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ВВЕДЕНИЕ
В последние годы много внимания уделяется 

механизмам внедрения, магматической диффе-
ренциации и кристаллизации дайковых пород 
(Baer, Heimann, 1995; Halls, Fahrig, 1987; Schultz 
et al., 2008; Chistyakova, Latypov, 2012). Геохи-
мические и изотопно-геохронологические ха-
рактеристики роев мафитовых даек являются 
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Приведены данные по дайкам высокомагнезиальных порфиритов (ДП) из (~2.09 млн лет) мафит-
гранитоидных плутонов еланского комплекса (ЕК). Маломощные (первые сантиметры) синплу-
тонические дайки характеризуются резкими ровными контактами без видимых закалочных зон, 
в отличие от более мощных (до 119 м шириной) даек с постепенными переходами. Дайки свежего 
облика, порфировые (бронзит, алюмоэнстатит, лабрадор), с тонкозернистой преимущественно 
кварц-полевошпатовой (+биотит, сульфиды, акцессории, ±гиперстен) основной массой. По хи-
мическому составу ДП являются средними породами (SiO2 = 58.9–60.3 мас.%), относятся к из-
вестково-щелочной серии с высокой магнезиальностью валовых проб (Mg# ~0.7) и фельзической 
(68.9–70.2 мас.%) основной массы (Mg# ~0.5). Для порфиритов характерно дифференцированное 
распределение редкоземельных элементов без контрастных аномалий Eu. Варьирующие по разме-
рам фенокристаллы бронзита характеризуются блоковой зональностью и содержат нерегулярные 
включения оливина (Mg# ~0.85), клинопироксена (Mg# ~0.88), флогопита (Mg# до 0.94), лабра-
дора, хромита, графита и сульфидов. Фенокристаллы алюмоэнстатита почти стерильны в отноше-
нии примесных элементов и минеральных включений. Геохимические особенности, а также при-
сутствие диффузионных зон, реакционных кайм и резорбированных граней фенокристаллов как 
ортопироксена, так и плагиоклаза указывают на процессы перекристаллизации и/или частичного 
растворения кристаллов, неравновесных с расплавом, и свидетельствуют об интрателлурической 
природе фенокристаллов даек, ядра которых унаследованы от дериватов/кумулатов ЕК. Резуль-
таты минеральной термометрии демонстрируют: (1) стартовые температуры родительской магмы 
1200–1400 °С и (2) температуры кристаллизации 1080–1155 °С ЕК, а также (3) температуры 910–
1070 °С внедрения ДП. Петрологическая модель предполагает генерацию высокотемпературных 
магм ЕК, схожих с бонинитами из верхней метасоматизированной мантии. Расплав контамини-
рован породами континентальной коры. Подразумевается существование в коре промежуточного 
эволюционировавшего магматического очага. Расплав ДП, как результат завершения эволюции 
промежуточного очага, внедрялся в еще неостывшие плутоны ЕК.

Ключевые слова: палеопротерозой, плагиоклаз-ортопироксеновые порфириты, высокомагнези-
альные гранитоиды, геохимия, минералогия, бронзит, алюмоэнстатит
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хорошими индикаторами для геодинамических 
интерпретаций и восстановления эволюции ги-
потетических суперконтинентов. Большинство 
даек представляют собой результат кристалли-
зации расплавов, близких к родоначальным, что 
позволяет сопоставить схожие дайки, распро-
страненные на разобщенных террейнах, и уста-
новить природу магматических источников. 
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ПЕТРОГЕНЕЗИС СИНПЛУТОНИЧЕСКИХ ВЫСОКОМАГНЕЗИАЛЬНЫХ ПОРФИРОВЫХ ДАЕК

Другое направление петрологических иссле-
дований связано с так называемыми синплуто-
ническими дайками, которые внедряются одно-
временно с плутонами разного состава. Сходство 
дайковых пород с мафитовыми включениями 
в гранитных плутонах используется как доказа-
тельство смешения контрастных, коровых гра-
нитных и мантийных мафитовых магм (Barbarin, 
2005; Bateman, 1995; Collins et al., 2000). Суще-
ствуют также синплутонические дайки, генери-
рующиеся из того же магматического очага, что 
и ассоциирующие плутонические породы. Как 
правило, дайки поздних стадий эволюции маг-
матического очага интрудируют частично или 
полностью затвердевшие комагматичные интру-
зии или являются сателлитами и представляют 
собой остаточные расплавы. Широко известно, 
что такие дайки обогащены несовместимыми 
компонентами по сравнению с плутонически-
ми комагматами (Chistyakova, Latypov, 2012). 
Несмотря на то, что синплутонические дайки 
несут полезную информацию о магматической 
дифференциации и условиях кристаллизации, 
им мало уделяется внимания в петрологической 
литературе. 

В данной работе рассмотрены петрография 
и химические составы основной массы и вало-
вых проб плагиоклаз-ортопироксеновых пор-
фировых даек (для краткости будем называть их 
порфиритами), комагматичных никеленосным 
плутонам, дифференцированных от норитов до 
гранодиоритов (Terentiev et al., 2016). Дается де-
тальная характеристика фенокристаллов, мор-
фология, составы и зональность которых позво-
ляют понять кинетику кристаллизации (Viccaro 
et al., 2010) и оценить условия кристаллизации 
начиная от зарождения магм на больших глу-
бинах до извержения/внедрения (Tatsumi, 2006; 
Cashman, 1992; Iezzi et al., 2011; Pupier et al., 2008; 
Putirka, 2008) даек и интрудируемых плутонов.

ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ ПОЗИЦИЯ
Расслоенные мафит-ультрамафитовые интру-

зии и мафит-гранитоидные субвулканические 
тела широко распространены в Воронцовском 
террейне, который геотектонически рассма-
тривается как часть палеопротерозойского Вос-
точно-Сарматского орогена (ВСО) между ар-
хейскими сегментами Восточно-Европейского 
кратона (ВЕК, Щипанский и др., 2007). Иссле-
дуемые дайки приурочены к мафит-гранитоид-
ным массивам еланского комплекса (ЕК), тела 
которого локализованы (рис. 1) восточнее круп-
ного Елань-Коленовского расслоенного плуто-

на (Бочаров и др., 1986) с возрастом, по U-Pb 
данным по цирконам, 2073±8.3 млн лет (Teren-
tiev et al., 2016). Массивы ЕК формировались 
за счет магматической дифференциации пред-
варительно контаминированного высокомагне-
зиального мафитового (Терентьев, Савко, 2016) 
или коматиитового (Бочаров и др., 1987) распла-
ва, а ритмичная зональность с резкими контак-
тами между мафитовой и гранитоидной фазами 
является результатом повторяющихся магмати-
ческих импульсов (Терентьев, Савко, 2016). Все 
плутоны ЕК внедрены в палеопротерозойские 
терригенные, преимущественно метапелитовые 
породы. Вмещающие породы деформированы 
и зонально метаморфизованы при температурах 
450–750 °С и давлениях 3–4 кбар (Савко, Гера-
симов, 2002). Протолит последних относятся 
к флишоидным осадкам аккреционных призм 
на активных континентальных окраинах (Сав-
ко и др., 2011; Щипанский и др., 2007; Terentiev, 
Santosh, 2016). Геохимические по валовым про-
бам (Переславцев, 1993; Чернышова, 2002), ми-
нералого-петрографические (Чернышова, 1997) 
и геохронологические по цирконам (Terentiev et 
al., 2016) исследования Еланского и Елкинского 
типовых плутонов и сопутствующих им порфи-
ритов демонстрируют, что они одновозрастны 
и комагматичны.

