жилы существенно альбитового состава.

Ранее определялся (Александрова и др., 1966) химический состав га
долинита тех же альбититов из образцов О. А. Розендвита (табл. 2, анализ 1). 
Анализ отличается от нашего главным образом меньшим содержанием 
тория и фтора и большим редких земель. Подобные данным этого анализа 
содержания редких земель характерны для гадолинита из зальбандовых 
частей альбититовых жил (табл. 3, анализ 2). Поэтому вероятно, что об
разец О. А. Розендвита был взят из зальбандов жилы.

Химически (высокие содержания тория, кальция, закисного железа; 
заметные количества калия, алюминия; относительно низкое содержание
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Значения межплоскостных расстояний гадолинита
Т а б л и ц а  1

h k l d /п / h k l d i n / h k l d jn r

— 7,935 6 031 2,18 1 1,318 2
001 4,69 5 040, 312 2,07 10 — 1,270 3
— 3,997 2 — 1,970 3 — 1,219 3

I l l ,  020 3,71 3 — 1,934 3 — 1,195 2 ,
120 3,495 3 — 1,771 2 — 1,158 1
211 3,13 7 — 1,729 2 — 1,099 1

121, 121 2,804 9 — 1,607 7 — 1,058 2
— 2,77 3—4 — 1,543 3 — 1,036 6

221 2,56 8 — 1,483 10 — 1,045 5
221 2,516 10 — 1,456 10 — 1,017 6

002, 410 2,39 3 — 1,392 1 — 1,000 5
2,29 5—6 — 1,340 5

П р и м е ч а н и е :  дебаеграмма снималась в камере Р К Д  (железное нефильтрованное излучение, 
36 к в ,  12 м а ) .  Межплоскостные расстояния промерялись миллиметровой линейкой с точностью 
± 0 ,2  м м ,  оценка интенсивности отражений визуальная.

Т а б л и ц а  2
Химический состав гадолинита

Окислы Вес, % Мол.
колич.

Атомн.
колич.

Н
а 

се
м

ь 
ка

ти
он

ов

w h

Анали зы для

2

сравнен

3

ИЯ

4

Si 02 30,17 5 028 5 028 2,421 9,681 23,50 23,93 24,70 24,05
T i0 2 Следы — — — — — — 0,14 0,06
Fe20 3 3,77 378 756 0,364 1,092 3,30 — 9,76 8,17
FeO 7,50 1 042 1 042 0,501 1 ,0 02 9,55 12,25 3,72 5,71
a i 2o 3 1,21 119 238 0,114 0,342 3,01 6,93 ___ 0,08
MnO Следы — — — — — ___ 0,17 __

MgO 1,02 253 253 0 ,1 21 0,242 0,44 2,91 0 ,1 0 0,04
CaO 6,54 1 168 1 168 0,563 1,126 3,80 7,15 0,64 0,82
T h0 2 9,80 371 371 0,178 0,712 4,15 4,17 1,48 0,38
1 K20)g 27,90 1 137 2 274 1,099 3,297 41,45 30,17 43,15 49,39
BeO 7,86 3 144 3 144 1,512 3,024 8,65 7,42 9,70 10,91
NaaO 0,30 48 96 0,046 0,046 Не опр. Не Не 0,03опр. опр.
K20 0,79 84 168 0,080 0,080 » 4,34 » Не

U 30 8 Не опр. — ___ ___ _ 0 ,1 2 Не »
опр.
0,3опр.

H 20+ 3,10 1 721 2 842 — — 2 ,2 0 » 2 ,0 0 0,4
H 20 - — — — — — 0,44 » 4,20 Не

F 1,22 642 642 0,276 ___ _ 0 ,1 2 » Не »
опр.

С у м м а 101,18 100,17 99,27 99,76 100,31
—o 2= f -0 ,5 1
С у м м а  . . 100,67 14 538 19,655

П р и м  е ч а н и е: общий делитель 2079. Анализы для сравнения: 1 — Александрова и др. (1966); 
2 — Кудрина, Кудрин (1961); 3 — Корнетова и др. (1966); 4 — Бельков (1958).
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Состав редких земель в гадолините (в % к их сумме, принятой за 100%) и содержание
в нем тория

Т а б л и ц а  3

№ обр. LagOs Сб20 3 Рг2Оа Nd2Os Sm20 3 Gd20 3 Eu2Oa Dy2Os H о2Оз E r20* Tu2Oj

1

2

0,91
1,03

7,25
6,4

— 1,9
1,57 —

0,58
0,3

— 10,24
8,69

7,17
10,05

4 .0

4 .0

0,64
0,6

№ обр. уь2о3 L u 2O3 y2o, STRCe S T R y +  v 2TR T h 0 2

1

2

3,14
1,70

— 64,17
65,66

14,64
9,30

85,36
90,70

1 0 0 ,0 0

1 0 0 ,0 0

19.0
15.0

Обр. 1 — гадолинит из центральных частей альбитовой жилы, крупные кристаллы; обр. 2 •— 
гадолинит из зальбандов той же жилы, мелкие скелетные кристаллы. На графике под № 1 показано 
содержание редких земель в обр. 1 этой таблицы.
Содержание редких земель в гадолините определено спектральным количественным методом, ана
литик А. Н. Замотина.

редких земель) наш гадолинит сходен с гадолинитом из щелочных пегма
титов (табл. 2, анализ 2) и отличается от гадолинита из гранитов и их 
пегматитов (табл. 2, анализы 3, 4).

Расчет формулы минерала сделан по предложенному Е. В. Павловым 
и Н. В. Беловым (1959) варианту структурной формулы гадолинита: 
Y2FeBe2(S i04)20 2, или в более общем виде A 2BX2(S i04)20 2. Расчет 
(табл. 2) произведен на семь катионов с учетом реального состава редких 
земель (табл. 3, анализ 1). В связи с метамиктным состоянием минерала и 
сложностью его состава расчет формулы минерала относительно сложен. 
Так, при «традиционном» распределении катионов по группам (в группе 
А — TR, Са, Th, Na, К; в группе В—Fe3+, Fe2+, Mg; в группе X — Be, Al) 
формула гадолинита получается далеко не стандартной и имеет вид:

(TRb l oCa0 ,56Th0ll8Ko,oeNao,o5)i, 97(Веь  5lMo,n)l,62(^eO Д50^е0 6^ 60 ,12)0.98(^'04)2,42 X

X  ( O i , e 2 O H 0 | 1 0 F 0 j 2 8 ) 2 ,0 0  -

При таком написании формулы у минерала большой дефицит катионов в 
группе В и избыток кремния.

И. Т. Александрова и др. (1966), изучая гадолиниты различных регио
нов, из различных месторождений, пришли к выводу о том, что этот минерал 
характеризуется наличием широкого изоморфизма как в анионной, так и 
в катионной частях и что кроме ранее установленного в нем гетеровалент- 
ного Ве2+^-А13+, Th4+-^-TR3+^ C a 2+<-K+ и изовалентного Fe2+«—Mg2+ 
изоморфизма имеется изоморфизм и некоторых других элементов, а также 
изоморфизм вышеприведенных элементов с другими, здесь не указанными. 
В частности, такие элементы, как Al, Mn, Fe3+, возможно Be, могут иг
рать в структуре минерала двоякую роль, занимая две различные позиции. 
Так, алюминий может находиться в изоморфных соотношениях не только 
с бериллием, но и с двухвалентным железом, занимая октаэдрические по
зиции. Be в незначительном количестве может замещать Si, а при понижен
ном содержании Be в минерале последний может частично замещаться крем
нием. Кремний может частично замещать алюминий, а часть трехвалентно
го железа может замещать редкие земли.

Учитывая эти соображения, формулу нашего гадолинита можно напи
сать в виде:

( T R i , i o C a 0 , 56F e Q ^ 2 T h 0 , 18 K 0 ,08N a 0l05) 1, 99 (B e 1 ,51A l 0, 07S i 0l42)2,oo(Fe o ^ 5 0 ^ e o^34 К  

X  M go,i2^1o,04)i,oo(Si04)2,oo(O i,e20H 0,10F 0l28)2,oo-
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Н. А. ВЕЛИХОВА

ЭВОЛЮЦИЯ СОСТАВА И МАГНИТНОЙ ВОСПРИИМЧИВОСТИ
КАЛЬЦИТА

В ПРОЦЕССЕ ПОСТМАГМАТИЧЕСКОГО МИНЕРАЛООБРАЗОВАНИЯ

Кальцит — один из самых распространенных минералов рудных место 
рождений различного генезиса, образующийся в диапазоне температур 
от 600—650° С до температуры поверхности земли. Характерной особен
ностью состава всех кальцитов является присутствие изоморфной примеси 
FeO и МпО. Поведение Fe и Мп в кальцитах подчиняется определенной 
закономерности, общей для месторождений разных генетических типов.

Для исследований были использованы эндогенные кальциты из место
рождений, формировавшихся в различных температурных условиях: из 
карбонатитов (Сетте-Дабан, Кольский полуостров), контактово-метасома- 
тических месторождений (Слюдянка), скарнов (Тетюхе, Дашкесан, Алтын- 
Топкан), кальцитовых жил в миаскитах (Вишневые горы); из гидротер
мальных месторождений: высокотемпературных (Кличка, оловорудные 
месторождения Киргизии), среднетемпературных (Хапчеранга, Дарасун) 
и низкотемпературных (Чаувай).

Обобщение всех полученных данных позволило разделить все эндоген
ные кальциты на пять основных типов, различающихся по содержанию 
FeO и МпО, по физическим свойствам и по температуре образования (рис. 1).

Т и п  I — наиболее высокотемпературный; к нему относятся кальциты 
из карбонатитов /  и I I  стадий, формирующиеся при 430—650° С (Соколов, 
Эпштейн, 1970). К этому же типу следует отнести ранний кальцит скарнов, 
парагенный с пироксенами и гранатом, а также кальцит из диопсидовых 
жил Слюдянки. Этот тип кальцита образуется метасоматическим путем; 
он содержит наименьшее количество (0,2 — 0,3%) FeO+MnO (здесь и 
далее приведены средние значения FeO+MnO в вес. %).

Рис. 1. Изменение содержания 
FeO +  MnO у кальцитов
I , I I ,  I I I ,  IV, V — парагенезисы. 
Месторождения и и х местонахож
дения: 1 — Сетте-Дабан; 2 — Коль
ский полуостров; 3 — оловоруд
ные месторождения Киргизии; 
4 — Вишневые горы; 5 — Дара

сун; 6 — Хапчеранга; 7 — Тетюхе; 
8 — Кличка; 9 — среднее значение 
FeO -f- МпО для изученных место
рождений
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Т. И п II — ранний кальцит сульфидной стадии, образуется уже в гидро
термальных условиях при 350—250°С (Ермаков, 1950; Колтун и др., 
1963). В карбонатитах этому типу соответствуют I I I—IV  стадии, где каль
цит в основном сменяется более железистыми карбонатами — доломитом 
и анкеритом. К этому же типу следует отнести и кальциты рудной стадии 
из кальцитовых жил в миаскитах Вишневых гор (Кононова, Таращан, 
1968). Для этого типа характерно высокое содержание FeO и МпО (3,2%).

Т и п  III — более поздние генерации кальцита сульфидной стадии, 
образующиеся при 250—150°С. Суммарное содержание FeO и МпО в них 
уменьшается до 1,6%.

Т и п  IV — кальцит, выделяющийся в сульфидных месторождениях 
после рудных минералов, совместно с флюоритом, цеолитами, поздним квар
цем, а также кальцит низкотемпературных гидротермальных месторожде
ний. Температура его образования 150—50°С (Ермаков, 1950; Киевленко, 
1959). Количество FeO-j-MnO в нем понижается до 0,5%. Это наиболее 
«чистые» гидротермальные кальциты.

Т и п  V -  самые поздние генерации кальцита, образующиеся при 
50°С и ниже, которые частично, по-видимому, выделяются уже в гиперген
ных условиях. Количество FeO+MnO в них возрастает до 3,5%. Однако 
в некоторых месторождениях кальцит V типа по количеству FeO+MnO схо
ден с типом IV. Среди поздних кальцитов месторождений Дашкесан и Алтын- 
Топкан наблюдаются оба эти подтипа. Различие их обусловлено, видимо, 
степенью участия гипергенных процессов, а также локальной концентрацией 
Fe и Мп в растворах.

Таким образом, наблюдается закономерное изменение состава кальцита 
с понижением температуры его образования, причем закономерность оди
накова для месторождений различных генетических типов.

Для изученных кальцитов была измерена магнитная восприимчивость. 
Чистый кальцит диамагнитен; магнитная восприимчивость его — величина 
отрицательная (—0,385 -10—6 см3/г). Примесь парамагнитных ионов делает 
его парамагнетиком. По величине магнитной восприимчивости можно оце
нить количество парамагнитной примеси в кальците и, кроме того, отличить 
изоморфную примесь от механической (Велихова, Добровольская, 1970). 
Для изученных кальцитов величина магнитной восприимчивости изменяется 
от —0,38-10~6 см3!г до +20,8- 10~е см^/г. Ход изменения магнитной вос
приимчивости кальцита от более высокотемпературных образований к бо
лее низкотемпературным повторяет ход изменения количества FeO+MnO 
в них (рис. 2) и одинаков для всех типов месторождений.

