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Формирование базальтов является глобальным этапом эволюции дифференцированного космиче-
ского тела (планеты или астероида) Солнечной системы. В работе представлены основные особен-
ности химического и минерального состава базальтоидных метеоритов группы SNC, HED, ангри-
тов и лунных морских базальтов на основе литературных данных. Несмотря на различия продуктов
базальтового вулканизма разных космических тел, а также значительные вариации составов глав-
ных минералов базальтоидных пород на конкретном родительском теле, большинство из них явля-
ется продуктами низкощелочного базальтового магматизма, что указывает на распространенность
такого типа вещества на малых телах Солнечной системы. Все они характеризуются присутствием
таких главных породообразующих минералов, как пироксен, оливин и плагиоклаз, и их спектраль-
ные характеристики могут быть использованы для поиска родственных пород в других звездных си-
стемах. Показаны основные факторы, влияющие на спектральные характеристики безатмосферных
тел и более крупных планет с атмосферой, рассмотрена возможность поиска продуктов подобного
базальтовому вулканизма на экзопланетах в ходе будущих миссий.

Ключевые слова: лунные морские базальты, SNC метеориты, HED метеориты, ангриты, базальто-
вый вулканизм, экзопланеты
DOI: 10.31857/S0016752523050035, EDN: EGYYZB

ВВЕДЕНИЕ
Удивительное разнообразие вещества Солнеч-

ной системы дает ключ к расшифровке ее исто-
рии, начиная с самых ранних стадий и кончая со-
временными этапами. Основным источником
полной и детальной информации о составе этого
вещества являются метеориты. Родительскими
телами метеоритов являются главным образом
космические объекты пояса астероидов, располо-
женного между орбитами Марса и Юпитера, так-
же в коллекциях присутствуют марсианские и
лунные метеориты. Источником последних явля-
ются породы, выброшенные в космическое про-
странство с поверхности этих тел в результате им-
пактных событий. Кроме этого, в национальных
коллекциях США, России, Китая и Японии име-
ется вещество, доставленное космическими ап-
паратами с Луны и двух астероидов.

Хондриты представляют собой примитивное
вещество Солнечной системы. В результате плав-
ления такого материала в планетарных масшта-
бах, и последующего фракционирования распла-