На уровне эрозионного среза, погребенного 
под чехлом фанерозойских осадков мощностью 
150–200 м, плутоны ЕК представляют собой 
концентрически зональные тела около 3–4 км 
в диаметре с зонами, дифференцированными 
от краевых мафитов до гранитоидов в центре. 
Пироксеновые роговики, развитые в краевых 

Рис. 1. Схема расположения интрузивных тел.
Заштрихованы массивы ЕК.
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ТЕРЕНТЬЕВ

зонах метаосадочных ксенолитов и вдоль кон-
такта интрузий, а также порфировидные струк-
туры пород и присутствие низкоглиноземистой 
роговой обманки показывают кристаллизацию 
в малоглубинных условиях, вероятно, менее 
1 кбар. Еланский и Елкинский плутоны могут 
быть подразделены на кумулятивную, диффе-
ренцированную и дайковую серии, что хорошо 
иллюстрируется изменением размеров породо-
образующих кристаллов и характера их зональ-
ности (рис. 2). Кумулятивная серия преобладает 
в краевой части плутонов и состоит из массив-
ных флогопитовых и флогопит-роговообман-
ковых меланоритов, плагиоортопироксенитов, 
флогопитовых и пироксеновых горнбленди-
тов, роговообманковых мелагаббро и кварце-
вых мелагаббродиоритов, которые часто несут 
промышленное сульфидное никелевое оруде-
нение. Они являются наиболее примитивными 
породами и характеризуются минимальными 
концентрациями несовместимых компонентов. 
Кумулаты встречаются также среди разреза диф-
ференцированной серии, тем самым нарушая 
общий тренд от мафитов к гранитоидам. Диффе-
ренцированная серия залегает в центре массивов 
и имеет мощность более 1.5 км. Она состоит из 
чередующихся высокомагнезиальных биотит-
ортопироксеновых и амфибол-биотит-орто-
пироксеновых кварцевых меладиоритов, мела-

монцодиоритов и мелагранодиоритов, которые 
ближе к ядру массива могут постепенно перехо-
дить или иметь резкие контакты с биотитовыми 
и биотит-роговообманковыми кварцевыми ди-
оритами, тоналитами, гранодиоритами, монцо-
гранитами. Наиболее меланократовые породы 
дифференцированной серии порфировидные 
с тонко-, мелкозернистой офитовой основной 
массой. Мезократовые гранитоиды дифферен-
цированной серии чаще всего равномернозер-
нисты. Породы обеих серий, и реже метаосадки 
вблизи интрузий секутся дайками порфиритов, 
которые являются предметом настоящего иссле-
дования.

ОТБОР ОБРАЗЦОВ И МЕТОДЫ 
ИССЛЕДОВАНИЯ

Главные элементы были определены ренге-
но-флуоресцентным методом (XRF) на спек-
трометре S8 Tiger (Bruker AXS GmbH, Германия) 
в Воронежском государственном университете. 
Калибровка спектрометра и обработка резуль-
татов осуществлялась с использованием стан-
дартных образцов химического состава горных 
пород (GSP-2, СГ-4, СКД-1). Точность анализа 
составляла 1–3% для элементов с концентра-
циями выше 0.5 мас.% и до 5% для элементов 
с концентрацией  ниже 0.5 мас.%. Редкие и рас-
сеянные элементы определяли методом индук-
ционно-связанной плазмы с масс-спектро-
метрическим окончанием анализа (ICP-MS) 
в Институте проблем технологии микроэлектро-
ники и особочистых материалов (Черноголов-
ка). Разложение образцов пород в зависимо-
сти от их состава проводили путем кислотного 
вскрытия как в открытой, так и в закрытой си-
стемах. Пределы обнаружения для REE, Hf, Ta, 
Th, U составляли 0.02–0.03 ppm, для Nb, Be, 
Co – 0.03–0.05 ppm, для Li, Ni, Ga, Y – 0.1 ppm, 
для Zr – 0.2 ppm, для Rb, Sr, Ba – 0.3 ppm, для 
Сu, Zn, V, Cr – 1–2 ppm. Правильность анали-
за контролировалась путем измерения между-
народных и российских стандартных образцов 
GSP-2, AGV-2. Ошибки определения концен-
траций составляли от 3 до 5 отн.% для большин-
ства элементов.

Локальные анализы минералов выполнены 
на электронном микроскопе Jeol 6380LW с си-
стемой количественного энергодисперсионного 
анализа Inca (аналитик Н.С. Базиков, ВГУ). Ус-
ловия анализа: ускоряющее напряжение 20 кв, 
ток зонда 1.2 mA, время набора спектра 90 сек, 
диаметр пучка 1–3 мкм. ZAF-коррекция при 
расчете содержания окислов и оценка точности 

Рис. 2. Зависимость размера кристаллов ортопирок-
сена и плагиоклаза в матриксе от ширины зональ-
ной каймы в фенокристаллах. 
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проводились с помощью комплекта программ 
математического обеспечения системы. Точ-
ность анализа систематически контролирова-
лась по эталонным образцам природных и син-
тетических минералов. Составы основной массы 
определялись площадным методом на участках 
отсутствия фенокристаллов. Площадь скани-
рованных участков составляла 0.015–0.25 мм2. 
После 7–10 площадных измерений оценивалось 
среднее содержание и стандартное отклонение 
концентраций главных элементов для каждого 
проанализированного образца. 

Содержания РЗЭ и других элементов при-
месей в ортопироксенах определялись в Ярос-
лавском филиале Физико-технологического 
института РАН с использованием вторично-ион-
ного микрозонда CAMECA IMS-4F (аналитики 
С.Г. Симакин, Е.В. Потапов). Методика измере-
ний соответствовала изложенной в (Nosova et al., 
2002).