Рис. 2. Изменение магнитной восприимчивости % для кальцитов различных месторождений 
(обозначения см. на рис. 1)

Рис. 3. Изменение условного потенциала ионизации Y  для кальцитов различных месторож
дений (обозначения см. на рис. 1)

189



Изменение состава кальцита определяется прежде всего концентрацией 
Fe и Мп в минералообразующей среде. По-видимому, концентрация этих 
элементов максимальна в период выделения основной массы сульфидов 
(тип II), с понижением температуры по мере вхождения Fe и Мп в состав 
различных минералов концентрация их уменьшается. На гипергенномэтаг.е 
количество Fe и Мп может снова возрастать за счет разложения более ран
них минералов.

Количество примесей в кальците в значительной степени зависит также 
от кислотности среды. Известно, что кислотность постмагматических рас
творов закономерно изменяется по мере понижения температуры. Это долж
но отражаться как на парагенезисе минералов, так и на содержании изо
морфной примеси в данном минерале (Коржинский, 1965). Кислотно-ос
новные свойства кальцитов различного состава можно сопоставить по ве
личине их условного потенциала ионизации (Жариков, 1967). Кривая 
изменения этого потенциала для кальцита (рис. 3) повторяет по форме кри
вые изменения содержания FeO+MnO и магнитной восприимчивости в 
них, а также кривую изменения кислотности постмагматических раство
ров — волну кислотности (Коржинский, 1965). Изменение состава кальцита, 
следовательно, отражает изменение кислотности растворов, из которых он 
выделяется.

Таким образом, эволюция содержания FeO+MnO в кальцитах от вы
сокотемпературных генераций к более низкотемпературным, а также эво
люция магнитной восприимчивости и условного потенциала ионизации, 
определяющихся содержанием этих элементов-примесей, едины для каль
цитов различного генезиса и отражают общие закономерности развития 
гидротермального процесса.
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РЕЗУЛЬТАТЫ РЕНТГЕНОВСКОГО ИЗУЧЕНИЯ 
БУРОГО ФАССАИТА ИЗ ЯКУТИИ

Бурый фассаит из Якутии обратил на себя внимание как объект, достой
ный специального рентгеновского изучения. По порошковой рентгенограм
ме — это V структурный тип (Гинзбург, Сидоренко, 1964), по особенностям 
состава — пироксен, богатый А1 в тетраэдрах и Al,Fe3+, Ti3+ в октаэдрах при 
предельном содержании Са в восьмивершинных полиэдрах. Он отвечает 
фассаитам с максимальным содержанием Aliv и (Al, Fe3+, Ti3+) iv, извест
ным в СССР и за рубежом (Гинзбург, 1971, 1972). У метасоматических 
фассаитов на монокристаллах не определялись пространственная группа 
и параметры ячейки, не индицировалась порошковая рентгенограмма. 
У магматического фассаита из шт. Квебек изучена структура и получены 
параметры ячейки (Реасог, 1967).

П р о с т р а н с т в е н н а я  г р у п п а  б у р о г о  ф а с с а и т а  
из  Я к у т и и  определялась на осколках монокристаллов (Мо-излучение, 
камера Вайсенберга, 0 = 6 9  мм). Отсняты следующие развертки: hOl, h\l, 
h2l, hk0. На них выявлена моноклинная сингония минерала. На развертках, 
которые были проиндицированы, присутствуют следующие отражения:

ш h — 2 n, l =  2 n\
ш h + \  = 2 n, l — любые;
h.21 h =  2 n, l — любые;
hk 0 h +  k = 2 n,

которые удовлетворяют условиям: h + k~ 2 n  для hkl и 1=2п для Ш1. Эти 
погасания указывают на пространственные группы С21с и Сс. Центр сим
метрии рентгеновскими статистическими методами не определялся и до
пускалась нецентросимметричная пространственная группа Сс. Отсут
ствие у бурого фассаита пьезоэффекта (определено А. Ф. Соловьевым на 
физфаке МГУ)—не признак центра симметрии, т. е. вероятны обе пространст
венные группы. Однако при полном структурном анализе другого фассаита 
(Реасог, 1967) определена пространственная группа С2/с. Она отмечалась 
у известкового пироксена— диопсида и ранее (Wycoff, Merwin, 1925; 
Warren, Bragg, 1928). Отсюда для якутского фассаита принимаем базацен- 
трированную С2/с решетку.

П а р а м е т р ы  э л е м е н т а р н о й  я ч е й к и  б у р о г о ф а с 
с а и т а  и з  Я к у т и и  определялись четыре раза в трех осколках его 
монокристаллов в рентгеновском гониометре (с D =  69 мм) на молибденовом 
и медном излучении. Условия съемки и найденные значения параметров 
приведены в табл. 1.

Значения всех параметров элементарной ячейки,полученные для зерна 1, 
оказались весьма малыми, особенно а0. Повторные определения еще на
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Т а б л и ц а  1
Параметры элементарной ячейки * бурого фассаита из Якутии

№ зерна Исходные снимки а„, А
о

во, А
О

с0, А 9 V, А'

1 Развертка АО/ и рентге
нограмма вращения во
круг Ь0 (Мо-излучение)

9,58 8,78 5,23 106°24' 422,0

2
(измерение 1)

Развертка hOl и рентге
нограмма вращения во
круг Ь0 (Мо-излучение)

9,59 8,80 5,26 106 23 425,9

2
(измерение 2)

Развертка hkO (Мо-излу- 
чение)

9,62 8,76 5,26* 106 23* 425,6

3 Развертки hOl и hk0 (Си- 
излучение)

9,55 8,68 5,22 106 00 416,0

Среднее из всех изме
рений

9,59 8,76 5,24 106 16 422,6

* Линейные параметры элементарной ячейки у зерен 1 и 2 вычислялись по нескольким базальным* 
отражениям: например, у зерна 2 (измерение 2) для а 0 по 400а, 600а, (3, 800а, 10.0.0а, 14.0.0а; 
для Ь0 по 040а, 060а, (3, 0.10.0а, (3, 0.12.0а; у зерна 3 — по дальним базальным отражениям: at. 
Ю.О.Оах, а 2; Ь0 0 .10.0ai, а 2; с0 006а1? а 2. Приведены средние значения вычисленных параметров 
** Взяты из измерения 1 того же зерна.

двух зернах (2 и 3) тоже дали низкие значения линейных параметров и остро
го угла р. Погрешность в определении линейных параметров в камере Вай- 
сенберга вызвана съемкой без эталона и невозможностью учесть влияние 
поглощения для осколка монокристалла. Максимальная разница в величи
нах параметров: а 0 (Д=0,07 А), Ь0 (Д=0,12 А), с 0 (Д=0,04 А), р (Д=0° 24'} 
в трех зернах (1, 2, 3) отражает погрешность измерений.

В целом среднеарифметические значения параметров бурого фассаита 
из Якутии резко выделяют его среди других известковых пироксенов: 
фассаитов, авгитов и диопсидов-геденбергитов. Бурый фассаит из Якутии 
имеет необычайно малые параметры элементарной ячейки, в том числе ее 
объем.

Для и н д и ц и р о в а н  и я  п о р о ш к о в о й  р е н т г е н о г р а м 
м ы б у р о г о  ф а с с а и т а  использована дифрактограмма, получен
ная Г. А . Сидоренко на дифрактометре, выверенном по NaCl; запись сде
лана на Cu-излучении без фильтра. Проиндицированы первые 48 пиков ди- 
фрактограммы (табл. 2), исходя из параметров элементарной ячейки фас
саита, полученных на его монокристаллах: а 0 9,59; Ь0 8,76; с0 5,24 А и 
Р 106°16' (табл. Переднее). Произведено три тура расчетов межплоскостных 
расстояний на БЭСМ-ЗМ по программе счета sinG/Я. В результате со
ставлена таблица межплоскостных расстояний и миллеровских индексов 
(табл. 2). Из этой таблицы исключены линии МО, hOl, h \l, h2l с ну
левой интенсивностью, определенной из соответствующих вайсенберго- 
грамм.

Индицирование порошковой рентгенограммы позволило уточнить ли
нейные параметры элементарной ячейки фассаита. Каждый из линейных 
параметров определялся по нескольким пикам дифрактограммы, а угол 
моноклинности взят из развертки h0l:ao 9,692; Ь0 8,81; с 0 5,27г А; р 106°16';. 
V 432,06 А 3. Значения вычисленных при индицировании линейных парамет
ров ячейки оказались большими, чем измеренных на снимках монокристал
лов.

Разница для каждого параметра достигает: Да0=0,Ю ; Д&о=0,05; 
Дс0=0,03 А , что находится в пределах максимальных ошибок определения:
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Т а б л и ц а  2
Межплоскостные расстояния и миллеровские индексы бурого фассаита из Якутии

Эксперимент Расчет Эксперимент Расчет Эксперимент Расчет

/ d/na d/na hkl / d/na d/na hkl I d/na d/na hkl

3 3,28 3,32 021 1 1,839 1,842 331 1 1,563 1,559 113
5 3,20 3,20 220 — ' — 1,834 422 i 1,553 1,551 600

10 2,97 2,97 221 2 1,824 1,821 510 2 1,534 1,532 350
7 2,93 2,92 310 — — 1,821 222 2 1,525 1,526 351
3 2,87 2,88 311 1 1,804 1,803 132 — — 1,526 602
5 2,536 2,541 202 1 1,783 1,781 241 1 1,504 1,504 532

— — 2,530 002 1 1,770 1,759 421 — — 1,502 133
5 2,500 2,495 221 2 1,731 1,731 150 1 1,500 1,495 332
1 2,360 2,367 131 1 1,696 1,704 312 — — 1,499 423
1 2,334 2,326 400 1 1,688 1,687 442 1 1,468 1,468 060
2 2,288 2,284 311 1 1,663 1,664 313 — — 1,468 333
1 2,218 2,216 112 — — 1,661 042 1 1,463 1,465 152
1 2,194 2,194 022 _ _ 1,665 242 3 1,415 1,410 531

— — 2,201 222 — — 1,665 151 — — 1,413 351
3 2,132 2,132 330 1 1,625 1,627 223 — — 1,410 061
3 2,114 2,116 331 2 1,613 1,613 151 2 1,399 1,400 260
3 2,092 2,095 421 — — 1,613 531 — — 1,399 352
1 2,057 2,057 420 — — 1,617 441 — — 1,395 152
3 2,016 2,020 041 1 1,602 1,599 440 — — 1,394 133

— — 2,017 402 1 1,573 1,575 023 1 1,374 1,380 261
1 1,960 1,961 132 — — 1,572 530 1

Линии (№ 2, 7, 8, 23, 27, 37), принадлежащие только |3-излучению, не указаны.

на монокристаллах (см. выше). При этом параметры и объем ячейки бурого 
фассаита из Якутии остаются меньшими, чем известно у других извест
ковых пироксенов.

С р а в н е н и е  б у р ы х  ф а с с а и т о в  и з  Я к у т и и  и К в е 
б е к а .  Самым близким к изученному фассаиту по окраске, кристаллооп
тическим свойствам, а главное по химическому анализу и кристаллохими
ческой формуле оказался бурый фассаит из Квебека (табл. 3), для кото
рого имеются параметры ячейки и расшифрована структура (Реагсог, 1967). 
Однако оба пироксена существенно различаются по параметрам ячейки, 
определенным у каждого тем же способом, т. е. на монокристаллах (см. 
табл. 3). У якутского по сравнению с квебекским они меньше: а 0 на 0,20 А; 
Ь0 на 0,15 А; с 0 на 0,08 А; |3 на 22' и V на 23,7 А3, т. е. на 5,3%. Такие 
значительные различия в размерах ячейки при практически одинаковом 
составе у пироксенов обнаружены впервые. Известные ранее незначитель
ные отклонения относились к ошибкам измерений и расчетов. Указанные 
различия параметров не могут быть просто объяснены исходя из обычных 
представлений о генезисе фассаита: метасоматическом (Якутии) или магма
тическом (Квебек).

Лауэграммы якутского фассаита (по которым он отбирался для съемки 
в камере Вайсенберга) не обнаружили признаков астеризма, сегментности 
и двойникования.

Специфичность бурого фассаита из Якутии выражается в уплотненной 
ячейке. По-видимому, он является особой структурной разновидностью 
фассаитового пироксена.
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Сравнение якутского и квебекского фассаитов
Т а б л и ц а  3

Состав, свойства Якутия* Квебек**

Кристаллохимиче
ская формула

Х = М 2
Y = M \
Z = T

(Ca0,»4^go,0e)l,0 
(M§0,61Fe0^03FeOn8Al0, iox

(Cao,9 7^2o,02^n0,0l)
(M go.ssF^+oeFeg +  eAlo, i?x 
x "F^o, os) 1 , o (S'l.siAlo.isbOj

Параметры ячейки а0 
Ьа
со

Р

9,59 А 
8,76
5,24 Г=422,6 А3 
106° 16' (73°44')

9,79*** A 
8,91***
5,32*** T=446,3 A3 
105°54' (74°06')

Плеохроизм В фиолетово-бурых тонах
От светло-бурого до розо- 
вато-бурого

Зональность Связана с дисперсией и вид
на в разрезах с выходами 
оптических осей

Обычная, по составу

Погасание Аномальное:,серо-сине-фио
летовое до желто-красно-бу- 
рого

Структура песочных часов 
с аномальными цветами 
от синих до бурых

Оптические кон
станты

с : Ng° 46—51 33—37

2 49—64 58—64

Диспер
сия Сильная: В>  А Не указана

пв
П7П
Пр

1,751 — 1,747 
Среднее 1,736

1,724—1,727

1,745
1,732
1,725

* Бурый фассаит, слагающий ядра крупных (до 0,5 см) кристаллов ярко-зеленого фассаита, вы
делен из метасоматической породы типа пироксеновых скарнов, которые развиты в эндоконтакте 
одного из тел трапповых долеритов, расположенных в зоне Ахтарандинского разлома по среднему 
течению р. Вилюй (Надеждина и др., 1962; Гинзбург и др., 1971).
Фассаит образует крупные вкрапленники в своеобразных контактовых породах — окаитах, 
развитых в нефелиновых якупирангитах на границе с карбонатитовым комплексом в районе Ока, 
шт. Квебек, Канада (Реасог, 1967; Гинзбург, 1971, 1972).