вов возникают породы, в различной степени от-
личающиеся от состава хондритового материала
и относящиеся к группе дифференцированных
метеоритов. Геохимические особенности этих
метеоритов характеризуют процессы эволюции и
условия их протекания на конкретных космиче-
ских телах, каждое из которых имеет свой уни-
кальный состав, происхождение и историю раз-
вития. Одним из таких глобальных планетарных
процессов является формирование базальтовых
кор. Морские районы Луны сложены главным
образом базальтами. Многие SNC метеориты
представляют продукты базальтового магматизма
Марса (Bogard, Johnson, 1983; McSween et al.,
2015; Udry et al., 2021). Результаты определения
состава поверхности “in situ” Венеры и Марса
подтверждают присутствие базальтового вулка-
низма на этих планетах (Сурков и др., 1976; Бар-
суков и др., 1982; Bell, 2008). Данные дистанцион-
ного зондирования поверхности Марса и Мерку-
рия свидетельствуют о ее базальтовом составе
(Bell, 2008; Nittler et al., 2011). В коллекциях ме-
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теоритов также присутствуют продукты базальто-
вого магматизма, происходившего на малых телах
Солнечной системы. К ним относятся говардиты,
эвкриты и диогениты (HED метеориты) и ангри-
ты. Несмотря на универсальность сформировав-
шего базальты процесса, а именно частичного
плавления вещества родительского тела, они, тем
не менее, значительно отличаются друг от друга,
что выражается в целом ряде вещественных осо-
бенностей. Их изучение несет в себе информа-
цию об условиях протекания таких процессов на
различных телах Солнечной системы и может
быть использовано для предсказания особенно-
стей их формирования и эволюции на планетах
других звездных систем, а также планирования их
наблюдений с помощью наземных и космических
телескопов. Работы по основным типам метео-
ритных и лунных базальтоидов можно найти в
следующих обзорах (BVSP, 1981; Neal, Taylor,
1992; Wieczorec et al., 2006; Warren, Taylor, 2014;
Bridges, Warren 2006; Bell et al., 2008; Keil et al.,
2012; Mittlefehldt, 2015; Mcsween, 2015; Day et al.,
2018; McSween 2019; Udry et al., 2020; Vàci, Agee,
2020). Помимо примитивных ахондритов (ака-
пулькоиты-лодраниты и винонаиты) из рассмот-
рения исключены такие дифференцированные
ахондриты, как обриты, брачиниты и уреилиты,
поскольку представители этих групп имеют чер-
ты, характерные как для примитивного, так и для
дифференцированного вещества. В данной работе
приведено краткое описание основных особенно-
стей базальтоидных пород планет и астероидов
Солнечной системы (по литературным данным),
которые могут быть полезны при интерпретации
данных об экзопланетах. Следует отметить, что
хотя земные базальты изучены наиболее полно и
всеобъемлюще, они не являются предметом рас-
смотрения этой работы, поскольку Земля облада-
ет не только уникальным составом корового ве-
щества, но и удивительной и сложной тектоно-
магматической историей, влияние на которую
оказывал целый ряд взаимосвязанных факторов.
Однако сравнение с земными базальтами в ряде
случаев проводится. В связи с этим следует отме-
тить, что классификация вулканических пород и
их плутонических аналогов основана на свойствах
именно земных пород и накладывает серьезные
терминологические ограничения на классифика-
цию их внеземных аналогов, поскольку помимо
различий химического, минерального состава и
структуры, дифференцированные метеориты и до-
ставленные лунные образцы имеют и богатую
посткристаллизационную историю и, строго го-
воря, нередко должны быть классифицированы
совершенно иначе. Поэтому в работе сведены
данные о внеземных породах, сходных с порода-
ми семейства базальтов.

Данная работа не претендует на всестороннее
освещение специфики внеземных базальтоидов,

поскольку существуют детальные обзоры, посвя-
щенные отдельным группам вулканогенных по-
род космических тел (см. ниже), а ставит своей
целью дать их общую характеристику и поиск
среди них некоторых вещественных аналогий.
Мы полагаем, что эта работа может быть полезна
как астрономам, специализирующимся в области
экзопланет земного типа, так и петрографам, изу-
чающим земные базальты.

ВНЕЗЕМНЫЕ БАЗАЛЬТЫ
Источники базальтоидов Солнечной системы
Базальтовые метеориты относятся к группе

дифференцированных метеоритов, но, несо-
мненно, должны рассматриваться в контексте
всех типов пород конкретного планетного тела,
будучи генетически с ними связанными.

Ангриты (не идентифицированный астероид) –
небольшая группа ахондритов, насчитывающая
на сегодняшний день 37 метеоритов (MBDB,
2022). Это магматические породы ультраоснов-
ного состава, практически не затронутые удар-
ным воздействием. Хотя и считается, что их ис-
точником являлся дифференцированный астеро-
ид (Treiman, 1989; Mittlefehldt, Lindstrom, 1990),
тем не менее конкретный представитель не был
обнаружен (Keil et al., 2012). Имеются свидетель-
ства связи некоторых ангритов с тугоплавкими
Сa-Al включениями (Kurat et al., 2004; Varela et al.,
2017), кроме того, рассматривалась возможность
их меркурианского происхождения (Irving et al.,
2005; Kuehner et al., 2006), однако не нашедшая
подтверждения в изотопных данных ангритов и
орбитальных исследованиях Меркурия (Keil et al.,
2012).