РЕЗУЛЬТАТЫ ИССЛЕДОВАНИЯ
Полевые взаимоотношения

и петрография

Дайки порфиритов разной видимой мощно-
сти от первых сантиметров до 119 м, что установ-
лено по керну скважин, секут массивные породы 
дифференцированной серии как мафитовой, так 
и гранитоидной фаз ЕК. Контакты между дайка-
ми и вмещающими плутоническими породами 
неодинаковы. Как правило, маломощные дайки 
до 2 м характеризуются резкими ровными кон-
тактами, но без явных закалочных зон, а более 
мощные дайки (10 м и более) визуально посте-
пенно переходят в порфировидные кварцевые 
меладиориты и меламонцодиориты. Дайки то-
налитов и гранодиоритов (сателлиты) секут как 
вмещающие породы дифференцированной се-
рии, так и дайки порфиритов, что подтверждает-
ся присутствием ксенолитов последних.

Основная масса в порфиритах тонкозер-
нистая с размерами кристаллов 10–20 мкм 
и лейстовидным плагиоклазом, а в зонах по-
степенного перехода к породам дифференци-
рованной серии или в центре даек – до 50 мкм 
и изометричным плагиоклазом. Она сложена 
плагиоклазом (An = 26– 47), калиевым поле-
вым шпатом, биотитом (XFe = 26–46), кварцем, 
сульфидами, акцессорными минералами (рутил, 
ильменит, апатит, циркон, хромшпинелиды), 
спорадически ортопироксеном (XMg = 68–79). 
Идиоморфизмом обладают пироксены, плагио-
клазы, сульфиды, промежутки между которыми 

заполнены кварцем, калиевым полевым шпатом 
и биотитом. В основной массе часто наблюда-
ются землистого облика карбонатные зональ-
ные агрегаты с тонкой оторочкой из прозрачных 
карбонатов или кварца, часто вытянутые и изо-
метричные (0.1×0.3 мм и более). 

Фенокристаллы даек представлены преобла-
дающими ортопироксенами и плагиоклазами, 
сульфидами, а также спорадически оливином 
и редко – оплавленным кварцем. Соотноше-
ние фенокристаллов и основной массы изме-
няется от 20 до 40%, а размеры фенокристаллов 
ортопироксена сильно варьируют в интервале 
0.12–4.33 мм при логарифмически нормальном 
унимодальном распределении (данные подсчета 
1000 кристаллов в 10 шлифах). Фенокристаллы, 
как правило, монокристалличны, за исключени-
ем ортопироксеновой оторочки вокруг оливина 
и гломеропорфировых сростков ортопироксе-
на и плагиоклаза, а также немногочисленных 
включений пород, по структурно-текстурным 
особенностям идентичных дифференцирован-
ной и/или кумулятивной сериям ЕК. Преобла-
дающие фенокристаллы ортопироксена и пла-
гиоклаза характеризуются многообразием форм, 
размеров и внутреннего строения. Среди орто-
пироксеновых фенокристаллов выделяются две 
главные разновидности: (1) количественно пре-
обладающие относительно крупные (≥200 мкм) 
изометричные кристаллы с многочисленными 
включениями силикатов (изометричный оли-
вин, ксеноморфный лабрадор, чешуйки флого-
пита, иногда хромшпинелиды, графит, сульфи-
ды) с/без биотитовой реакционной каймы и (2) 
редкие (до 2.5%) удлиненные мелкие (<200 мкм 
по короткой оси) кристаллы без включений или 
с вростками сульфидов и рутила с характерной 
каймой, контрастно отличающейся от ядра. 
Крупные кристаллы демонстрируют как ровные 
отчетливые грани, так и в разной степени изви-
листые края с заливами и проникновением в них 
основной массы породы, а также вростки руд-
ных минералов и других силикатов (рис. 3). Уд-
линенные кристаллы чаще всего сохраняют свои 
кристаллографические формы. 

Среди фенокристаллов плагиоклаза так-
же выделяются две разновидности: (1) изоме-
тричные концентрически-зональные >100 мкм 
в диаметре и (2) широко развитые удлиненные 
более мелкие кристаллы (<50 мкм по короткой 
оси). Оба типа фенокристаллов демонстрируют 
различную степень резорбированности и вза-
имодействия с основной массой порфиритов. 
Следует отметить присутствие полевошпатовых 
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кристаллов ситовидного облика. Причем врост-
ки одного минерала в другом наблюдаются как 
в краевой, так и в ядерной частях кристаллов. 

Составы фенокристаллов
и основной массы

Основная масса порфиритов контрастно от-
личается от основной массы порфировидных 
кварцевых диоритов дифференцированной се-
рии. Она характеризуется высокими содержани-
ями (мас.%) SiO2 (68.9–70.2), TiO2 (0.57–0.63), 
K2O (2.8–3.9), умеренными Al2O3 (13.8–14.5), 
FeO (1.6–2.7) и низкими CaO (3.1–3.9) и MgO 
(0.9–1.25). По сравнению с породами дифферен-
цированной серии в порфиритах пониженная 
магнезиальность (Mg# = 0.43–0.61), а концен-
трации большинства главных элементов совпа-
дают с трендом конечных дериватов ЕК (рис. 4).

Фенокристаллы ортопироксена первого типа 
обладают бронзитовым составом со стабиль-
ной магнезиальностью (Mg# 85–91), нарушае-
мой вблизи трещин или минералов-включений 

(рис. 5 a,б). Бронзит содержит низкие концен-
трации TiO2 (до 0.36%) и умеренные Al2O3 (0.23–
2.71%), Cr2O3 (до 1.03%) и CaO (0.17–2.56%). 
Пятнистая зональность характерна для кристал-
лов с блоковым погасанием. В краевых нере-
зорбированных зонах бронзита, особенно в тех, 
которые напрямую контактируют с основной 
массой, наблюдается постепенное падение маг-
незиальности от Mg# 85 до Mg# 75. Некоторые 
кристаллы в краевой части содержат включе-
ния/вростки изометричного пирротина и чер-
веобразного плагиоклаза, основность которого 
падает (от An46 до An28) от внешней к внутренней 
части зоны вкрапленности (рис. 5 в, г). При этом 
магнезиальность ортопироксена, вмещающего 
вростки плагиоклаза, растет до Mg# 91, возрас-
тает также в два раза содержание Al2O3, а CaO па-
дает в два раза по сравнению с ядрами.