*** О круглено до второго знака после запятой.
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СРОСТКИ КРИСТАЛЛОВ ИЛЬМЕНИТА ТИПА РОЗЫ 
В ХИБИНСКОМ ЩЕЛОЧНОМ МАССИВЕ

Среди разнообразных форм выделения минералов известны сростки 
кристаллов, напоминающие распустившуюся розу. Классическим примером 
образования подобного рода является гематит из Сен-Готарда в Швейцарии, 
тонкие пластинки которого срастаются почти параллельно грани с (0001) 
с различным наклоном, образуя так называемые железные розы. Как пред
полагает Верма (Verma, 1952), образование их вызвано спиральным ростом. 
Такие формы выделения встречаются сравнительно редко: они известны 
у кальцита, барита, альбита, азурита и некоторых других минералов.

В Хибинском щелочном массиве нами впервые обнаружены аналогичные 
формы выделения ильменита в одном из пегматитов цирконовой перемычки 
на севере Кукисвумчорра.

Пегматитовое тело приурочено к слюдистым рисчорритам. По округлым 
очертаниям развала, повторяющего первичные контуры пегматита, оно 
является шлировым; размеры его в поперечнике около 15—16 м. Пегмати
товое тело имеет сложное строение. На 80—85% оно изменено настолько 
интенсивно, что о первичном составе и структуре тела можно судить лишь 
по его периферическим свежим участкам мощностью 0,30—1 м. Пегма
тит, как и соседние тела в коренном залегании, состоит в основном из крупно
блокового микроклина, нефелина (до 20%), пироксена (5—10%) и отдельных 
зерен акцессорного эвдиалита. Лейсты полевого шпата достигают 25х 10 см.

Все разнообразие минералов в пегматите относится только к централь
ной замещенной части. Об интенсивности процесса изменения пегматита 
можно судить по крупным блокам полевого шпата, граничащим с зонами 
изменения. Разъедание и растворение полевого шпата привело к образова
нию глубоких (до 5—10 см) неправильной формы каверн или прямоуголь
ных ячеек со стенками, параллельными направлению спайности минерала.

Пустоты выщелачивания оказались в дальнейшем местом, в котором 
происходило образование альбита, эгирина, рамзаита, натролита, циркона, 
ильменита. Вторичные процессы на участках развития первичного пегматита 
обычно не проявляются.

Постмагматический процесс, предопределивший своеобразие пегматита, 
проявился в развитии низкотемпературного щелочного метасоматоза. С од
ной стороны, из растворов выпадали альбитоподобный ортоклаз и значи
тельные количества натролита, образующего крупные радиально-лучистые 
агрегаты или округлые мелкозернистые скопления, с другой, в результате 
переработки первичных минералов, в частности эвдиалита, возникал цир
кон. В этом сложном процессе принимали участие и вновь поступающие 
элементы Ti и Fe, в результате чего кроме двух поздних генераций эги
рина имело место выделение большого количества ильменита, давшего эф-
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фектные друзы расщепленных кристаллов типа розы, а также длиннопризма
тического рамзаита.

Ильменит приурочен к низкотемпературному комплексу минералов — 
мелкозернистому ортоклазу и натролиту, где он часто находится в хорошо 
образованных кристаллах. Минерал встречается совместно с эгирином, 
цирконом, а также первичным длиннопризматическим рамзаитом. Со
отношения ильменита и рамзаита не совсем ясны. Видимо, рамзаит образу
ется несколько раньше, так как иногда на его поверхности растут одиночные 
микроскопические кристаллики ильменита. Во всех других случаях они 
совместно не встречаются, что затрудняет однозначное решение вопроса 
о последовательности их образования.

Цвет минерала черный, черта черная; непрозрачен даже в тонких ос
колках. В аншлифах серовато-белый, слабо плеохроичен. Структура од
нородная. Ильменит часто наблюдается в хорошо образованных кристаллах 
и лишь изредка — в сростках типа розы. Размер кристаллов от 2 X 2 X 0,14 мм 
до 10x10x2 см. В процессе роста крупные кристаллы иногда захватывают 
окружающие их эгирин, ортоклаз или натролит, что позволяет относить 
эти формы к метакристаллам. Некоторые из них Н. Н. Смольяниновой 
были измерены на двукружном гониометре Гольдшмидта (табл. 1, рис. 1).

Т а б л и ц а  1
Простые формы кристаллов ильменита

О
бо

зн
а

че
ни

я
гр

ан
ей Индексы ф р

О
бо

зн
а

че
ни

я
гр

ан
ей Индексы ф р

С 0001 _ 0°00' п 2243 30 00 61 33
а 1120 30°00' 90 00 ъ 2025 60 00 32 36
г 1011 60 00 57 58 S 0221 60 00 72 38

Наиболее развитой формой, определяющей пластинчатый облик крис
таллов, является грань с. Другими характерными формами кристаллов 
этого типа являются грани ромбоэдров п ', s и г. Грани а и £ развиты слабо 
и не всегда фиксируются; s, п ', г и а получили неодинаковое развитие, 
поэтому при визуальном осмотре кристаллы кажутся более сложными, 
чем в действительности. По форме кристаллы ильменита с «Цирконовой 
перемычки» близки к кристаллам из арфведсонитовой жилы Юмъечорра 
(Лабунцов, 1926). Новой гранью является £ (2025), которая ранее на хи
бинских кристаллах не отмечалась.

На поверхности грани с иногда видны тонкие штрихи — треугольные 
фигуры роста, параллельные ребрам одного из основных ромбоэдров г 
или S. Грань с часто бывает неровной, мозаичной вследствие явлений де
формации. Это проявляется в незначительном смещении блоков кристалла 
относительно друг друга на ничтожно малый угол.
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Рис. 2. Ильменитовая роза. Сросток первого типа. Увел. 1,5.

Интересные сростки кристаллов ильменита обнаружены в одном из 
образцов мелкозернистого натролита. По форме они подобны «розе» гема
тита из Сен-Готарда.

Наблюдаются два типа срастания. У сростков первого типа центральная 
часть состоит из четырех почти вертикально расположенных пластинчатых 
кристаллов, угол между которыми около 90° (рис. 2). Последующие ряды 
кристаллов несколько отклоняются в направлении к периферии и в каждом 
из них количество кристаллов увеличивается; при этом грани (0001) кристал
лов постепенно меняют угол накл она, выполаживаются, и на границе с 
натролитом, на который они нарастают, углы наклона достигают 30°. Та
ким образом, возникает сросток, напоминающий розу. Заметно, но тоже 
постепенно, увеличиваются размер и толщина кристаллов. В своем конеч
ном развитии такой сросток имеет в плане псевдогексагональные очертания, 
что, очевидно, обусловлено сингонией ильменита.

Рис. 3. Ильменитовая 
второго типа

роза. Сросток

Рис. 4. Схема образования расщепляю
щихся пластинчатых кристаллов ильме
нита
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Сростки второго типа (рис. 3) в отличие от первого развиваются почти 
в одной плоскости (0001). Размер кристаллов в них резко возрастает к пе
риферии — от сотых долей до 4 мм, а толщина их к центру «розы» умень
шается до долей миллиметра. Как и в первом случае, общий контур сростка 
имеет в плане псевдогексагональный облик.

Образование сростков ильменита типа «розы» могло быть связано не 
только с закономерным ростом, но и с явлением расщепления. Схема обра
зования расщепляющихся кристаллов показана на рис. 4. Причина, вызвав
шая это явление, пока не выяснена и требует тщательного исследования.

Химический анализ ильменита из пегматитового тела «Цирконовой пе
ремычки» (аналитик И. А. Разина) приведен в табл. 2.

Т а б л и ц а  2
Химический состав и расчет формулы ильменита

Компоненты Bee, % Атомн.
КОЛИЧ. Н атролит Элементы Количество]

атомов

S i02 0,43 71 71
T i02 52,31 6546 — Ti+Nb 6569=1
Nb20 6 0,56 23 —

Ta20 5 He обн. — —

A120 3 0,40 38 51
Fe20 3 2,29 286 — Fe3+ 286 {

FeO 38,02 5281 — Fe2+ 5281
MnO 3,89 548 — Mn 548 -I

MgO 1,17 291 — Mg 291
CaO 0,43 77 — Ca 76
Na20 I
k2o 0,16 51 51
h 2o- ) 0,06 ■---

С у м м а  . . . 99,72

Спектральным путем, кроме того, установлены Sr и Y.
При расчете из анализа была вычтена примесь натролита. Пересчет 

приводит к следующей формуле:
(Fe2 +81Mn0 l08Fe3 +  4Mg0 .04̂ -'aO.Ol)o,88(Tio,98Nb0l|)1) О3 .

Ниобий изоморфно замещает титан, Fe2+ замещает Mn, Fe3+ и Mg. 
Неясна роль Са, количество которого невелико. Fe20 3 образует с ильмени
том твердый раствор, на что указывают однородность минерала и отсутствие 
структур распада. Поэтому он и входит в изоморфный ряд, замещающий Fe2+.
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В. С. КУДРИН, М. А. КУДРИНА, Т. И. СТОЛЯРОВА 

НОВЫЕ ДАННЫЕ О МИНЕРАЛАХ ГРУППЫ РИНКИТА

Широкое распространение минералов группы ринкита в щелочных по
родах известно давно. Первый минерал этой группы — мозандрит был 
открыт в 1840 г. в Норвегии Эрдманном (Brogger, 1890). Позже был уста
новлен ринкит, а затем и другие минералы.

В Советском Союзе минералы группы ринкита наиболее детально изу
чены на материале из щелочных пегматитов Хибинского и Ловозерского 
массивов. Сравнительное изучение минералов группы ринкита, обобщившее 
минералогические исследования в этой области, было проведено Ю. С. Слеп
невым (1957).

Изучение авторами нефелин-сиенитовых пегматитов в Восточной Туве 
позволило получить новые данные о некоторых минералах этой группы.

Минералы группы ринкита встречаются в качестве акцессорных мине
ралов щелочных пегматитов в различных парагенезисах, образовавшихся 
в разные этапы формирования пегматитов. Очевидно, их образование про
исходило в довольно широком диапазоне температур: оно начинается с 
ранних стадий кристаллизации пегматита, но наиболее проявлено в этап 
автометасоматической альбитизации.

Особенно характерны минералы этой группы для интенсивно альбити- 
зированных гибридных меланократовых разностей пегматитов, образующих 
в метаморфических сланцах и рассланцованных габброидах экзоконтакта 
массива поля близрасположенных субпараллельных маломощных жил и 
прожилков, часто сливающихся в почти сплошные залежи инъекционно- 
метасоматических пород.

Среди минералов группы ринкита установлены ринкит, ринколит, лов- 
чоррит и вудъяврит, причем парагенезисы этих минералов различны.

В стадию первичной кристаллизации пегматитового расплава в ас
социации с калиевым полевым шпатом, сфеном и другими минералами об
разуется ринколит I. Он встречается в качестве акцессорного минерала и 
в фойяитах самого массива. Ринколит II и ринкит образуются в стадию 
автометасоматической альбитизации, главным образом в пегматитах инъек- 
ционно-метасоматического типа в ассоциации с акцессорными бритолитом 
и пирохлором. Ловчоррит ассоциирует с эвдиалитом в участках флюорити- 
зации альбитизированных жильных пегматитов. Вудъяврит является про
дуктом изменения ринкита и ринколита в поверхностных условиях.

Особенно широким развитием среди минералов группы ринкита поль
зуется ринколит. Для него наиболее характерны мелкие кристаллы при
зматического габитуса, соломенно-желтого, лимонно-желтого или желто
бурого цвета. Минерал прозрачен, имеет стеклянный блеск и ясную спай
ность. Твердость его около 5. В шлифах ринколит бесцветен или неравно
мерно окрашен в светлый желтовато-бурый цвет. Минерал двухосный, оп-
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тически положительный. Показатели преломления: N g=  1,67, Np=  1,662. 
Двупреломление низкое: N g—N p = 0,005—0,007. Часто наблюдается по
лисинтетическое двойникование вдоль оси с. Рентгеноструктурное изучение 
минерала подтвердило принадлежность его к ринколиту. Дифракционную 
картину минерал обнаруживает без прокаливания. Характерно интенсив- 
ное замещение ринколита, выражающееся в развитии по нему светло-бу
рого порошковатого вудъяврита.

Более детальному изучению подверглись ринкит и ловчоррит в связи 
с некоторыми особенностями своего состава и строения.