Метеориты группы HED (астероид Веста и се-
мейство вестоидов). В эту группу входят три типа
метеоритов – эвкриты, говардиты, диогениты.
Вариации химического состава в пределах этой
серии, сходный изотопный состав кислорода и
совместное нахождение в брекчиях свидетель-
ствуют, что эти метеориты связаны между собой и
могли образоваться на одном родительском теле
(Burbine et al., 2002). HED метеориты состоят
главным образом из магматических пород основ-
ного и ультраосновного состава, и большая их
часть является брекчиями. Эти метеориты содер-
жат 3 основных типа пород – базальтоиды, куму-
лятивные габбро и ортопироксениты. Эвкриты
представляют собой габбро, долериты и базальты,
а диогениты являются ортопироксенитами. Го-
вардиты и полимиктовые эвкриты – это образо-
ванные на поверхности родительского тела брек-
чии и метабрекчии, состоящие в основном из эв-
критовой и диогенитовой компонент.

HED – это самая многочисленная группа диф-
ференцированных коровых пород с астероида
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(2676 метеоритов (MBDB, 2022)) и единственная,
для которой известно наиболее вероятное роди-
тельское тело. Это астероид Веста диаметром около
500 км, поверхность которого по спектральным
характеристикам соответствует главным образом
базальтам (De Sanctis et al., 2012a). Также на по-
верхности Весты обнаружены области, сложен-
ные пироксенитами и дунитами, ассоциирующие
с гигантским ударным кратером на южном полю-
се этого небесного тела, то есть на Весте пред-
ставлены все породы, характерные для метеори-
тов группы HED (De Sanctis et al., 2012a). Однако
проведенные детальные исследования изотопно-
го состава кислорода метеоритов этой группы,
наряду с реконструкцией орбит двух наблюдав-
шихся падений эвкритов предполагают, что Веста
возможно не единственный источник метеоритов
группы HED (McSween et al., 2011).

Лунные базальты. Луна – ближайшее и наибо-
лее изученное после Земли планетное тело. Ба-
зальты заполняют в виде лавовых потоков впади-
ны лунных морей и составляют порядка 1% лун-
ной коры по объему и занимают около 17%
поверхности (Neal, Taylor, 1992). Лунные базаль-
ты были доставлены миссиями Apollo 11 (Море
Спокойствия), Apollo 12 (Океан Бурь), Apollo 14
(ударные выбросы из Моря Дождей), Apollo 15 и
17 (граница Моря Ясности), Луна 16 (Море
Изобилия), Луна 24 (Море Кризисов). Из 554
лунных метеоритов 25 имеет базальтовый состав,
37 метеоритов являются базальтовыми брекчия-
ми, кроме того, многие метеориты содержат ред-
кие фрагменты базальтов, однако некоторые из
них могут быть парными (эл. ресурс Lunar Mete-
orites).

SNC метеориты (Марс). О вещественном со-
ставе марсианских пород можно судить по мор-
фологии поверхностных структур, по измерени-
ям, проведенным в местах посадки спускаемых
аппаратов, по спектральным характеристикам,
наблюдаемым с орбиты, и по результатам изучения
SNC (шерготтит-наклит-шассиньитовых) метеори-
тов, которые являются марсианскими. На сего-
дняшний день их насчитывается 341 шт. (MBDB,
2022).

Все SNC метеориты – это магматические
(главным образом, вулканические, но есть и плу-
тонические) породы основного и ультраосновно-
го состава, образовавшиеся в результате кристал-
лизации магм основного состава. Если использо-
вать земную терминологию, то преобладющие в
коллекциях шерготтиты следует отнести к пижо-
нитовым базальтам (хотя, строго говоря, они от-
личаются от земных базальтов), наклиты соответ-
ствуют оливиновым клинопироксенитам, а шас-
синьиты – это дуниты. Кроме того, имеются
несколько метеоритов, не попадающих под стан-
дартную классификацию. Это уникальный ме-