Второй тип фенокристаллов ортопироксена 
по химическому составу очень близок клиноэн-
статиту. Однако отсутствие характерных двойни-
ков и прямое погасание свидельствуют в пользу 

ТЕРЕНТЬЕВ

Рис. 3. (а) Фенокристаллы ортопироксена первого типа с вариациями степени оплавленности, ширины и насыщен-
ности ситовидной каймы. (б) Фенокристаллы ортопироксена второго типа.
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ортоэнстатита. Энстатитовые ядра характеризу-
ются высокой магнезиальностью (Mg# 88–100), 
в среднем составляющей около 97, высокими 
концетрациями Al2O3 (2.32–8.36%), низкими 
CaO (0.15–0.90%). Они почти стерильны в отно-
шении Mn, Cr, Ti (редкие значения выше пре-
дела чувствительности). Тонкие, контрастно 
отличающиеся от ядра окраской каймы близки 
по составу каймам в крупном бронзите и кри-
сталлам в основной массе порфиритов с магне-
зиальностью, снижающейся до Mg# 75 (рис. 6). 
Сложнопостроенные изометричные кристаллы 
энстатита с включениями плагиоклаза, пирро-
тина и рутила обладают хорошо выраженной 
зональностью. Края представлены ортопироксе-
ном с магнезиальностью равной магнезиально-
сти кристаллов основной массы (Mg# = 74–80). 
Затем следует переходная зона с ортопироксе-
ном повышенной глиноземистости и выросшей 
магнезиальностью (Mg# = 80–86). Самая ши-
рокая зона сложена алюмоэнстатитом (Mg# = 
90–99) с низкими или на пределе чувствитель-
ности содержаниями таких примесей, как Mn, 
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Рис. 4. Положение составов матрикса порфиритов 
(многоугольники) на вариационных диаграммах по 
сравнению с составами дифференцированной серии 
ЕК (серое поле по Терентьев, Савко, 2016). Жирны-
ми стрелками показаны тренды дифференциации 
бонинитовой серии, построенные по данным (Taylor 
et al., 1994).
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Рис. 5. (а, б) Зональность фенокристаллов ортопи-
роксена под микроскопом. (в, г) Фенокристалл орто-
пироксена с каймой, характеризующейся вкраплен-
ностью пирротина и червеобразного плагиоклаза.
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Cr, Ti, и с включениями плагиоклаза, рутила 
пирротина (рис. 6). Ядро представлено высоко-
магнезиальным (Mg# = 88–93) ортопироксеном 
с высокими концентрациями Al2O3, CaO, Cr2O3 
по сравнению с другими зонами сложнозональ-
ных кристаллов.

Химические анализы фенокристаллов пла-
гиоклаза подтверждают их концентрическую 
зональность с вариациями относительно низ-
ко- (An56–61) и высококальциевых зон (An62–65) 
в обоих типах вкрапленников. Статистически 
удлиненные кристаллы кислые (кальциевость 
падает до An49) по сравнению с изометричными. 
В редких случаях тонкая кайма по фенокристал-
лам плагиоклаза демонстрирует обогащенность 
альбитовым миналом (An до 42).

Следует отметить также составы ситовид-
ных кристаллов полевых шпатов, которые вы-
глядят как порфировидные вкрапленники. 
Мы не относим их к пертитовым структурным 
разновидностям, поскольку они неоднородны 
и помимо плагиоклаз-щелочнополевошпато-
вых симплекситов образуют срастания с квар-
цем и содержат включения минералов основной 
массы, таких как ортопироксен, биотит, рутил, 
сульфиды. Среди ситовидных кристаллов вы-
деляются две разновидности. Первая разновид-
ность представлена изометричными зональ-
ного строения кристаллическими агрегатами, 
в которых от края к центру наблюдается кайма 
криптопертитов переменного состава An54A-
b45Or01–An32Ab51Or17–An08Ab27Or65, затем следует 
промежуточная зона плагиоклазового состава 
(An43–57) с вростками криптопертитов, а внутре-
няя часть представлена неупорядоченным сра-
станием андезина, калиевого полевого шпата 
и кварца с включениями темноцветных мине-
ралов, характерных для основной массы пор-
фиритов. Вторая разновидность идиоморфного 
облика тоже зональна: краевая зона сложена 
андезином (An49–51); широкая промежуточная 
зона представлена антипертитами, в которой 
ближе к внутренней зоне появляются включе-
ния кварца и повсеместно развиты включения 
рутила и сульфидов; а внутрення часть, струк-
турно аналогичная основной массе порфи-
ритов, представлена кварц-полевошпатовым 
агрегатом с биотитом и рутилом.

Составы минералов-влючений
в фенокристаллах ортопироксена

Включения в фенокристаллах бронзита 
представлены изометричным оливином, хром-
шпинелидами, чешуйками флогопита, редким 

клинопироксеном, неправильной формы пла-
гиоклазами и в некоторых случаях сульфидами 
и графитом. Оливин раньше всех подвержен 
вторичным изменениям, поэтому часто заме-
щен серпентином, тальком или их смесью. Не-
измененные кристаллы характеризуются маг-
незиальностью (Mg# = 82–85), совпадающей 
с магнезиальностью вмещающего бронзита. 
Содержания элементов-примесей ниже преде-
ла чувствительности, за исключением MnO (до 
0.43%), реже CaO (до 0.21%) и Na2O (до 0.35%). 
Хромшпинелиды имеют очень малые размеры 
(редко более 2 мкм), поэтому чистые микрозон-
довые анализы удалось получить для единичных 
кристаллов.

Флогопит характеризуется умеренными со-
держаниями TiO2 (около 1.5%), примесью Cr2O3 
(до 0.43%) и высокой магнезиальностью (Mg# 
до 94). Включения плагиоклаза с примесями 
железа и калия варьируют от An28 до An63, од-
нако средневзвешенный состав соответствует 
лабрадору с An55. Включения клинопироксена 
авгитовые по составу с высокой магнезиально-
стью (Mg# ~ 88). Они содержат TiO2 до 0.63%, 
Al2O3 – 3.2–4.6%, Cr2O3 – 0.7–1.0%.

Геохимия валовых проб 

По химическому составу (рис. 4) порфири-
ты являются средними породами (SiO2 = 58.9–
60.3 мас.%), относятся к известково-щелоч-
ной серии по (Middlemost, 1994) (Na2O+K2O 
<6.5 мас.%). По сравнению с породами диф-
ференцированной серии ЕК в порфиритах 
аналогичная высокая магнезиальность (Mg# 
около 0.7). Концентрации большинства глав-
ных элементов в порфиритах попадают в цен-
тральную часть тренда дифференцированной 
серии (рис. 7 a,б). Для них характерно диффе-
ренцированное распределение редкоземель-
ных элементов (РЗЭ) относительно хондрита 
с резким преобладанием легких РЗЭ над тяже-
лыми (La/ Yb) N=10.5–12.1. Европиевая анома-
лия проявлена незначительно (Eu*/Eu = 0.72–
0.77). Так же как для дифференцированной 
серии ЕК, для порфиритов характерны обога-
щение легкими РЗЭ и элементами с крупными 
ионными радиусами (LILE), отрицательные 
аномалии Nb, Ti, Sr относительно примитив-
ной мантии (рис. 7 a,б).