Р и н к и т  был встречен в сильно альбитизированном пегматите инъек
ционного типа в тесной ассоциации с альбитом, эгирином и бритолитом.

Его длиннопризматические и копьевидные кри
сталлы, идиоморфные ко всем породообразующим 
минералам, имеют размер до 2—4 мм и часто обра
зуют скопления и агрегаты.

Минерал бесцветен или окрашен в бледно- 
желтый цвет, прозрачен, со стеклянным блеском. 
Удельный вес минерала 3,17. Его кристаллы 
характеризуются комбинацией граней ромбической 
призмы, иногда двух-трех ромбических призм и 
пинакоида. Преимущественным развитием поль
зуются грани ромбической призмы с углом между 
гранями 30°.

Спайность минерала совершенная в направ
лении параллельном биссектрисе тупого угла 
ромбической призмы и ее ребрам.

Необычна ориентировка оптической индикат
рисы описываемого ринкита. Она соответствует 

иной кристаллографической установке минерала, чем это принято для 
ринкита. Ориентировка индикатрисы отвечает моноклинной сингонии, но 
за ось х  следует принять нормаль спайности, с которой совпадает ось Ng 
индикатрисы, а за ось с—ребро ромбической призмы (см. рисунок). Плос
кость оптических осей при этом перпендикулярна плоскости (010). Ось Np 
близка к с, а ось Nm—к а , образуя с ними угол — 13°. Угол оптических 
осей +  2Е=32°.

При данной установке кристаллов ринкита грани ромбической призмы 
имеют индекс (210), а плоскость спайности (010).

Пересчет химического анализа минерала (табл. 1), произведенный из 
расчета Si=4 , позволил получить следующую формулу:

Nao,38Ko>iiCa2l76Celi04Th0l04Ti0j,1Nb(),1FeQ^Mg0l05Al0i29[Si207]2(00llF о, 8)F1i0 • 4Н20, 

или сокращенно:
(NaK)o,52Ca2(Ca, Се, Th)ll84(T i, Nb, Fe, Mg, A l) lj25[S i20 7] 2(0F) F -4 H sO.

Из формулы следует, что состав минерала отличается от теоретичес
кого (Ли Дэ-Юй и др., 1965):

Na (Na, Са)2(Са, Ce)4(T i, Nb)[S i20 7] 2(0F )2F2

значительным дефицитом натрия, кальция и фтора и избытком воды. 
Отличия его химического состава в целом укладываются в пределы 
колебаний состава, присущие данной группе минералов (Белов, 1967).

По данным Ю. С. Слепнева (1957), подобные изменения состава 
имеют место при гидратации ринкита и превращении его в гидрорин- 
кит, мозандрит и вудъяврит. Для этого процесса характерен вынос 
натрия, кальция и фтора. Об изменении тувинского ринкита также 
свидетельствует и несколько пониженный удельный вес минерала

Рис. 1. Ориентировка оп
тической индикатрисы в 
кристаллах ринкита
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Химический состав ринкита и ловчоррита *
Т а б л и ц а  1

Ринкит Ловчоррит

Компоненты
вес, % атомн. колич. вес, % атомн. колич.

S i02 32,08 5341 28,68 4775
СаО 20,63 3678 30,70 57,74
TR2 O3 23,26 1394 20,21 1348
т ю 2 1,23 1 50 7,58 287
и 30 8 0,10 I 0,91 33
ТЮ2 7,47 934 7,27 910
А120 3 1,95 382 0,42 82
Fe20 3 1,01 126 0,47 58
Nb20 5 1,68 126 — —

Zr02 Следы _ _ _  V
MnO » — 0,36 51
MgO 0,27 67 — -—
Na20 1,57 506 3,17 1022
K20 0,86 182 — —
F 4,58 2410 0,23 123
H20 5,13 5694 -- .

1 О II «7
1 1,91 — 0,1 — '

С у м м а  . . . 99,9 — 99,99

* Анализы выполнены из навесок 150 — 200 мг микрохимическим методом. Аналитик Т. И. Столя
рова. Чистота отбора образцов контролировалась иммерсионным методом.

Т а б л и ц а  2
Состав TR в ринките и ловчоррите (в %)

Минералы L a20 3 Се2О э Рг20, N d 2O a S Ш2О2 Е и 2Оз GdaO, т ь . о ,

Ринкит 19,8 43,5 3,5 17,9 2,3 0,2 3 ,6 0 ,4
Ловчоррит 43,8 35,5 2,9 16,5 3 ,6 ~— 4,6 0 ,7

Минералы 0уг03 Ho2Oj ЕгвОа Тп203 Y b 2O s LU2O3 Y аО>

Ринкит 1,5 — 0 ,5 — 1,7 — 5 ,5
Ловчоррит 2,15 — 1,2 — 1,2 — 18,0
Аналитик С. Ромашов.

В составе редких земель ринкита (табл. 2) преобладают наиболее 
основные лантаноиды (La—Nd) и в этом отношении описываемый рин- 
кит аналогичен минералам этой группы из других районов. Необычно 
повышенное содержание в ринките тория.

Спектральным анализом в ринките установлены примеси циркония 
гафния, свинца, цинка, олова, бериллия, меди и скандия.

Очень широко проявлено вторичное замещение ринкита с образованием 
розово-бурой рыхлой порошковатой массы — вудъяврита. Рентгенострук
турное изучение вудъяврита показало, что в естественном состоянии он 
аморфен, а при прокаливании появляется фаза церианита, — характерное 
новообразование при прокаливании редкоземельных минералов.

Л о в ч о р р и т  встречен в теле интенсивно альбитизированного и 
флюоритизированного пегматита с эвдиалитом. Скопления этого минерала
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наблюдались в краевых частях тела, частично проникали в измененные 
габброиды, вмещающие пегматит.

Внешне ловчоррит представляет собой скрытокристаллическую клее
подобную массу и обычно тесно ассоциирует с прорастающим его зелено
ватым и бледно-фиолетовым флюоритом и с эгирином. Минерал окрашен в 
очень бледный лимонно-желтый цвет, переходящий в почти бесцветный в 
тонких краях зерен, прозрачен, имеет сильный стеклянный блеск с масля
нистым оттенком, раковистый излом, острый скол. Плотность минерала 
3,37 (определена методом малых навесок).

Термическая кривая данного ловчоррита отличается от кривых нагре
вания ловчорритов других районов наличием двух сравнительно неболь
ших эндотермических эффектов при температуре 350 и 480° С, связанных, 
очевидно, с фазовыми превращениями, характерными для редкоземельно
радиоактивных минералов. Установленный при температуре 630° С четкий 
экзотермический эффект обусловлен переходом минерала из метамиктного 
состояния в кристаллическое.

Рентгеноструктурное изучение ловчоррита показало, что минерал в ес
тественном состоянии рентгеноаморфен и кристаллическую структуру об
наруживает лишь после прокаливания до 800° С.

В результате пересчета химического анализа (см. табл. 1) получена сле
дующая формула минерала:

Nao.gaCajjjsCejjjaTho^aUQjQgTio^gFeg ^  jM n 0>04Al0 jQ7 [Si2O7]2O2 ,96^ 0,1  >

или, группируя в соответствии с кристаллохимической формулой (Ли- 
Дэ-Юй и др., 1965):

^ ао»8бба2(Са, Се, Th, U)3,9g(Ti, Fe3+, Mn, Al)0t92[Si207]202t96Fol2.

Весьма характерной особенностью описываемого ловчоррита является 
более высокое содержание радиоактивных элементов, особенно тория, по 
сравнению с минералами группы ринкита других районов.

В связи с этим любопытно сравнение парагенезисов ловчоррита и рин
кита. Последний содержит значительно меньше тория, но находится в по
родах в парагенезисе с торийсодержащим бритолитом. Ловчоррит же ас
социирует в пегматитах с акцессорными эвдиалитом и флюоритом, не со
держащими радиоактивных элементов, и сам является их концентратором. 
Торий и уран в структуре минерала, вероятно, изоморфно замещают редко
земельные элементы.

Минералу присуще также пониженное содержание натрия, титана, 
фтора, что и обусловливает дефицит этих элементов в формуле минерала. 
Наиболее сильный дефицит характерен для фтора, что особенно странно, 
учитывая нахождение ловчоррита в парагенезисе с флюоритом.

Расшифровка состава TR ловчоррита (табл. 2) показывает, что он об
ладает комплексным составом TR с цериевым максимумом и примерно рав
ной концентрацией крайних лантаноидов цериевой группы — лантана и 
неодима. Однако представляется интересным несколько иной спектр ред
ких земель исследуемого образца по сравнению с минералами этой группы 
из Хибин и Ловозера.

Полученные данные по особенностям состава и свойств минералов груп
пы ринкита и сравнение их с подобными минералами из других районов 
показывают, что для этой группы минералов характерны более широкие 
вариации состава и физических свойств, чем считалось ранее. Наблюдаемое 
большое разнообразие состава катионной части минералов группы ринкита 
подтверждает выводы Н. В. Белова (1967) о весьма широкой способности 
изоморфизма в структуре этих минералов.
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Г. А. ОСОЛОДКИНА, Г. А. АННЕНКОВА 

О ВОЙЛОКОПОДОБНОМ АКТИНОЛИТЕ ПРИПОЛЯРНОГО УРАЛА

В одной из полостей альпийских жил месторождения Пуйва Приполяр
ного Урала был найден образец минерала, вызвавший у местных геологов 
затруднения в диагностике. В. Е. Сорокиным образец был передан в Ми
нералогический музей для определения и дальнейшего изучения.

При сравнении полученного образца с экспонатами музея выяснилось 
его морфологическое сходство с циллеритом из Тироля и даннемориитом

Войлокоподобный актинолит с Приполярного Урала. Нат. вел.
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из Приморского края, а также с некоторыми палыгорскитами. Это очень 
мягкий на ощупь, войлокоподобный агрегат светло-серого цвета размером 
12X 15 см при толщине в центральной части до 4 мм, а в краевых участках 
(см. рисунок) доли миллиметра. Под бинокуляром было обнаружено, что 
этот агрегат состоит из тончайших волоконец снежно-белого цвета. Длина 
волоконец, как правило, не превышает 0,3 мм, а толщина измеряется ты
сячными долями миллиметра. Отделить волоконца друг от друга довольно 
сложно, так как они образуют пушистую ватообразную массу. Среди этих 
волоконец наблюдались отдельные мелкие чешуйки хлорита.

Под микроскопом минерал имеет светло-зеленую интерференционную 
окраску, положительное удлинение, угол погасания с: Âg-—-19°; л?=1,666± 
±0,001; пр—1,639+0,001; ng—пр =0,027. Другие оптические константы 
и плотность определить не удалось из-за тонковолокнистой структуры ми
нерала.

Дебаеграмма, полученная О. Л. Свешниковой, показала полную иден
тичность уральского образца с эталоном актинолита—тремолита (И. В. Гин
збург и др., 1961).

Расчет химического анализа актинолита

j Окислы Вес, %
Атомн. 
колич.

Колич.
катионов Сумма валентности катионов

S i02 51,36 0,8560 7,63 30,52
4,55 0,0893 0,80 2,40

Fe20 3 Нет —
FeO 18,79 0,2613 2,33 4,66
МпО 1,38 0,0195 0,17 0,34
MgO 9,69 0,2404 2,14 4,28
CaO 11,84 0,2114 1,88 3,76
NaaO 0,14 0,0044 0,04 0,04

K20 0,07 0,0012 0,01 0,01
1,6835 15 46,01—24=22,01

h 2o - 0,08 — — —
H2o+ 2,47 0,2744 2,45 24—22,01=1,99

С у м м а  . . . 100,37

Аналитик Г. А. Осолодкина.

Данные химического анализа и пересчет их приведены в таблице. Спек
тральным анализом обнаружено также присутствие V, Ti, Со, Zn, Си, что 
довольно характерно для актинолитов. По сравнению с другими актиноли- 
тами (Дир и др., 1965) уральский образец отличается высоким содержанием 
FeO и МпО. Интересно, что такое высокое содержание FeO не сказывается 
на окраске минерала, по-видимому, только благодаря его необычайно тонко
волокнистой структуре.

При пересчете результатов химического анализа на основе X + F + Z = 1 5  
было получено

(rai,B8^l6o,o7Nao.o4Ko,oi)i(re2

с учетом возможных изоморфных замещений Si—>-А1 и Ca->-Mg. Рассчитан
ная формула соответствует теоретической формуле актинолита X 2Y 5 Z80 22X 
Х(ОН)2, особенно в значениях X  и группы (ОН).