теорит ALH 84001, который является ортопирок-
сенитом, и полимиктовая брекчия NWA 7034 и 16
его парных метеоритов (Udry et al., 2021). Метео-
риты группы шерготтитов значительно преобла-
дают, что предполагает широкую распространен-
ность их родительских пород, по крайней мере,
среди участков поверхности Марса молодого воз-
раста. Анализы, проведенные орбитальными и
посадочными модулями, подтверждая мафиче-
ский состав поверхности Марса ( McSween et al.,
2009), значительно расширили разнообразие со-
става марсианских магматических пород. Орби-
тальные измерения вулканических провинций
методом гамма-спектроскопии показали, что
средняя марсианская кора может иметь базальто-
вый состав до трахибазальтового (Taylor et al., 2010).
Магматические породы в кратере Гусев также близ-
ки базальтам, но имеют более широкие вариации
щелочей, чем SNC метеориты (McSween et al.,
2006), в кратере Гейл были идентифицированы
диориты, трахиты, трахиандезиты и кварцевые
диориты (Stolper et al., 2013; Cousin et al., 2017).
Кроме того, на поверхности Марса обнаружены
осадочные породы (аргиллиты, песчаники, кон-
гломераты со значительным количеством магма-
тических обломков), а также эвапориты карбо-
нат-сульфатного состава (McSween et al., 2015).
По спектральным характеристикам предсказыва-
ют присутствие на поверхности серпентинитов и
метабазальтов (McSween et al., 2015 ).

Прямых сведений о составе меркурианских и ве-
нерианских пород нет, однако орбитальные иссле-
дования позволили установить вероятное присут-
ствие базальтов на их поверхности (Сурков и др.,
1976; Барсуков и др., 1982; Basilevsky et al., 1992;
Nittler et al., 2011; Gilmore et al., 2017), что подтвер-
ждается и структурным анализом поверхности
вулканических провинций этих космических тел
(Ivanov, Head, 2013; Head et al., 2011; Гусева, 2016).

Минералого-петрографические особенности 
базальтоидов планет и малых космических тел 

Солнечной системы на основе данных о метеоритах 
и доставленных лунных образцах

Основные минералого-петрографические осо-
бенности метеоритных и лунных базальтовых пород
представлены в табл. 1.

Ангриты представлены средне- крупнозерни-
стыми (до 2–3 мм) породами коры дифференци-
рованного астероида. Они обладают необычной
минералогией и рядом отличительных геохими-
ческих признаков. В качестве главных минераль-
ных фаз ангриты содержат Ca–Al–Ti пироксен,
богатый Ca-оливин, кирштейнит и Сa-плагиоклаз
(анортит). Второстепенными являются Al-шпи-
нель, троилит, мерриллит, титаномагнетит, Fe–Ni
металл и др. Высокое содержание магнетитового
минала в титаномагнетите свидетельствует об
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окислительных условиях образования этих ме-
теоритов, что подтверждается и эксперименталь-
ными данными (McKay et al., 1994).

Плутонические ангриты обладают гипидио-
морфной до гранулярной и кумулатной структу-
рой и содержат минералы с незначительными ва-
риациями состава, тогда как вулканические ан-
гриты демонстрируют структуры закалки, а
минералы в них очень зональны. Эти различия
соответствуют разным скоростям охлаждения,
варьирующим от 270–320 град./год до 280 град./ч
(Keil et al., 2012).