Геохимия фенокристаллов
ортопироксена

Хондрит-нормализованные спектры РЗЭ 
(рис. 7в, г) в ядрах бронзита из порфири-
тов и окружающих кварцевых диоритов 
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характеризуются субхондритовым распределе-
нием со слабым обогащением тяжелыми РЗЭ 
относительно легких (LaN/YbN = 0.05–0.59) 
и средних (LaN/ SmN = 0.13–1.47) и умеренной 
аномалией Eu (Eu/Eu* ~0.4). По сравнению 
с другими ортопироксенами бронзит обогащен 
Cr (2024–4143 г/т), Ni (251–412 г/т), Co (62–
72 г/т) (табл. 1). Алюмоэнстатит характеризу-
ется отчетливым обогащением тяжелыми РЗЭ 
(LaN/ YbN  = 0.01–0.31) и отрицательной ано-
малией Eu (Eu/ Eu* ~0.17). Однако наблюда-
ется разница в соотношении легких и средних 
РЗЭ в самостоятельных кристаллах энстатита 
(LaN/ SmN = 2.2 и 4.4) и в мантиях по бронзиту 
(LaN/SmN = 0.12 и 0.21). Алюмоэнстатит умерен-
но обогащен Ti и характеризуется наименьши-
ми концентрациями Cr (245–335 г/т), Ni (45–
145 г/т), Co (1.0–1.4 г/т) (табл. 1). 

Хондрит-нормализованные спектры РЗЭ 
в ортопироксенах матрикса из порфиритов 
и окружающих кварцевых диоритов характери-
зуются схожим распределением с контрастной 
аномалией Eu (Eu/Eu* ~0.08–0.14). Отличие 
заключается в слабом обеднении легкими РЗЭ 
матрикса порфиритов (LaN/YbN = 0.42 и 0.97) по 
сравнению с сильным обеднением легкими РЗЭ 
матрикса диоритов (LaN/YbN = 0.04). По содер-
жаниям Cr, Ni, Co ортопироксен матрикса со-
поставим с ядрами бронзита (табл. 1). Каймы 
вокруг фенокристаллов характеризуются суб-
хондритовым распределением РЗЭ при 10-крат-
ном увеличении РЗЭ относительно хондрита 
(LaN/YbN = 0.3–1.2) и без контрастных аномалий 
Eu (Eu/Eu* ~0.3–0.8). Каймы в значительной 
степени относительно всех остальных морфо-
типов ортопироксена обогащены Ti и V, харак-
теризуются высокими концентрациями элемен-
тов, таких как Rb, Sr, Zr, Ba (табл. 1).

ПЕТРОГЕНЕЗИС СИНПЛУТОНИЧЕСКИХ ВЫСОКОМАГНЕЗИАЛЬНЫХ ПОРФИРОВЫХ ДАЕК

Рис. 7. (a, б) Нормализованное к хондрит- и к примитивной мантии распределение редких и рассеянных элементов 
в порфиритах и их вероятных комагматах ЕК. Данные по породам дифференцированной и кумулятивной серий ЕК 
из работ (Терентьев, Савко, 2016; Terentiev et al., 2016); составы матрикса порфиритов расчитаны исходя из пропор-
ционального вычитания концентраций каждого элемента в фенокристаллах плагиоклаза и пироксена из среднего 
состава валовых проб. Составы бонинитов по (Falloon et al., 2008), хондрит С1 и примитивная мантия по (Sun, 
McDonough, 1989). (в, г) Хондрит-нормализованное распределение редкоземельных элементов в ортопироксенах 
из порфиритов. Для сравнения показаны составы ядер ортопироксена из порфиритов и их вероятных комагматов 
ЕК (серые поля).
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ОБСУЖДЕНИЕ
Происхождение фенокристаллов

Несмотря на то, что порфириты характери-
зуются почти равномерной порфировой струк-
турой, не все фенокристаллы идиоморфны. 
Вкрапленники ортопироксена характеризуются 
размерами с высокой дисперсией, но без ста-
тистически значимой дискретности и, соотве-
ственно, без расчленения на ясно выраженные 
размерные фракции. Контрастные отличия на-
блюдаются по химическому составу и внутрен-
нему строению кристаллов, что позволило выде-
лить бронзит с многочисленными включениями 
и алюмоэнстатит, лишенный как включений, 
так и большинства примесных элементов. Ши-
роко распространенные фенокристаллы орто-
пироксена первого типа и включения оливина 
в них высоко магнезиальны (Mg# около 88 и 84) 
по сравнению с валовым составом матрицы пор-
фиритов (Mg# = 43–61). Принимая во внима-
ние коэффициенты распределения (Fe-Mg) 
оливин-жидкость и ортопироксен-жидкость, 
равные 0.331 и 0.288 соответственно (Sugawara, 
2000), фенокристаллы ортопироксена и вклю-
чения оливина находятся в равновесии с жид-
костью, магнезиальность которой не менее 65. 
Таким образом, в порфиритах присутствует не-
равновесный ортопироксен, который не может 
кристаллизоваться из расплава, соответстую-
щего составу матрикса, в котором он находит-
ся. С другой стороны, в равновесии с матрик-
сом находятся ортопироксеновые каймы вокруг 
фенокристаллов и ортопироксен с Mg около 
75 в основной массе порфиритов. Присутствие 
диффузионных зон, реакционных кайм и резор-
бированных граней фенокристаллов как орто-
пироксена, так и плагиоклаза (рис. 3) указывает 
на процессы перекристаллизации и/ или частич-
ного растворения кристаллов, неравновесных 
с расплавом (Klügel, 2001; Tomiya, Takahashi, 
2005), и еще раз подтверждает ксеногенную при-
роду фенокристаллов даек. Составы и внутрен-
няя структура фенокристаллов ортопироксена 
и плагиоклаза из порфиритов аналогичны со-
ставам и внутренней структуре этих минералов 
из пород кумулятивной серии, составам и вну-
тренней структуре ядерных частей ортопирок-
сена и плагиоклаза из наиболее примитивных 
(мафитовых) дериватов дифференцированной 
серии. Геохимические особенности кайм орто-
пироксена, такие как обогащенность коровыми 
элементами Rb, Sr, Zr, Ba, контрастные отри-
цательные аномалии Eu подразумевают их фор-
мирование при параметрах, отличающихся от 

условий кристаллизации ядер с субхондритовым 
распределением РЗЭ (рис. 7в, г) и обогащенно-
стью мантийными элементами, например Cr. 
Это свидетельствует в пользу интрателлуриче-
ского (унаследованного от предыдущих этапов 
кристаллизации) происхождения фенокристал-
лов порфиритов. Исключения составляют фено-
кристаллы алюмоэнстатита, которые не обнару-
жены в каких-либо других сериях ЕК. 