Таким образом, необычайный по внешнему виду уральский минерал 
можно с уверенностью шределить как актинолит.
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Выше отмечалось, что описываемый образец обладает морфологическим 
сходством с циллеритом из Тироля, даннеморитом из Приморского края 
(Мозгова, Четвериков, 1959) и палыгорскитами. Для проверки Г. А. Си
доренко сопоставила дебаеграммы этих минералов. Оказалось, что в дан- 
неморите имеется примесь палыгорскита, а дебаеграммы циллерита и ураль
ского актинолита сходны. Вероятно, название «циллерит», применявшееся 
ранее и характеризующее только морфологические особенности амфиболов 
актинолит-тремолитового ряда, утратило самостоятельное значение.
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О НАХОДКЕ ВИТЕРИТА В ОСАДОЧНЫХ ПОРОДАХ 
СЕВЕРО-ВОСТОЧНОЙ ЧАСТИ СИБИРСКОЙ ПЛАТФОРМЫ

Впервые в нашей стране витерит был установлен в Змеиногорском место
рождении на Алтае еще в 1791 г. (Pelletier, 1791). Позднее находку в этом 
месторождении подтверждали и другие авторы (Пилипенко, 1915). Наибо
лее крупные скопления витерита были обнаружены в барит-витеритовых 
жилах Арпакленского месторождения и ряде рудопроявлений Кара- 
калинского района Западного Копет-Дага в Туркмении (Сидоренко, 1947). 
Небольшое количество витерита установлено в баритовых жилах Архыза 
и Даланкола на Северном Кавказе (Франк-Каменецкий, 1946). Во всех 
этих месторождениях витерит ассоциирует с галенитом и сфалеритом и 
принадлежит к относительно более поздним (более низкотемпературным) 
гидротермальным парагенезисам, чем классические свинцово-цинковые 
ассоциации. Аналогичный состав и происхождение имеют и минеральные 
агрегаты из подавляющего большинства зарубежных месторождений ви
терита. Витерит необычного генезиса обнаружен И. П. Илупиным в 1964 г. 
в Северо-Восточной Якутии.

Район находки расположен в водораздельной части р. Толуопки (пра
вый приток р. Оленек) и р. Далдын (левый приток р. Молодо, бассейн 
р. Лены) в пределах Далдынского поднятия. Витерит найден в двух местах 
по обе стороны водораздела: по р. Далдын у устья р. Малки и по ручью 
Карбоновому, впадающему в р. Толуопку. Вмещающими породами в обоих 
случаях являются доломитизированные известняки битуминозной свиты, 
в которую объединяются трудно расчленяемые отложения ленского яруса 
нижнего кембрия и амгинского яруса среднего кембрия. Мощность битуми
нозной свиты 50—60 м. Сложена она неметаморфизованными черными и 
коричневыми горючими сланцами и тонкослоистыми до листоватых биту
минозными известняками с прослоями, линзами и конкрециями битуми
нозных доломитизированных известняков и черных окремненных извест
няков.

Витерит был встречен в нижней части разреза битуминозной свиты в 
линзах и конкрециях темно-коричневых и серовато-коричневых доломити
зированных известняков, пересекаемых многочисленными доломит-каль- 
цитовыми прожилками. Прожилки содержат незначительное количество 
барита, редкую вкрапленность мелких кристалликов пирита, а в друзовых 
пустотах мягкий битум, похожий на озокерит.

Доломит-кальцитовые прожилки имеют мощность до 2 см и неясно вы
раженную крустификационную текстуру. Призальбандовая часть прожилок 
сложена битуминозным кальцитом (антраконитом) темно-бурого у зальбан- 
да до буровато-серого цвета с плохо выраженной друзовой структурой. 
Местами видны острые ромбоэдры {4041} кальцита. В этом случае отчет-
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ливо наблюдается грубошестоватая друзовая структура, а кальцит полу- 
прозрачен и имеет темно-бурый цвет. На друзы кальцита нарастают друзо- 
вые корки желтовато-кремового доломита. Часто наблюдалось замещение 
кальцита мелкозернистым доломитом. Доломит замещал подстилающий 
кальцит по границам зерен, трещинам спайности и по зальбанду, затуше
вывая характерные черты друзовой структуры кальцита. Полного замеще
ния кальцита доломитом не обнаружено. Толщина доломитовой корки за
висит от мощности прожилок. В тонких прожилках доломит обычно отсут
ствует, в более мощных достигает толщины 0,8 см. При наличии полостей 
доломит окристаллизован. Кристаллы доломита в виде простых ромбоэд
ров величиной до 1 см имеют грубую мозаичную блочную поверхность и 
нередко слабо скручены по тройной оси симметрии. В полостях на доломит 
нарастают одиночные кристаллы бесцветного кальцита 11 генерации вели
чиной до 1,5 см, представляющие собой обычную комбинацию тупого ром
боэдра {0112} и призмы {1010} в почти равном развитии. В наружных 
зонах роста граней кальцита, обращенных вверх, видны «присыпки» тончай
ших гибких и мягких гексагональных чешуек графита (?) (Григорьев, 
1961). Иногда оставшаяся полость заполнена светло-бурым мягким озо
керитом (?). В этом случае бесцветный кальцит II генерации сильно кор
родирован и почти целиком выщелочен. Пирит, часто присутствующий в 
прожилках в виде кубических кристаллов величиной до 0,5 мм, распреде
лен крайне неравномерно. Он беспорядочно распределен в битуминозном 
кальците и наиболее темноокрашенных разностях доломита, часто при
урочен к трещинкам и индукционным поверхностям между кристаллами 
кальцита, но его локализация не совпадает с локализацией вторичного до
ломита, замещающего кальцит I генерации. Пирит явно более поздний. 
Изредка кристаллики пирита нарастают на доломит, а один раз встречены 
в кальците II генерации. В одном случае на кристаллах пирита под кальци
том II наблюдались длиннопризматические кристаллы марказита длиной: 
до 1 мм.

Пластинчатые кристаллы барита длиной 2—5 см и толщиной 0,3—0,6 см 
заключены в дслсмитовой корке на кальците I и обнаруживают индукцион
ные поверхности разграничения с доломитом, указывающие на синхронный 
рост обоих минералов. Они представляют собой обычную комбинацию 
преобладающего пинакоида {001} и подчиненной призмы {210}. На сколах 
пластинок по спайности видна зональность в распределении оттенков 
общей белой окраски барита. В части, прилегающей к точке прирастания,. 
барит желтоватый, вероятно, за счет включений битума и иногда содержит 
очень мелкие кристаллики пирита. Периферическая часть имеет сиреневый 
оттенок, что соответствует более светлой окраске кристаллов доломита 
в друзах.

На сколе одного из кристаллов барита желтоватого оттенка была вскрыта 
изометрическая газовая вакуоля величиной 1,5 мм в форме отрицательного' 
кристалла барита, в сечении по спайности (210) ограниченного гранями 
призмы (011). В нижней части вакуоли обнаружена пленка бурого битума, 
покрывающего только нижнюю половину вакуоли, причем в средней части 
толщина ее резко увеличена. В верхней же части видны очень мелкие желто
ватые кристаллики какого-то органического вещества. Несомненно, здесь 
мы имеем дело с проявлением природного уровня, указывающим ориенти
ровку образца относительно горизонта во время высыхания вакуоли,, 
вероятно, первоначально выполненной нефтью парафинового ряда.

Местами кристаллы барита сильно корродированы или даже целиком 
выщелочены. Пустоты выщелачивания иногда почти нацело выполнены не
обычным перисто-дендритным доломитом, более поздним, чем друзовый 
доломит. Витерит нарастает только на участки корродированного барита,, 
частично выполняет пустоты выщелачивания или локализуется в непосред
ственной близости от барита, замещенного поздним дендритным доломитом.
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Витерит на кристалле доломита. Увел. 22

Витерит с поверхности большей частью покрыт тонкой пленкой позднего 
мелкозернистого барита.

Кристаллы витерита представляют собой обычные для этого минерала 
тройники, несущие слабо выраженную поперечную штриховку. Двойни
ковые швы на их поверхности незаметны, видимо, из-за коррозии ее поздним 
баритом. На сколе тройниковое сложение отчетливо видно. Кристаллы имеют 
необычный сильно удлиненный веретенообразный габитус. Местами пра
вильная кривизна граней вдоль главной кристаллографической оси нару
шается, тогда видно, что тройник представляет собой комбинацию псевдо- 
гексагональной призмы и очень острой дипирамиды. Грани призмы сложены 
пинакоидами (010) отдельных составляющих тройник индивидов. Дипи
рамида, судя по ее крутизне, вероятно, сложена гранями (031) разных 
индивидов. Одиночные веретенообразные кристаллы витерита наблю
дались довольно редко, как правило, они срастаются в расходящиеся 
пучки или неполные сферолиты (см. рисунок). По плотности и оптическим 
свойствам якутский витерит ничем не отличается от арпакленского витерита 
и западноевропейских образцов. По измерениям в тяжелых жидкостях удель
ный вес его 4,3; ng=  1,676; пт=  1,676; пр=  1,528. Оптически отрицательный, 
двухосный, дисперсия очень слабая r> v. Угол оптических осей очень малый. 
Визуальное сравнение рентгенограммы порошка с эталонной рентгенограм
мой арпакленского витерита обнаружило их тождество. Спектральный ана
лиз витерита, произведенный Н. П. Ногаевой в лаборатории Амакинской 
экспедиции, показал небольшую примесь стронция и кальция, обычную 

.для витерита.
Для выяснения условий образования витерита получены следующие 

данные:
1) минерал заключен в совершенно не метаморфизованной битуминоз

ной свите Сибирской платформы (не изменены даже горючие сланцы);
2) прожилки, вмещающие витерит, локализованы в пределах незначи

тельных по объему известковых конкреций, линз и прослоев доломитизи- 
рованных известняков;
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3) крустификационная текстура доломит-кальцитовых прожилок сви
детельствует о выполнении зияющих трещин, целиком заполненных раство
ром, возможных только при очень малых глубинах образования (подтверж
дается геоморфологическими данными по северо-востоку Сибирской плат
формы);

4) источником вещества для образования витерита служили отдельные 
кристаллы барита, на которых они и возникли. Отсутствует витерит, воз
никший вне связи с локализацией отдельных кристаллов барита;

5) наличие битумов, пирита и легкорастворимых в слабых кислотах 
карбонатов свидетельствует о низких Eh и pH, близких к нейтральным, 
и вероятном содержании суспензии парафиновой нефти;

6) отсутствуют видимые следы эндогенных процессов или выходов на
порных вод в изученных обнажениях.

Все эти данные надежно определяют условия возникновения доломит- 
кальцитовых прожилков с баритсм в обстановке платформенного катагенеза 
битуминозных пород за счет местного источника материала. Возникновение 
зияющих трещин, выполненных прожилками, частично связано синерези- 
сом известковых конкреций, частично с другими причинами, не установлен
ными достоверно. Вероятна роль кливажных трещин отрыва. Кристалли
зация в этих трещинах происходила в условиях застойных или малопод
вижных растворов, возникших в местных источниках воды, содержащей 
суспензию парафиновой нефти или других сходных веществ. В оставшихся 
не заполненными кристаллическим веществом друзовых пустотах за счет 
очень локальных транспортных реакций шла коррозия барита и кристалли
зация витерита. Перенос бария, вероятно, осуществлялся в виде бикарбо- 1 
натов в застойных водах. Такие процессы возможны при очень низких кон
центрациях вещества носителя, т. е. НСО~— иона. Транспортные реакции 
с участием бикарбонатных ионов имели место только в отдельных местах 
и ограниченное время, что привело к восстановлению первоначальных ус
ловий и замещению витерита баритом.

Авторы благодарят 3. М. Протодьяконову за образец арпакленского 
витерита.
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К ВОПРОСУ О ГЕНЕЗИСЕ «РИДДЕРСКИХ ЯШМ»

Исследователям Рудного Алтая давно известны своеобразные, очень 
красочные породы, образующие невысокие скальные гряды с характерной 
матрацевидной отдельностью в долине р. Брексы в окрестностях г. Лени- 
ногорска. Это знаменитые «ридцерские яшмы». Еще академик А. Е. Ферсман 
(1961) указывал, что «... Строго говоря, здесь настоящих яшм (кремнистых 
осадков) почти нет. Яшмами на Алтае называются окремненные порфиры 
и их туфы, кварцевые порфиры, песчаники и метаморфизованные сланцы». 
«Риддерские яшмы» не являются исключением и ранее описывались как вул
канические брекчии, генезис которых оставался неясным.

Пластовая форма тел ни у кого не вызывала сомнений, и лишь в 1964 г. 
Д. Г. Ажгирей (устное сообщение) впервые отметил интрузивные взаимоот
ношения описываемых пород с вмещающими вулканогенно-ссадочными 
толщами эйфеля. Е1аши исследования подтвердили интрузивную природу 
этих образований (Фромберг, 1969). Наблюдая эти породы, ни один иссле
дователь не мог остаться равнодушным — свежий излом пород ласкает 
глаз тонкими едва уловимыми переходами цветов от нежного зеленого с 
чистым голубовато-синим оттенком до густого зеленого, на фоне которого 
резко выделяются многочисленные неправильной формы, остроугольные, 
иногда серповидной формы обломки от снежно-белого до ярко-розового 
цвета. Количество их составляет —60—65% от объема пород. Границы 
обломков обычно резкие и четкие, иногда неясные, расплывчатые. Раз
меры их от 1—2 мм до 10—15 см, но преобладают 1,5—2 см (рис. 1).

Под микроскопом видно, что главными породообразующими минера
лами являются кварц и альбит с подчиненным количеством хлорита, 
серицита, эпидота и рудного вещества. Обломки и цементирующая масса 
(базис пород) имеют сходный минеральный состав, отличаясь количественны
ми соотношениями породообразующих минералов и структурами.