Среди метеоритов группы HED базальтовым со-
ставом обладают эвкриты – это обломочные брек-
чии мелкозернистых базальтов, состоящих из пи-
жонита (En29–43Wo6–15) и плагиоклаза (An75–93) с
второстепенными фазой кремнезема, ильмени-
том, хромитом и акцессорными фосфатами, тро-
илитом, металлом, фаялитом, цирконом и бадде-
леитом. Кумулятивные эвкриты представлены
крупнозернистыми породами, часто небрекчиро-
ванными. Они состоят из пижонита (En38–61Wo7–16),
плагиоклаза (An91–95) с второстепенным хроми-
том и акцессориями: фазой кремнезема, ильме-
нитом, металлом, троилитом и фосфатом. Боль-
шинство диогенитов являются мономиктовыми
обломочными первоначально крупнозернисты-
ми породами, состоящими на 90% из ортопирок-
сена (En72–77Wo1–2) с второстепенными хромитом
и оливином и акцессорными троилитом, метал-
лом и фазой кремнезема. Диопсид встречается в
виде ламелей распада в пироксене. В основном
это брекчии, хотя встречаются и небрекчирован-
ные разности. Содержание оливина обычно ме-
нее 10%, однако с расширением мировой коллек-
ции метеоритов наблюдается рост числа оливи-

новых диогенитов, которые содержат до 50%
оливина. Многие эвкриты и диогениты подверг-
лись вторичному нагреву и подверглись перекри-
сталлизации с уничтожением первичной магма-
тической структуры.

Большинство лунных базальтов представлено
типично магматическими породами, которые
обычно определяются как ильменитовые, оливи-
новые, пижонитовые, кристобалит- и тридимит-
содержащие базальты, долериты, габбро. Хотя,
строго говоря, они не являются “базальтами” в
земном понимании, так как содержат больше ма-
фических фаз и скорее соответствуют лейкокра-
товым низкомагнезиальным коматиитам (War-
ren, Taylor, 2014). В структурном отношении от
земных базальтов и габбро они отличаются мень-
шим размером зерен (крупнозернистыми для Лу-
ны считаются породы с размером зерен 1–5 мм),
кроме того в лунных базальтах обычно меньше
стекла, чем в земных разностях. Некоторые мор-
ские базальты обладают везикулярной текстурой,
например, оливиновый базальт “Аполло-15”
(обр. 15016) содержит 50% пузырьков, что может
указывать на возможное присутствие СO2 в магме
(Taylor et al., 1991). Главные породообразующие
минералы морских базальтовых пород – клино-
пироксен (En0–70Wo5–50) и плагиоклаз (An75–99),
иногда оливин (Fo0–80) и ильменит. Основные ак-
цессории представлены минералами группы
шпинели, кристобалитом, тридимитом, армолко-
литом, пироксферроитом, апатитом, меррилли-
том, троилитом, Fe–Ni металлом. Реже встреча-
ются цирконолит, бадделеит, транквиллитит, ру-
тил, K–Ва полевые шпаты и другие.

Все марсианские метеориты характеризуются
преобладанием мафических минералов над пла-
гиоклазом. Плагиоклаз в SNC метеоритах более

Таблица 1. Основные особенности метеоритных базальтоидов Солнечной системы

Параметр Лунные морские базальты HED метеориты SNC метеориты Ангриты

Структура Преобладают брекчии Есть брекчии Магм. породы Магм. породы

Пироксен En0–70Wo5–50 En0–83Wo1–47 En1–77Wo0–43 Ti-Al диопсид-геден-
бергит En0–38Wo41–57

Оливин Распространен Fo0–80 Почти нет Есть Fo15–80 Ca-оливин Fo0–90

Плагиоклаз An75–99 An75–96 An30–75 An98–100

Металл Есть Есть Нет Есть

Акцессорные 
минералы

Ильменит, фаза кремнезема, 
хромит, троилит, армалко-
лит, транквиллитит, пирок-
сферроит и др.