Генетическая связь даек
и плутонических пород

Секущие взаимоотношения и отсутствие за-
калочных зон свидетельствуют о внедрении даек 
на завершающей стадии затвердевания плуто-
нов, когда слагающие их породы были все еще 
горячими. Эти же признаки вместе с родством 
геохимических особенностей порфиритов и вме-
щающих плутонических пород (рис. 4, 7a,б) мо-
гут быть объяснены следующими генетическими 
моделями. (1) Порфириты, возможно, являлись 
результатом кристаллизации интеркумулусного 
расплава, отделившегося от плутонической ма-
трицы (кумулятивная и дифференцированная 
серии плутонов), как это было предположено 
М.Н. Чернышовой (1997). При этом часть фено-
кристаллов ортопироксена и плагиоклаза при-
знавалась сингенетичной матрице порфиритов. 
(2) Другой возможностью образования порфи-
ритов является дифференциация промежуточ-
ного магматического очага с последующим за-
хватом кристаллов ортопироксена и плагиоклаза 
из кумулатов или дифференцированной серии. 
(3) Версию о смешении магм контрастного кис-
лого (матрикс порфиритов) и мафитового (высо-
комагнезиальные породы ЕК) также необходи-
мо рассмотреть. Признаки смешения (Janoušek 
et al., 2004), такие как микрозернистые мафито-
вые включения и ветвящиеся жилы мафитового 
состава в кислом матриксе, комплексная и/или 
реверсивная зональность в каймах фенокри-
сталлов, а также пробелы в химических составах 
или эвтакситовая текстура не наблюдаются, по-
этому последний вариант петрогенезиса может 
быть исключен. Спорадически встречающиеся 
ситовидные кристаллы полевых шпатов с вклю-
чениями минералов матрикса, скорее всего, яв-
ляются признаком смешения кислого расплава 
с растворенной дозой ортопироксеновых и пла-
гиоклазовых фенокристаллов, обогащающих во-
круг себя расплав кальцием и магнием. К тому 
же обилие сульфидов в матриксе наряду с суль-
фидоносностью кумулатов ЕК и совпадение со-
ставов кислого матрикса с финальными дери-
ватами плутонических пород свидетельствуют 
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в пользу генетической связи матрикса порфири-
тов и пород дифференцированной серии.

Если допустить интеркумулусный вари-
ант генезиса, то в порфиритах, как и в породах 
дифференцированной серии, должны (а) кри-
сталлизоваться поздняя роговая обманка, (б) 
происходить обеднение сульфидами, (в) наряду 
с ортопироксеновыми и плагиоклазовыми фено-
кристаллами должны наблюдаться ксеногенные 
включения других минералов, таких как клино-
пироксен, (г) втречаться более железистый, по 
сравнению с примитивными дериватами диф-
ференцированной серии, биотит и ортопирок-
сен, (д) фиксироваться самые низкие темпера-
туры кристаллизации (см. следующий раздел 
и табл. 2). Однако ни одно из этих условий не 
подтверждается петрографическими данными 
и петрологическими расчетами, поэтому более 
реалистичной, на наш взгляд, является модель 
дифференциации промежуточного магматиче-
ского очага, проливающая свет в том числе на 
генетическую связь даек и вмещающих плуто-
нических пород. Геохимически ортопироксен  
матрикса наследует метки ядер ортопироксена, 
такие как обогащенность Cr, Ni, Co, распреде-
ление РЗЭ и подтверждают генетическую связь 
дифференциатов/кумулатов ЕК и порфиритов. 
Однако контрастные отрицательные анома-
лии Eu и обеднение/обогащение легкими РЗЭ 
в ортопироксене матрикса свидетельствуют об 

обильном фракционировании плагиоклаза и ак-
цессорных минералов в дайковом расплаве, что 
отличает данный морфотип. 

Условия кристаллизации интрателлурических 
кристаллов и матрикса 

Как было показано выше, все фенокристал-
лы пофиритов являются ксеногенными, захва-
ченными во время подъема/внедрения даек. 
Поэтому их составы будут отражать условия 
кристаллизации захваченных пород (дерива-
тов/кумулатов) и/или магматического очага. Из 
дайкового расплава кристаллизовались матрикс 
порфиритов, андезиновые каймы по лабрадоро-
вым фенокристаллам и каймы гиперстена во-
круг бронзитовых и алюмоэнстатитовых фено-
кристаллов. 

Магматические температуры определены 
разными способами с помощью наиболее упо-
требляемых геотермометров (табл. 2). Изо-
метричные кристаллы шпинели и оливина 
включены в фенокристаллы бронзита, следова-
тельно, кристаллизуются первыми. Стартовые 
температуры по оливин-распла  в геотермометру 
и по равновесию ортопирокен-шпинель-оливин 
1200–1400 °С (геотермометры: De Hoog et al., 
2010; Ford et al., 1983; Henry, Medaris, 1980), ве-
роятнее всего, отражают параметры инициаль-
ной магмы ЕК. Собственно дериватные/куму-
лятивные кристаллы ортопироксена и лабрадора 

Таблица 2. Условия кристаллизации фенокристаллов и матрикса порфиритов

Интрателлурические фенокристаллы Порфириты (матрикс)
Темпера тура

T, °С Термометр Ссылка T, °С Термометр Ссылка
~ 1400 Cr-in-Ol De Hoog et al., 2010 1069±38 Ca-in-Opx Brey, Kohler, 1991
~ 1300 Ol-liquid Ford et al., 1983 1013±6 Pl-liquid Putirka, 2008
~ 1200 Opx-Sp-Ol Henry, Medaris, 1980 909–989 Ap-saturation Harrison, Watson, 1984
1154±7 Ca-in-Opx Brey, Kohler, 1991 798±28 Ca-in-Opx Brey, Kohler, 1991
1078±10 Pl-liquid Putirka, 2008 762–886 Two-feldspar Putirka, 2008

Содержа ние воды
Н2О, мас.% Гидрометр Ссылка Н2О, мас.% Гидрометр Ссылка

~ 8 Tholeiitic index Zimmer et al., 2010 1.8±0.2 Pl-liquid Putirka, 2008

0.5–1 Интерполяция 
An-T°С Ghiorso, Sack, 1995 1.5±0.2 Pl-liquid Lange et al., 2009

Давление
Р, кбар Барометр Ссылка Р, кбар Барометр Ссылка
7.9±0.7 Al-in-Opx Charlier et al., 2010 0.6±0.5 Al-in-Opx Charlier et al., 2010
1.0±0.2 Al-in-Opx Charlier et al., 2010 - - -

ТЕРЕНТЬЕВ
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кристаллизовались в достаточно узком интер-
вале 1080–1155°С (геотермометры: Brey, Kohler, 
1991; Putirka, 2008), что на 150–250°С ниже, чем 
температуры в магматическом очаге. Это хоро-
шо соотносится с потерей тепла во время подъ-
ема и внедрения расплава в верхнекоровых ус-
ловиях. Магматические температуры матрикса, 
несмотря на кислый химизм, также высокие – 
910–1070°С. Последние значения на 100°С ниже 
температур кристаллизации кумулатов, что, учи-
тывая последовательность внедрения магмати-
ческих серий ЕК, интерпретируется как потеря 
тепла на завершающей стадии дифференциации 
магматического очага. Наиболее низкие значе-
ния около 760–885°С получены по равновесным 
двуполевошпатовым парам и включениям ор-
топироксена в ситовидных кристаллах полевых 
шпатов и хорошо согласуются с завершением 
кристаллизационного процесса. 