О б л о м к и  состоят из бесцветного альбита № 2—3 и кварца, коли
чество которых относится как 3:1. Иногда присутствуют тонкораспыленные 
рудные минералы (гематит), придающие некоторым обломкам розовый цвет. 
Альбит встречается в виде несдвойникованных неправильной формы выде
лений и удлиненных лейст размером до 0,3—0,4 мм. Такие формы харак
терны для метасоматического альбита. Кварц образует изометричные и 
неправильные лапчатые выделения размером до 0,2—0,3 мм. Преобладающая 
структура — микрогранобластовая со следами первично витрсфирового, 
иногда перлитового строения, подчеркивающегося тонким агрегатом руд
ных минералов (рис. 2, 3).

Ц е м е н т и р у ю щ а я  м а с с а  имеет порфировое строение и сос
тоит из резких вкрапленников альбита и кварца, встречающихся в примерно 
равных количествах и составляющих не более 2—3% объема базиса пород,

211



Рис. 1. «Риддерские яшмы», вид в полированном штуфе. Уменьш. 2

Рис. 2. Перлитовая отдельность в обломках. Увел, 10, один николь

и микрозернистного девитрификата кварца, альбита и хлорита с небольшим 
количеством серицита, эпидота и рудных минералов. Альбит № 2—3 во 
вкрапленниках образует слабо политизированные таблитчатые кристаллы 
размером до 0,5 мм с отношением длины к ширине как 3:1. Обычно хорошо 
развиты грани (010) и (001). Почти все кристаллы сдвойникованы по альби- 
товому закону. Простые двойники встречаются очень редко. В базисе пород 
альбита содержится около 60—65%. Он образует мелкие несдвойникован- 
ные изометричные и неправильной формы выделения размером до 0,1— 
0,2 мм. Кварц во вкрапленниках образует небольшие (до 0,4—0,5 мм) 
кристаллы неправильной формы с коррозионными заливами и вростками 
раскристаллизованного стекла. Обычны оскольчатые очертания, идиоморф- 
ные кристаллы встречаются чрезвычайно редко. В базисе пород кварца
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Рис. 3. Обломки и цементирующая масса. Увел. 10, один николь

содержится около 20—25%. Он образует мелкие изометричные и непраоиль- 
ной формы зерна размером до 0,1—0,2 мм. Хлорит образует мелкие (сотые 
доли миллиметра) низкополяризующие чешуйчатые выделения в базисе 
пород вместе с серицитом и эпидотом. Именно благодаря этим минералам 
базис пород приобрел свой характерный зеленый цвет.

Химический состав «риддерских яшм» (см. таблицу) близок к средним 
составам кислых субвулканических пород региона (Фромберг, 1971) и отве
чает альбитизированным липаритам. Раздельный химический анализ об
ломков и цемента показал, что лейкократовые обломки отличаются резко 
повышенным содержанием щелочей (особенно натрия) и алюминия, что 
находится в соответствии с их минеральным составом. Цементи-

Химический состав «риддерских яшм»

№ образца Si02 т1о2 А1*03 Fe„03 FeO MnO MgO CaO NasO K 2o h 2o+ h 2o~ co2 2

Ф-361/1* 74,46 0,24 13,62 0,64 1,94 0,06 0,87 0,58 4,44 2,72 0,51 _ 0,03 100,1t
Ф-361/6* 70,35 0,54 14,04 0,48 2,01 0,10 1,36 0,78 5,03 3,41 1,49 0,02 — 99,61
Ф-361/5** 67,35 0,57 18,83 0,27 0,35 СЛ. 0,24 0,77 8,05 4,45 — 0,04 - 99,92
Ф-361/4*** 73,30 0,48 11,64 0,30 2,96 0,10 1,75 0,99 4,00 2,45 1,55 — — 99,52
Аналитики Г. А. Герасимова и В. В. Пецко.

Числовые характеристики по А. Н. Заварицкому

№ образца а С в X а ' с' т  ’ Г Q п t <Р

Ф=361/1 13,2 0,6 6,3 79,9 43,5 _ 21,2 35,3 32,9 70,4 0,2 8,8
Ф=361/6 15,5 0,9 5,6 78,0 17,8 — 40,5 41,7 24,1 69,2 0,6 7,1
Ф=361/5 23,5 0,4 1,4 74,7 — 33,3 28,8 37,9 2,0 73,2 0,6 14,2
Ф=361/4 11,8 1,1 6,7 80,4 12,7 42,2 45,1 36,1 72,2 0,5 3,9

* Валовой состав пород. 
** Лейкократовый обломок. 

*** Цементирующая масса.
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рующая масса в отличие от обломков обогащена магнием и железом, что 
объясняется широким развитием в ней хлорита. Вариации химического 
валового состава пород объясняются различными количественными соот
ношениями обломков и цементирующей массы.

Процессы, в результате которых породы приобрели современный облик, 
проявились в их полной девитрификации и интенсивной альбитизации, в ре
зультате чего они представляют собой метасоматически измененные, трудно 
диагностируемые породы.

Форма тел и первично стекловатое обломочное строение пород позволяют 
считать их интрузивными гиалокластитами (гиалокластитами называют 
стекловатые вулканогенно-обломочные породы эффузивного или субвулка
нического происхождения). Породы такого типа нередки среди вулканитов 
Рудного Алтая.
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НОВЫЕ СИЛИКАТЫ ЦИРКОНИЯ В ЛОВОЗЕРСКОМ 
И ХИБИНСКОМ МАССИВАХ

В настоящей статье приводится краткая характеристика двух новых ми
нералов, обнаруженных одним из авторов (А. П. Хомяковым) в 1966 г. 
Минерал № 1 встречен в районе Умбозера (Ловозерский массив), минерал 
№ 2  — в долине Гакмана (Хибинский массив). Рентгеноструктурное изу
чение их выполнено А. А. Воронковым.

Минерал № 1. При тщательном микроскопическом изучении келды- 
шита (Герасимовский, 1962; Хомяков и др., 1969) среди его общей полисин
тетически сдвойникованной массы снежно-белого цвета удалось обнаружить 
несколько однородных и совершенно прозрачных выделений диаметром 
до 1 мм, которые первоначально были приняты за монокристаллы келды- 
шита. Основанием для этого послужила близость показателей преломления 
и плотности найденного минерала и келдышита. Однако рентгенографи
ческое исследование прозрачных выделений методом порошка (табл. 1) 
показало, что в данном случае мы имеем дело с новой фазой, отличной 
от келдышита. Для этой фазы методом Лауэ была установлена триклинная 
сингония. Параметры решетки, полученные по рентгенограммам качания, 
имеют значения: а 0=6,6бА, Ь0=8,8зА, с0= 5,42А, а=92°45', р=94°15', 
у=72°20'. Пространственная группа Р1. Отсутствие параметров решетки 
для келдышита не дает возможности установить степень структурного род
ства между этими двумя природными фазами.

Минерал № 1 бесцветный, оптически отрицательный, 2К=83°, ng=  1,718, 
пт=  1,697, пр=  1,670 *. Плотность, определенная микрометодом (В. Ф. Не- 
добой), равна 3,2±0,1. Крайне ограниченное количество материала 
не позволило получить непосредственно данные о химическом составе мине
рала. Однако на основании некоторых косвенных признаков уже на предва
рительной стадии исследований предполагалось, что его состав можно счи
тать близким или подобным составу келдышита Na2ZrSia0 7. Это предполо
жение удалось подтвердить на основе следующих данных:

1. Микроспектральным анализом, выполненным по нашей просьбе 
Н. В. Королевым (Государственный оптический институт), установлено, 
что минерал № 1 и келдышит характеризуются идентичным соотношением 
интенсивностей линий главных компонентов, в частности циркония 
и кремния.

2. Методами структурного анализа (Воронков и др., 1970) доказано, 
что элементарная ячейка рассматриваемого минерала содержит 2 атома

* Здесь и у минерала № 2 угол оптических осей измерен в коноскопе на столике Федорова 
(по расхождению гипербол), показатели преломления определены методом фокального 
экранирования.
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Межплоскостные расстояния минерала № 1
Т а б л и ц а  1

/ d (А) I d (А) / d (А) 1 d (А)

25 2 ,50835 6 ,1 4 20 1,767 25 1,345
40 4 ,72 20 2 ,4 6 6 25 1,719 20 1,315
65 4 ,18 20 2 ,292 15 1,649 25 1,246
60 3 ,9 8 40 2 ,2 2 5 20 1,618 20 1,230
20 3 ,50 25 2,110 15 1,592 25 1,206
35 3 ,20 20 2 ,006 25 1,543 15 1,194

100 2 ,910 25 1,947 25 1 ,450 20 1,173
65 2 ,712 20 1,893 20 1,390 20

25
1,166
1,161

циркония, 4 атома кремния, 4 атома натрия и 14 атомов кислорода, 
т. е. две «молекулы» Na2ZrSi20 7.

3. Порошкограмма келдышита, прокаленного при 500—600° С, пол
ностью идентична дебаеграмме минерала № 1, который, возможно, является 
его полиморфной высокотемпературной модификацией.

На основании изложенного минералу № 1 может быть приписана идеа
лизированная формула Na2ZrSi20 7.

Минерал № 2  входит в состав концентрически-зональных агрегатов 
( овоидов), образующих неравномерную вкрапленность в существенно эги- 
риновых метасоматических породах. Внешная зона овоидов, имеющих 
размеры от нескольких миллиметров до 2—3 см в диаметре, сложена эвдиа
литом, а внутренняя — агрегатом циркона и минерала № 2. Этот минерал 
представлен зернами неправильной формы, размеры которых колеблются 
от субмикроскопических до 1—3 мм. Цвет палево-желтый, блеск матовый 
и жирный. Полупрозрачный. Плотность около 3,3. Оптически двухосный, 
отрицательный, 2V =  11°, ng^ n m=  1,715, пр=1,665.

Т а б л и ц а  2
Межплоскостные расстояния минерала № 2

/ 4(A ) I d (А) 1 d (А) / d  (А)

36 4 ,2 6 8 52 2 ,1325 64 1,6302 16 1,3489
32 4,151 32 2 ,0187 40 1,5945 12 1,3221
28 3,351 20 1,8012 16 1,5423 12 1,3141
68 2 ,946 20 1,7750 12 1,4792 20 1,3018

100 2,761 24 1,6881 48 1,3810 16 1,2913
12 2 ,3830 36 1,6638 12 1,3601 28 1,2672

44 1,2517

По своей дебаеграмме (табл. 2) минерал № 2 не сопоставляется ни с од
ним из известных минералов. Монокристальными методами (Лауэ, качания 
и КФОР) установлено, что в первом приближении он обладает ромбоэдри
ческой симметрией — клас 3т, параметры ячейки а=14,10А, а= 4 6 э30'. 
С большой долей вероятности реальная симметрия понижается до моноклин
ной или триклинной. Параметры решетки в этом случае имеют значения:
а„=  19,22А, 6о=11,10А, со=14,10А, а=90°, р=116°30\ у=90°. Повеем
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трем осям существуют четко выраженные псевдопериоды: a'= a/2 ,b '—b/2, 
с’=с/2.

Ограниченное количество минерала не позволило произвести его полный 
химический анализ. Однако, исходя из особенностей парагенезиса (наличие 
в ассоциации эвдиалита и циркона), высокого светопреломления и удельно
го веса, можно было предполагать, что он, как и минерал № 1, представляет 
собой силикат циркония. В навеске 5,6 мг методом фотометрии пламени 
(Г. Н. Попова) было установлено, что он содержит 26,2 вес. % крупных ка
тионов, главным образом калия (К20 —23,5%, Na20  — 1,8%, СаО — 0,9%), 
что близко соответствует теоретически вычисленному содержанию К20  
в минерале с предполагаемой формулой K2ZrSi20 7 (27,9%).

В дальнейшем было установлено, что как порошкограммы, так и все 
монокристальные снимки минерала № 2, включая развертки слоевых 
линий, совпадают с аналогичными рентгенограммами синтетической фазы 
K2ZrSi20 7, полученной в Уральском политехническом институте им.
С. М. Кирова (Полежаев, Чухланцев, 1969) и исследовавшейся в Ин
ституте кристаллографии АН СССР (Чернов и др., 1970). Практически оди
наковыми оказались и параметры решетки обеих фаз (для синтетической 
фазы £Z0=19,1 оА, &0=11,20А, с0=14,2бА, сс=90°, р=116°30', у=90°). 
Отсюда следует, что химический состав природного и искусственного сое
динений одинаков с точностью до возможных в природном минерале незна
чительных замещений. Таким образом, минералу № 2 можно приписать 
идеализированную формулу K2ZrSi20 7 и выделить его в самостоятельный 
минеральный вид.

Находка двух новых охарактеризованных выше минералов дополняет 
сведения о формах концентрации циркония в массивах нефелиновых сие
нитов.
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М. Е. ЯКОВЛЕВА

О МИНЕРАЛОГИЧЕСКОМ СОСТАВЕ МУЛДАКАЕВСКОЙ, 
АУШКУЛЬСКОЙ

И ТАШАУЛОВСКОЙ ЯШМЫ БАШКИРСКОЙ АССР

Мулдакаевская яшма образует группу крупных монолитов (рис. 1) 
в нескольких километрах к западу от дер. Мулдакаево. Глыбы лежат на 
поверхности у подножия небольшой горы, сложенной змеевиками. Неглу
бокие канавы и закопушки вокруг них также вскрывают сильно рассланцо- 
ванные и выветрелые змеевики. На глыбах никаких признаков змеевиков 
не обнаружено. По литературным данным (Смолин, 1968; Ферсман, 1954, 
1960), большое количество крупных монолитов встречено также в золо
тоносной Мулдакаевской россыпи.