Хромит, троилит, 
металл
фаза кремнезема

Магнетит, пирро-
тин, вторичные 
минералы

Кирштейнит, шпи-
нель, ульвашпинель, 
троилит, титаномаг-
нетит, мерриллит, 
ильменит

Возраст г.о. 3.1–3.9
до 100 млн лет

4.5 млрд лет 4.5–0.17,
г.о. ≤1.4 млрд лет

4.5 млрд лет
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кислый, чем в базальтоидах других тел Солнеч-
ной системы (An30–70), а оливин и пироксен име-
ют более железистый состав, чем в земных ба-
зальтах, но не более железистый, чем в лунных
базальтах. Пироксен в наклитах представлен пре-
имущественно авгитом, а в шерготтитах главным
образом ортопироксеном и пижонитом, хотя име-
ется и авгит. Оливин и пироксен в наклитах и шас-
синьитах имеют более узкие вариации составов, чем
в большинстве шерготтитов. Отношение Fe/Mn в
мафических минералах составляет около 40 и явля-
ется ключевым идентификационным признаком
всех марсианских метеоритов (Papike et al., 2003).

Среди шерготтитов выделяются 3 подгруппы:
1) базальтовые, 2) оливин-порфировые (пикри-
товые) и 3) лерцолитовые (перидотитовые) шер-
готтиты. Существует номенклатурная проблема
классификации марсианских метеоритов. На-
пример, марсианские “лерцолитовые шерготти-
ты”, лерцолитами не являются: земные аналогич-
ные породы более крупнозернисты, и ортопирок-
сен в них является главным минералом, а в более
мелкозернистых “лерцолитовых шерготтитах” он
составляет не более 3%. А в оливин-порфировых
шерготтитах наряду с крупными кристаллами
оливина присутствует ортопироксен, уже класси-
фицированы оливин-ортопироксен-порфировые
шерготтиты. Характерной чертой базальтовых
шерготтитов является ярко выраженная зональ-
ность зерен пироксена, что указывает на отсутствие
равновесия в ходе кристаллизации их расплавов.
Изучение микроструктуры пироксенов метеорита
Shergotty позволило установить, что скорость осты-
вания пироксенов составляла 0.002°С в час в диапа-
зоне температур 1100–800°С, что сопоставимо с
медленным остыванием в крупных земных ин-
трузиях (Müller, 1993). Последующие диффузион-
ные процессы в медленно остывающих шерготти-
тах могли до некоторой степени уравновешивать
составы их фаз. Напротив, шерготтиты с порфиро-
вой структурой обладают более мелкозернистой
(вплоть до витрофировой) основной массой и
должны иметь более высокую скорость остывания
и вероятно образовывались в менее мощных лаво-
вых потоках. При этом в результате аккумуляции
мафических фаз могли образоваться метеориты
ультраосновного состава (Mikouchi et al., 2003;
Bridges, Warren, 2006).

Все SNC метеориты, особенно наклиты и
ALH84001, содержат продукты марсианских вто-
ричных изменений (глинистые минералы, карбо-
наты, сульфаты), свидетельствующие о взаимо-
действии с атмосферой Марса (Bridges et al.,
2001). Вторичные фазы метеорита ALH84001 –
карбонатные образования с включениями угле-
водородов и магнетита специфической морфоло-
гии – приобрели мировую известность благодаря
предположениям об их биологическом проис-
хождении, однако сейчас придерживаются абио-

логической гипотезы их образования (Bell et al.,
2008).

Метеориты с Меркурия еще не были иденти-
фицированы в коллекции метеоритов, однако со-
гласно данным, полученным в ходе миссии Мес-
сенджер, ряд ученых предположили, что они
должны бы состоять из натрового плагиоклаза,
магнезиальных ортопироксена и оливина с гра-
фитом и экзотическими сульфидами в качестве
акцессорных минералов (Vander Kaaden et al.,
2017; McCubbin, McCoy, 2016).

Транспортировка метеоритов с Венеры малове-
роятна из-за высокой скорости убегания кратер-
ных выбросов в космос (>10.3 км/c) и плотной ат-
мосферы этой планеты (Gladman et al., 1996),
приводящей к их эффективному торможению и
абляции (процесс, обратный падению метеорои-
дов на Землю).