Давления кристаллизации (табл. 2, см. здесь 
ссылки на геотермометры и геобарометры), полу-
ченные по алюмоэнстатиту (~ 8 кбар) и бронзи-
ту (~ 1 кбар), свидетельствуют о том, что первые, 
очевидно, захвачены из очага магмогенерации 
на глубинах около 26 км, а вторые, захваченные 
из пород кумулятивной/дифференцированной 
серий, кристаллизовались на гипабиссальном 
уровне. Субвулканические условия кристаллиза-
ции матрикса порфиритов подтверждаются из-
мерениями давлений по ортопироксеновому ба-
рометру (матрикс и каймы порфиритов), а также 
находками карбонатных миндалин в порфири-
тах и широким развитием низкоглиноземистой 
роговой обманки во вмещающих сингенетичных 
породах дифференцированной серии плутонов. 
Однако глубинный генезис алюмоэнстатита 
опровергается тем фактом, что его каймы на-
растают на интрателлурические фенокристаллы 
бронзита, которые подвержены перекристалли-
зации и частичному растворению до начала кри-
сталлизации алюмоэнстатита. Это значит, что 
алюмоэнстатит кристаллизуется на тех же или 
меньших глубинах по сравнению с бронзитом.

Кинетика растворения
и перекристаллизации фенокристаллов 

Многими исследованиями показано, что при 
растворении в расплавах кристаллов, особенно 
тугоплавких, определенную роль играют состав 
минерала, температура расплава и время суще-
ствования расплава. В нашем случае временем 
существования расплава можно принебречь, так 
как дайки очень быстро кристаллизуются, если 
судить по малым размерам лейст плагиокла-
за основной массы, размер которых находится 

в сильной зависимости от скорости остывания 
расплава (Cashman, 1992; Iezzi et al., 2011; Pupier 
et al., 2008). Экспериментально установлена за-
висимость времени полного растворения кри-
сталлов от температуры расплава и состава кри-
сталлов: медленее всех растворяется оливин, 
быстрее – кварц и кислый плагиоклаз. Интер-
поляция проведена до температуры растворе-
ния около 900°С (Edwards, Russell, 1996), то есть 
температуры матриксного расплава порфиритов 
около 1000°С согласуются с возможностью рас-
творения интрателлурических кристаллов орто-
пироксена и плагиоклаза. Однако температура 
расплава не играет решающей роли для начала 
процесса растворения. Важнее термодинамиче-
ский потенциал (А), который при TP=const ра-
вен химическому потенциалу реактантов минус 
химический потенциал их продуктов (Prigogine, 
1967) и отражает степень неравновесности меж-
ду кристаллами и расплавом (Prigogine, 1967; 
Ghiorso, Sack, 1995) (А=0 при равновесии). Выше 
было продемонстрировано, что фенокристаллы 
лабрадора, бронзита и особенно аллюмоэнста-
тита из порфиритов неравновесны с расплавом 
матрикса и, таким образом, подвергались про-
цессу растворения в кислом расплаве. Струк-
туры растворения наблюдаются как для фено-
кристаллов ортопироксена, так и плагиоклаза 
(рис. 3), однако они проявлены неодинаково. 
Есть кристаллы, сохраняющие кристаллогра-
фические грани полностью или частично. Этот 
факт объясняется только механизмом диффу-
зии (отток растворенных молекул от кристалла 
в расплав) (Прусевич, 1991). А диффузию обе-
спечивают конвекционные потоки расплава, 
которые зафиксированы в виде удлиненных 
кристаллов, векторно сосредотачивающихся 
в единых направлениях (струях). «Струи» удли-
ненных кристаллов (как правило, это кристал-
лы плагиоклаза) опоясывают фенокристаллы 
бронзита. Грани бронзита сохраняются там, где 
соседствуют с другими фенокристаллами (что 
обеспечивает отсутствие между ними течений 
и возможности диффузии) или где направле-
ния потоков контактируют с кристаллами по 
касательной. Разница в степени растворения 
в одних и тех же кристаллах также может быть 
связана с вращением кристаллов в потоке. Про-
цесс растворения проходил на стадии подъема 
и внедрения даек, так как сингенетичные пор-
фиритам каймы гиперстена повторяют не толь-
ко кристаллографические формы интрател-
лурического ортопироксена, но и извилистые 
растворенные края (рис. 8).
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Растворение часто сопровождается пере-
кристаллизацией кристаллов в неравновесных 
с ними жидкостях (Tomiya, Takahashi, 2005). Ре-
зультат перекристаллизации в порфиритах про-
явлен в виде полевошпатовых агрегатов ситовид-
ного облика и зонами вкрапленности пирротина 
и плагиоклаза в фенокристаллах бронзита и реже 
алюмоэнстатита. Ситовидные полевые шпаты 
почти всегда включают мелкие кристаллы ос-
новной массы, что наряду с низкими температу-
рами кристаллизации относительно температур 
расплава матрикса доказывает их генерацию на 
завершающей стадии процесса кристаллизации 
даек. Сложнее определить время образования 
и генезис зон перекристаллизации в ортопирок-
сенах. Увеличение магнезиальности ортопирок-
сенов в зоне перекристаллизации (рис. 5 в,г) объ-
ясняется взаимной диффузией Fe-Mg (Ganguly, 
Tazzoli, 1994; Tomiya, Takahashi, 2005). Чтобы 
проверить диффузионную гипотезу, выполнены 
масс-балансовые расчеты для Fe и Ca в кристал-
ле бронзита с широкой каймой перекристалли-
зации (рис. 5 в,г). Оказалось, что бронзит при 
повышении магнезиальности и понижении CaO 
к диффузионным каймам выделяет количества 
Fe и Са, необходимые для образования пирро-
тина и андезина. Вероятные поставщики серы 
и Na находятся за пределами фенокристаллов – 
это окружающий расплав. Так как сплошность 

бронзита при переходе от гомогенного ядра 
к диффузионной кайме визуально не нарушена, 
следовательно, взаимная диффузия Fe-Mg про-
исходила в твердом состоянии. Диффузионные 
каймы в бронзите распространены не во всех 
фенокристаллах, встречаются без какой-либо 
закономерности, поэтому их кристаллизация 
происходила не в дайковую, а в более раннюю 
кумулятивную и/или дифференциальную ста-
дию. Этими данными аргументируется локаль-
ный перегрев расплава, в котором осаждались 
кумулятивные кристаллы, подтверждается пе-
риодичность магматических импульсов (Терен-
тьев, Савко, 2016) и существование промежуточ-
ного очага.