А. Е. Ферсман о мулдакаевской яшме писал, что «это серо-синяя яшма, 
удивительной мягкости тона, с мелкими и тонкими черными жилочками 
в волнах синеватого, зеленоватого и пепельного цветов. Иногда она приоб
ретает зелено-синий цвет и в этом случае не имеет себе равной по красоте» 
(1954, стр. 347).

Минеральный состав мулдакаевской яшмы (Николаевской, обр. 2840) 
кратко списан М. Е. Яковлевой и Л. С. Путаловой (1971). Здесь же будет

Рис. 1. Мулдакаевская синяя яшма
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.дана более подробная характеристика. Минералами, слагающими породу, 
.являются кварц, амфибол, альбит; акцессорная примесь представлена гра
натом, сфеном и магнетитом. К в а р ц  развит в виде изометричных зерен 
то с полигональными прямолинейными, то с зазубренными контурами. 
Размер зерен от 7 до 20 мк. В секущих породу прожилках размер зерен квар
ца достигает 0,07—0,15 мм. А м ф и б о л  образует войлок из тонких иго
лочек, величина которых редко достигает 120x2 мк, обычно же около 
20 мк в длину. В наиболее крупных иголочках заметен плеохроизм, от свет
ло-желтоватого по Np' до светло-зеленого по N g '’,c:Ng' около 26°. Расшиф
ровка дифрактограммы позволяет отнести амфибол к щелочной разности 
(Гинзбург и др., 1961). А л ь б и т  микроскопически неразличим, и его 
присутствие установлено только по дифрактограммам. Г р а н а т  развит 
в виде очень мелких (редко до 2 мк) изометрических изотропных зерен, 
то рассеянных в породе, то образующих ветвящиеся очень тонкие цепочки. 
С ф е н также в виде очень мелких изометрических зерен, но с хорошо 
различимым высоким двупреломлением ассоциируется с гранатом. М а г 
н е т и т  встречается очень редко в виде мельчайших зерен. Структура 
породы нематогранобластовая, текстура массивная. Однако секущие породу 
кварцевые прожилки шириной до 0,2 мм, в которых наряду с более зерни
стым, чем в основной массе, кварцем присутствуют иголочки актинолита, 
а также подобные расщепленным волокнам цепочковидные скопления гра- 
дата с примесью сфена, придают породе при шлифовке брекчиевидный облик.

Химический состав (в вес. %) яшмы мулдакаевской (обр.3840), аушкульской (обр. 72836)
и ташауловской (обр. 7244)

(аналитик Г. А. Осалодкина)

Компоненты 2840** 72836 72441** Компоненты 2840 72836 72441

Si02 84,27 69,48 82,16 СаО 0,90 0,42 3,95
т ю 2 0,15 Необн. Н еобн. Na20 2,94* 4,99 0,02
А120 3 6,52 18,83 7,14 К20 0,25 4,28 0,03
Fe20 3 1,49 0,48 0,27 Н20+ 0,26 1,09 1,52
FeO 0,70 Необн. 1,84 н 2о- 0,56
MnO 0,24 0,07 0,04 S Не опр. 1,14
MgO 2,12 0,45 1,35

С у м м а 99,84 100,09 100,02
* Содержание в породе N azO непостоянно и достигает 4,52% .

** Спектрально установлена незначительная примесь Ga, V, Си, Со, Ni, Сг.
-*** Спектрально установлена незначительная примесь Sn, Ga, V, Си, Zn, Ni, Zr, Ba, La, J.

Химический анализ яшмы приведен в таблице. Ориентировочный пере
счет анализа на количественный минералогический состав позволяет пред
положить, что в породе содержится около 60—65% кварца, 20—25% аль
бита, 15—17% амфибола и не более 1 % граната со сфеном. На дифрактограм- 
мах образцов хорошо проявлены пики кварца, альбита и амфибола. На 
кривой нагревания зафиксированы две эндотермические остановки: одна 
при 575° С отражает модификационное превращение кварца, а другая 
при 980—993° С соответствует, по-видимому, разложению амфибола. Ана
логичная обстановка наблюдалась при нагревании синей яшмовидной поро
ды месторождения Кентерлау из Казахстана, содержащей войлокоподобный 
щелочный амфибол (Яковлева, Путалова, 1971).

Синий с зеленым оттенком цвет мулдакаевской яшмы вызван амфиболом, 
различная концентрация которого создает различную густоту синего цвета 
и различные оттенки то серого, то зеленого цвета.
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По составу и структуре мулдакаевская яшма очень похожа на роговик, 
но не исключено, что она представляет собой шлировые обособления ультра- 
основной магмы, так как аналогичные образования встречены в ультра- 
основных породах Казахстана (Яковлева, Путалова, 1971).

Аушкульская яшма залегает на восточном склоне горы Ауштая, образуя 
каменную россыпь в соседстве с коренными выходами известняков. Нахо
дится ли она в непосредственном контакте с известняками или россыпь 
обломков не является коренной, достоверно установить не удалось, но в поле 
сложилось впечатление в пользу первого предположения.

Характерная особенность аушкульской яшмы заключается в присутствии 
мелких (длиной до 3, реже 5 мм) ветвящихся дендритов и звездочек черного 
и серого цвета, резко выделяющихся на светлом сероватом и серовато-ро
зовом фоне«... Иногда сероватый камень прорезан большими жилками бурой 
или буро-красной окраски, образующими крупные ветвистые формы. 
Петрографически аушкульская яшма является настоящей кристаллической 
породой» (Ферсман, 1960, стр. 135). Прожилки местами фистончатые ши
риной до 1 см. Границы их резкие, в некоторых образцах подчеркнутые 
скоплениями мельчайших черных дендритов. Сочетания изгибающихся 
прожилков со скоплениями дендритов иногда создают причудливые рисунки. 
В породе различимы фенокристы таблитчатого полевого шпата до 2,5 мм, 
реже округлой формы кварца до 2 мм.

Под микроскопом описываемая порода состоит преимущественно из 
микрокристаллического альбита, калиевого полевого шпата и кварца с ред
кими фенокристами альбита и еще более редкими — кварца. А л ь б и т  
в основной массе образует таблички размером 0,06—0,1 мм в длину. По 
альбиту развивается г и б б с и т, величина чешуек которого около 3, реже 
до 10 мк. Гиббсит легко устанавливается при смачивании поверхности об
разца спиртовым раствором ализарина, окрашивающего его в ярко-розовый 
цвет. К а л и е в ы й  п о л е в о й  ш п а т  представлен ксеноморфными 
зернами, лишенными решетчатого строения. К в а р ц  образует изометрич- 
ные кристаллы псевдокубического облика размером 0,03—0,05 мм. Струк
тура основной массы панидиоморфнозернистая. Порода принадлежит к гра
нит-порфирам. Химический состав ее приведен в таблице. При пересчете 
химического анализа на минералогический получены следующие данные: 
альбита 43, калиевого полевого шпата 25, кварца 25, гиббсита 7%. На ди- 
фрактограмме хорошо проявлены пики всех минералов, кроме гиббсита, 
вероятно, в связи с его малым количеством.

Дендриты под микроскопом представлены бурым веществом со свето
преломлением меньшим, чем у бальзама. Они состоят из тонких шнурочков, 
протягивающихся между зернами полевых шпатов и кварца, по спайности 
в полевых шпатах и по трещинам в кварце. Причудливые изгибы и разветв
ления бурого вещества создают ветвящийся рисунок (рис. 2 и 3). После 
прокаливания образца породы, обогащенного дендритами, при 900° С он 
окрасился в светлый кремовый цвет и дендриты исчезли. Это обстоятельство, 
а также низкое светопреломление дендритов дают основание считать, что 
они представлены о р г а н и ч е с к  и м в е щ е с т в о м ,  которое про
никло в уже затвердевшую породу и осело по микротрещинкам, повторяя 
их форму.

В бурых прожилках под микроскопом различимы мелкие зерна и пластин
ки я р о з и т а  ярко-желтого цвета, со слабым плеохроизмом, одноосного, 
отрицательного, с очень высоким свето- и двупреломлением. Ярозит разви
вается по альбиту. Качественным анализом в составе прожилков установлено 
большое количество серы. Бурые прожилки образовались, вероятно, до 
дендритов, которые не проникают внутрь этих прожилков, а в некоторых 
случаях, достигая их, оседают вдоль зальбандов.

Следовательно, аушкульская яшма является полнокристаллической по
родой гранит-порфирового состава, в которую вначале по трещинам про-
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Рис. 2. Дендриты органического вещества в аушкульской яшме. Увел. 70, один николь

Рис. 3. Дендриты органического вещества в аушкульской яшме. Увел. 90, один николь

никли обогащенные железом и серой растворы, за счет которых и кристал
лизовался ярозит, образуя бурые прожилки.Позднее в породу по капил
лярам проникли растворы, обогащенные органическим веществом, отло
жившимся по границам зерен и в трещинках, образуя мелкие черные веточки 
и звездочки. Оба эти процесса создали породу с неповторимыми декоратив
ными особенностями.

Ташауловская яшма (обр. 72441) принадлежит к параллельно-ленточ
ным разностям с шириной полос не более 1 см. Цвет яшмы глубоко зеленый 
различной интенсивности в разных слоях, что резко проявляется на вывет-
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релых поверхностях и менее четко при полировке. Среди зеленых слоев 
изредка наблюдаются гематитизированные слойки шириной около 
0,5 мм.

Под микроскопом в составе яшмы различаются пумпеллиит, хлорит, 
халцедон и пирит.

П у м п е л л и и т  образует изометричные зернышки размером от 
1 до 7 мк. Цвет его ярко-зеленый, плеохроизм сильный от ярко-зеленого 
до бесцветного, хорошо различимы аномальные цвета интерференции. 
В основном пумпеллиит сравнительно равномерно рассеян в породе, но 
встречаются и стяжения округлой, реже неправильной формы. Вероятно это 
поры, которые пумпеллиит либо полностью заполняет, либо выстилает 
в них стенки, а середину выполняют то хлорит, то халцедон. Размер таких 
образований до 0,25 мм в диаметре. Х л о р и т  распознается только в по
рах, где он представлен чешуйками бледно-зеленоватого цвета длиной до 
5 мк. Х а л ц е д о н  также различим только в порах. П и р и т  представ
лен редкими мелкими зернами. Структура породы микрокриптокристалли- 
ческая с округлыми обособлениями, выполненными более крупными зерна
ми, чем в основной массе, и тонкими (не более 0,01 мм) прожилками пумпел- 
лиита.

На дифрактограмме хорошо проявлен кварц и плохо пумпеллиит. 
Последний представлен относительно интенсивным пиком 2,897 и слабыми 
пиками 4,38; 3,78; 2,95; 2,73 А. При расчете химического анализа яшмы 
(см. таблицу) на минеральный состав оказалось в избытке около 2% 
глинозема, который был отнесен к к а о л и н и т у ,  тем более, что порошок 
яшмы не окрашивается спиртовым раствором ализарина.

Очень приближенно количественный минеральный состав яшмы 
следующий: халцедона 72%, пумпеллиита 17%, хлорита 4%, каолинита 5%, 
пирита 2%. Зеленая окраска яшмы обусловлена в основном присутствием 
пумпеллиита, тонкорассеянного в халцедоне, при второстепенном влиянии 
хлорита.

Литература

Гинзбург И. В ., Сидоренко Г. А ., Рогачев Д . Л. О зависимости между главными изоморф
ными замещениями и некоторыми параметрами. •— кристаллической структуры амфи
болов. — Труды Мин. музея АН СССР, 1961, вып. 12.

Смолин А . П. Яшмы Урала и Алтая. Изд-во «Недра», 1968.
Ферсман А. Е. Очерки по истории камня, т. I, Изд-во АН СССР, 1954.
Ферсман А. Е. Путешествие за камнем. Изд-во АН СССР, 1960.
Яковлева М. Е., Путалова Л. С. О минералогическом составе некоторых яшм и о причине 

их окраски. — Новые данные о минералах СССР, вып. 20. Изд-во «Наука», 1971.



с о д е р ж а н и е

Барсанов Г. П., Чепижный К. И. О генетических типах вициналей на гранях крис
таллов кварца ....................................................................................................................  3

Барсанов Г. П., Сергеева Н. £ . ,  Чепижный К. И. О симметрии и строении форм
растворения на пинакоиде кристаллов кварца.................................................. ;  14

Виноградова Р . А . О серпентинах из скарнового месторождения Маргоз (Восточный
Саян) ..................................................................................................................................  26

Гинзбург И. В. О структурном типоморфизме пироксенов (исходя из объема элемен
тарной я ч е й к и ) ............................................................................................................ ... • 36

Добровольская М. Г., Ш адлунТ. Н., Дудыкина А. С., Есикова Г. С., Вяльсов Л. Н. 
Особенности состава и некоторых свойств галенита отдельных месторождений
Восточного Забайкалья .................................................................................................   60

Дорфман М . Д ., Икорский С. В., Самойлович М . И., Лебедев В. С. О природе
включений эгирина в нефелине Хибинского Щелочного массива.......................  70

Иванова Т. Н., Фекличев В. Г. Исследование микротвердости сподуменов.............  81
Корнетова В. А ., Казакова М. Е. Ураново-редкоземельный циртолит из пегмати

товых жил Адун-Чолона.....................................................................................................  91
Кудряшова В. И. Апофиллит из шаровых лав района пос. Тура (Эвенкийский нацио

нальный о к р у г)........................................................................................................ ■ ■ ■ 96
•Орлов Ю. Л ., Буберман Г. С. К характеристике алмазов, по физическим свойствам

относящихся к промежуточному типу.........................................................................  102
Орлов Ю. Л ., Татьянина Н. А. Узоры двупреломления и их происхождение в кри

сталлах алмаза..........................................................................................................................  108
Свешникова Е. В., БуроваТ. А . Минералы группы вёлерита и титан-розенбушит из

нефелиновых сиенитов Заангарья .............................................   119
Сергеева Н. Е., Еремин И. И. Микроморфологические и фазовые изменения титано-

магнетита при нагревании .................................................................................................  124
■Соколова М . Н., Забавникова Н. И., Рудницкая Е. С. Новые данные о составе ло-

моносовита и мурманита .............................................................................................. 129
Фельдман Л. Г., Сурков Б. К., Столярова Т. И. Флюоцерит из редкометальных 

гранитов Северного Тянь-Шаня и некоторые данные к генетической минерало
гии фторидов редкоземельных элементов................................................................... 143

Чистякова М . Б ., Свешникова О. Л ., Казакова М . Е. Акцессорный колумбит из
пегматитов Кента (Центральный Казахстан)............................................................  159

Яковлева М. Е. Яшмы дер. Старомуйнаково Учалинского района Южного Урала 166 
Яхонтова Л. К ., Грудев А . П. О механизме окисления арсенопирита.......................  172

Минералогические заметки
Анненкова Г. А . Поступления в Минералогический музей АН СССР в 1971 году 179 

Архангельская В. В ., Тулохонов М. И. Гадолинит из экзоконтакта метасоматических
щелочных гранитоидов Восточной Сибири................................................................ 182

Велихова Н. А . Эволюция состава и магнитной восприимчивости кальцита в процессе
постмагматического минералообразования....................................................................  188

Гинзбург И. В., Разманова 3. П. Результаты рентгеновского изучения бурого фас-
саита из Якутии ...........................................................................................................  191

Дорфман М . Д . Сростки кристаллов ильменита типа «розы» в Хибинском щелочном
массиве ..........................      195

Кудрин В. С., Кудрина М. А ., Столярова Т. И. Новые данные о минералах группы
ринкита ...............................................................................................................................  199

Осолодкина Г. А ., Анненкова Г. А . О войлокоподобном актинолите Приполярного
Урала ................................................................................ .............................................. . 204

•Степанов В. И., Илупин И. П. О находке витерита в осадочных породах северо-
восточной части Сибирской платформы......................................................................  207

Фромберг Э. Д . К вопросу о генезисе «риддерских яш м »............................................ 211
Хомяков А . П., Воронков А. А . Новые силикаты циркония в Ловозерском и Хибин

ском м асси вах .....................................................................................................................  215
Яковлева М. Е. О минералогическом составе Мулдакаевской, Аушкульской и Таша-

уловской яшмы Башкирской АССР..........................................................................  218

223



УДК 549.752.332:552.322.2(574.3)

Акцессорный колумбит из пегматитов Кента (Центральный Казахстан). Ч и с т  я к о '
в а М. Б. и др. В сб. «Новые данные о минералах СССР», вып. 22. Изд-во «Наука», 1973*

Описан колумбит своеобразного состава, содержащий большое количество марганца и
2 + 3 +ниобия. Железо присутствует в виде Fe и Fe . На основании результатов рентгенов

ского и термического изучения делается предположение о вхождении в колумбиты Мп 
Табл. 5. Библ. 11 назв. Илл. 2.

У Д К  549:553,89(234.853)

Яшмы дер. Старомуйнаково Учалинского района Южного Урала. Я к  ов л е в а М .  Е. 
В сб. «Новые данные о минералах СССР»., вып. 22. Изд-во «Наука», 1973.

Яшмы представлены параллельно-полосчатыми и сургучными ситцевыми разностями. 
Главные минералы первых—  кварц, эпидот, гранат и гематит. Кроме того, встречаются 
альбит, актинолит, серицит, биотит, пьемонтит, магнетит и пирит. Гранат принадлежит 
андрадиту и гроссуляр-спессартин-андрадиту. Сургучные ситцевые яшмы сложены кварцем, 
гематитом и магнетитом. Яшмы подверглись низкотемпературному региональному мета
морфизму. Табл. 2. Библ. 9 назв.

У Д К  549.755.34

О механизме окисления арсенопирита. Я х о н т о в а  Л.  К-.  Г р у д е в  А. П. В сб. «Но
вые данные о минералах СССР», вып. 22. Изд-во «Наука», 1973.

Стационарный электродный потенциал арсенопирита в дистиллированной воде состав
ляет -{-0,32 в. Д ля минерала, находящегося в гальванической паре с пиритом, он повыша
ется; с сульфоарсенидами — понижается незначительно или меняется; с арсенидами — 
снижается существенно. При окислении арсенопирита в кислой среде и в условиях быстрого 
отвода продуктов окисления может образоваться симплезит. Щ елочная среда благоприят
ствует скородитизации. Табл. 2. Библ. 9 назв.. Илл. 1.

У Д К 549(1)

Поступления Минералогического музея АН СССР в 1971 г. А н н е н к о в а  Г. А. В сб. 
«Новые данные о минералах СССР», вып. 22. Изд-во «Наука», 1973.

В 1971 г. фонды музея пополнились 1100 образцами из советских и зарубеж ны х место
рождений. Приводится описание наиболее интересных образцов и двух новых экспозиций. 
Илл. 6.

У ДК 519.615.2:552.33(571.5)

Гадолинит из экзоконтакта метасоматических щелочных гранитоидов Восточной Сибири.
А р х а н г е л ь с к а я  В.  В. ,  Т у л о х о н о в М .  И. В сб. «Новые данные о минералах 
СССР», вып. 22. Изд-во «Наука», 1973.

Гадолинит из пород экзоконтакта метасоматических гранитоидов Восточной Сибири 
является метамиктным торогадолинитом и характеризуется повышенными содержаниями 

2 +Th, Са, Fe . Приведены особенности происхождения минерала, его физические и оптиче
ские свойства, результаты рентгеноструктурного, термического, микрохимического и спект
рального анализов, состав редких земель в нем. Табл. 3. Библ. 5 назв. Илл. 1.

У Д К  549.742.111

Эволюция состава и магнитной восприимчивости кальцита в процессе постмагматического 
минералообразования. В е л и х о в а  Н. А. В сб. «Новые данные о минералах СССР», 
вып. 22. Изд-во «Наука», 1973.

Д ля выявления пяти типов разнотемпературных кальцитов установлена прямая взаимо
связь между содержанием суммы FeO и МпО, величиной магнитной восприимчивости и услов
ным потенциалом ионизации. Библ. 8 назв. Илл. 3.

У Д К 548.735.2/4:549.642.24(577.86)

Результаты рентгеновского излучения бурого фассаита Якутии. Г и н з б у р г  И.  В.,  
Р а з м а н о в а З .  П. В сб. «Новые данные о минералах СССР», вып. 22. Изд-во «Наука», 
1973.

3 + 3 +У фассаита, содержащего 0,44 A ljv и 0,36 (Fe ’ Al, Ti v j, на монокристаллах опре
делена пространственная группа С 2/с и параметры ячейки, значения которых необычно 
малы. По этим данным проиндицирована порошковая рентгенограмма. Табл. 3. Библ. 
8 назв.

У Д К  (471.21),549.641.23

Сростки кристаллов ильменита типа «розы» в Хибинском щелочном массиве. Д  о р ф •
м а н М. Д. В сб. «Новые данные о минералах СССР», вып. 22. Изд-во «Наука», 1973.

Описан редкий случай срастания кристаллов ильменита в форме розы в Хибинском ще
лочном массиве. Выделяются два типа сростков, которые в своем конечном развитии имеют 
в плане псевдогексагональные очертания. Образование сростков типа «розы», по-видимому, 
связано не только с закономерным ростом, но и с явлением расщепления. Табл. 2. Библ, 
2 назв. Илл. 4.
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О войлокоподобном актинолите Приполярного Урала. О с о л о д к и н а  Г. А. ,  А н н е н 
к о в  а Г. А. В сб. «Новые данные о минералах СССР», вып. 22. Изд-во «Наука», 1973.

Приведены морфологическое описание, оптическая характеристика, сравнительная рент
генометрия, химический анализ и его пересчет для образца из альпийских жил. Табл. 1- 
Библ. 3 назв. Илл. 1.

У Д К  549.643.22(471.501)

У Д К  549.66.

Новые данные о минералах группы ринкита. К у д р и н  В. С. и др. В сб. «Новые данные- 
о минералах СССР», вып. 22. Изд-во «Наука», 1973.

Описаны минералы группы ринкита — ринколит, ринкит, ловчоррит и вудьяврит, 
акцессорные минералы нефелин-сиенитовых пегматитов, образовавшиеся преимущественно 
в этой автометасоматической альбитизации. Приведены условия нахождения, физические 
свойства, рентгеновские данные, для ринкита и ловчоррита — химический состав. Ловчор
рит характеризуется высоким содержанием тория. Ринкит отличается необычной ориенти
ровкой оптической индикатрисы. Табл. 2. Библ. 5 назв. Илл. 1.

У Д К  549.742.23:552.14(571.56)

О находке витерита в осадочных породах северо-восточной части Сибирской платформы. С т е 
п а н о в  В. И., И л у п и н И. П. В сб. «Новые данные о минералах СССР», вып. 22. 
Изд-во «Наука», 1973.

Приведены данные о конкрециях и линзах доломитизированных известняков из битуми
нозной свиты нижнего кембрия, содержащих обильные категенические доломит-кальцито- 
вые прожилки с редкими кристаллами барита и озокеритом. Кристаллы витерита располо
жены в участках выщелачивания отдельных кристаллов барита и в свою очередь замещаются 
поздним мелкозернистым баритом. Кроме того, приведены сведения о новом типе минера
логических уровней, возникших за счет высыхания включения нефти в кристаллах барита. 
Библ. 5 назв. Илл. 1.

УДК 549.533.89(574.4)

К вопросу о генезисе «риддерских яш м ». Ф р о м б е р г Э .  Д. В сб. «Новые данные о м и
нералах СССР», вып. 22. Изд-во «Наука», 1973.

Петрографические и минералогические особенности «риддерских яшм» позволяют счи
тать их метаморфизованными гиалокластитами. Табл. 1. Библ. 4 назв. Илл. 3.

У Д К  549.6(470.21)

Новые силикаты циркония в Ловозерском и Хибинском массивах. Х о м я к о в  А. П* 
В о р о н к о в А .  А. В сб. «Новые данные о минералах СССР», вып. 22. Изд-во «Наука», 
1973.

На основании результатов комплексного исследования (измерение оптических и ф изи
ческих свойств, рентгеноструктурный анализ, использование данных по некоторым искус
ственным соединениям и т. п.) обосновывается правомерность выделения в качестве самостоя
тельных минеральных видов следующих двух природных фаз: N a2ZrSi20 7 (обнаружена сов
местно с келдышитом в Ловозерском массиве) и K2ZrSi20 7 (обнаружена совместно с эвдиа
литом и цирконом в Хибинском массиве). Табл. 2. Библ. 5 назв.

У Д К  549:553.89(234.353)

О минералогическом составе мулдакаевской, аушкульской и ташауловской яшмы, Башкир
ской АССР. Я к о в л е в а  М. Е. В е б . «Новые данные о минералах СССР», вып. 22. Изд-во» 
«Наука», 1973.

Минералами синей мулдакаевской яшмы являются кварц, альбит, амфибол и акцессор
ные — гранат, сфен и магнетит. О краска обусловлена войлокоподобным амфиболом. А уш - 
кульская яшма это гранит-порфир с прожилками ярозита и дендритами органического ве
щества. Зеленая таш ауловская яшма сложена халцедоном, а-кристобалитом, пумпеллиитом_ 
хлоритом, каолинитом и пиритом. О краска вызвана пумпеллиитом. Табл. 1. Библ. 5 назв_ 
Илл. 3.

227



Новые данные о минералах СССР

Вып. 22
Утверждено к печати

Минералогическим музеем им. А. Е. Ферсмана

Редактор Г. Ф. Неманова 
Редактор издательства М. И. Азизян  

Художественный редактор С. А. Литвак

Технические редакторы Л. И. Куприянова, В. В. Волкова

Сдано в набор 26/IX 1972 г. Подписано к печати 4/1II 1973 г. 
Формат 70X1087i6- Уел. печ. л. 21,1. Уч.-изд. л. 18,9. 

Тираж 1100 экз. Тип. зак. 1947. Т-02777. Бумага № 1 
Цена 1 р. 89 к.

Издательство «Н аука», 103717 ГСП,
Москва К-62, Подсосенский пер., 21

Набрано в Чеховском полиграфкомбинате Главполчграфпрома 
Комитета по печати при Совете Министров СССР 

г. Чехов, Московской области
Отпечатано во 2-й типографии издательства «На> ;а», 121099, 

Москва Г-99, Шубинский пер., 10