Эволюция магматической системы 

В данном разделе осуществлена попытка 
сформулировать геолого-петрологическую мо-
дель формирования изученных даек и вмеща-
ющих плутонов, которая основана на химиз-
ме валовых проб, матрикса и фенокристаллов. 
Наша модель предполагает генерацию высоко-
температурных магм ЕК, схожих с бонинитовы-
ми в условиях верхней метасоматизированной 
мантии. Высокие концентрации Cr, Ni, Co как 
в породах, так и в интрателлурических бронзи-
тах, субхондритовое распределение РЗЭ в ядрах 
бронзита подтверждают мантийный источник 

ТЕРЕНТЬЕВ

Рис. 8. Контрастно-зональный фенокристалл ортопироксена в порфирите. Демонстрируется последовательность 
образования кристалла: ядро бронзита подверглось перекристаллизации, затем обросло широкой мантией из алю-
моэнстатита, которая подверглась плавлению. Завершает процесс образование тонкой ортопироксеновой каймы, 
сингенетичной микрозернистому матриксу порфиритов.
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магм. Метасоматический характер мантийного 
источника запечетлен в обогащенности K, Ba, 
легкими РЗЭ пород плутонов ЕК и даек порфи-
ритов (рис. 7 a,б). 

Мантийный расплав специфического хи-
мизма (высокие концентрации кремнезема 
и магния) был контаминирован породами кон-
тинентальной коры, что подтверждено много-
численными находками ксенолитов коровых 
пород, структурами цирконов типа ядро-кайма 
(Terentiev et al., 2016), преобладанием легких 
изотопов серы в породах и рудах ЕК (Гриненко, 
Чернышов, 1988). 

Дальнейшее развитие магматической систе-
мы подразумевает существование в коре про-
межуточного магматического очага разной сте-
пени водонасыщенности в разных его частях 
или в разные этапы его эволюции. Существо-
вание промежуточного магматического очага 
аргументируется следующими наблюдениями. 
(1) Присутствие микрозернистых мафитовых 
включений ранних дериватов в более эволюци-
онированных породах ЕК, для чего необходимы 
ранняя кристаллизация первых и внедрение рас-
плавов вторых с захватом затвердевших пород. 
(2) Своеобразные ритмы в строении плутонов 
(Терентьев, Савко, 2016), которые обеспечива-
ются поступлением новых порций магмы, что 
вряд ли возможно путем подъема сквозь мощ-
ную орогенную кору новых порций из мантий-
ного источника. (3) Матрикс порфиритов обога-
щен кремнеземом по сравнению с финальными 
дериватами дифференцированной серии вмеща-
ющих плутонов (рис. 4). (4) Кроме того, в рабо-
те представлены геохимические доказательства 
унаследованности фенокристаллов порфиритов 
от кумулатов/дифференциатов вмещающих плу-
тонов. Темная слюда (биотит, флогопит) в куму-
латах, дифференциатах и порфиритах и каль-
циевые амфиболы в породах ЕК подтверждают 
присутствие H2O в родоначальных и эволюцио-
нировавших расплавах. Обилие или почти пол-
ное отсутствие магматического амфибола как 
в кумулатах, так и дифференцированной серии 
в разных частях плутонов ЕК свидетельствует 
о неоднородном содержании H2O в магматиче-
ской системе.

Внедрение дайкового расплава отражает за-
вершение эволюции промежуточного очага. 
Дайковый расплав с максимальным содержа-
нием кремнезема, но с унаследованными высо-
кой магнезиальностью и пересыщеностью се-
рой внедрялся в еще неостывшие плутоны ЕК. 
В процессе подъема и внедрения высокотемпе-

ратурный расплав сохранял способность к рас-
творению и, возможно, перекристаллизации за-
хваченных высокомагнезиальных пироксенов 
и лабрадора.
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This paper documents the data on high-Mg porphyrite dykes (PDs) from the mafi c to felsic (~2.09 Ma) 
plutons of Elan complex (EC). The low-thickness (fi rst centimeters) synplutonic dykes are characterized 
by sharp straight contacts without visible chilling zones, in contrast to the larger (up to 119 m) dykes that 
have gradual transitions. The dykes are fresh, porphyritic (bronzite, Al-enstatite, labradorite) and has fi ne-
grained mainly quartzo-feldspathic (+biotite, sulfi des, accessories, ±hypersthene) matrix. Based on geo-
chemistry data the PDs are intermediate rocks (SiO2 = 58.9–60.3 wt. %) and plot into calc-alkaline series 
with high magnesian of whole rock (Mg# ~0.7) and felsic (68.9–70.2 wt. %) matrix (Mg# ~0.5). The PDs 
show diff erentiated rare-earth element patterns with negligible Eu anomalies. The bronzite phenocrysts 
varying sizes are characterized by block zoning and contain irregular inclusions of olivine (Mg# ~0.85), 
clinopyroxene (Mg# ~0.88), phlogopite (Mg# up to 0.94), labradorite, chrome spinel, graphite and sulfi des. 
The Al-enstatite phenocrysts are practically sterile with respect to trace elements and mineral inclusions. 
The geochemical features as well as diff usion zones, reaction rims, and resorbed faces of the phenocrysts 
such as orthopyroxene and plagioclase indicate processes of recrystallization and/or partial dissolution of 
nonequilibrium crystals in the melt and indicate intratelluric nature of the dyke phenocrysts that cores are 
inherited from the EC derivatives/cumulate. The mineral thermometry estimates are: (1) the parent magma 
starting temperatures of 1200–1400 °С and (2) the EC crystallization temperatures 1080–1155 °С, (3) the 
PD emplacement temperatures 910–1070 °С. The petrogenetic model supposes the generation of EC high-
temperature magmas similar to boninites from an upper metasomatized mantle. The melt is contaminated 
with continental crust lithologies. It implies the half-way evolved magma chamber in the crust. The PD 
melt, as a result of ending of the half-way magma chamber evolution, was emplaced into the still unheated 
EC plutons. 

Keywords: Palaeoproterozoic, plagioclase-orthopyroxene porphyrite, high-Mg granitoid, geochemistry, 
mineralogy, bronzite, Al-enstatite.
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