Химические особенности состава базальтоидов 
Солнечной системы, формирующие их процессы

и основные периоды магматизма
Ангриты являются самыми низкощелочными

кремнезем-недосыщенными и одними из древней-
ших вулканитов Солнечной системы (Keil et al.,
2012; Tissot et al., 2022) с возрастом ~4.560 млрд лет.
Метеориты обогащены такими тугоплавкими
элементами, как Ca и Ti. Они имеют низкие со-
держания Ga – элемента средней летучести, од-
нако всего лишь незначительно обеднены такими
летучими элементами как Br, Se, Zn, In и Cd по
сравнению с лунными и эвкритовыми базальта-
ми. Ангриты обогащены несовместимыми лито-
фильными элементами, как и другие базальтои-
ды, но относительно обеднены Al относительно
других тугоплавких литофильных элементов.
Считалось, что большинство ангритов образова-
лось в результате частичного плавления прими-
тивного источника при относительно окисли-
тельных условиях (∼IW + 1 ± 1), однако они не
являются продуктом фракционирования одного
родительского расплава (Keil et al., 2012). Недав-
ние экспериментальные работы показали, что су-
ществование среди вулканических разновидностей
двух групп составов все же может объясняться
фракционированием одного расплава (Tissot et al.,
2022). Пока нет единого мнения о размере роди-
тельского тела ангритов. Предполагается, что
первоначально более крупное родительское тело
радиусом >100 км (Wilson et al., 2010) или даже
размером с Луну (Tissot et al., 2022), имело метал-
лическое ядро и возможно удерживало атмосфе-
ру. Однако впоследствии в результате некоего ка-
тастрофического события ∼4.558 млрд лет назад
образовался один или несколько мелких астерои-
дов размером ∼10 км, что позволило сохранить
коровые породы небрекчированными (Scott,
Bottke, 2011). Полагают, что родительское тело
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ангритов представляет собой архетип первого по-
коления планетезималей и эмбрионов, обога-
щенных тугоплавкими элементами, образовав-
шихся в самой внутренней части внутренней
Солнечной системы (<1 а.е.), и которые аккрети-
ровались на планетах земной группы (Tissot et al.,
2022).

Среди метеоритов группы HED базальтовые эв-
криты, а также диогениты имеют довольно узкие
вариации содержаний главных элементов, соста-
вы кумулятивных эвкритов варьируют сильнее,
что может быть связано с их крупнозернистой
структурой и непредставительностью обломков.
В целом для них характерно обеднение летучими
и умеренно-летучими литофильными элемента-
ми, а также сидерофильными элементами. Кон-
центрации редких несовместимых литофильных
элементов в эвкритах и диогенитах характеризуют-
ся широким разбросом значений, например, содер-
жания La в диогенитах отличаются в 700 раз, в куму-
лятивных эвкритах в 20 раз, тогда как в базальтовых
эвкритах всего в 2 раза. Изучение химического со-
става эвкритов позволило установить, что среди
них существует две группы: эвкриты группы Nue-
vo-Laredo (NL) (продукты фракционной кри-
сталлизации), обогащенные несовместимыми
элементами, Ti и имеющие самое высоке Sr/Eu
отношение, и эвкриты группы Stannern (продук-
ты частичного плавления) (Stolper et al., 1977;
McSween et al., 2011; Mittlefehldt, 2015).

Метеориты HED группы генетически связаны
между собой. Все они образовались в безводных
условиях при низком давлении и практически неиз-
менной фугитивности кислорода (IW – 1 – IW + 0.5)
(McSween et al., 2011; Mittlefehldt, 2015). Датиров-
ки базальтовых эвкритов (4.52–4.56 млрд лет)
указывают на очень быструю дифференциацию
родительского тела HED метеоритов на самых
ранних этапах формирования Солнечной систе-
мы. Модели внутреннего строения Весты включают
металлическое ядро (радиус ∼110 км), богатую оли-
вином мантию (мощность ∼130 км), нижнюю кору
диогенитового состава, (мощность ∼10 км) и верх-
нюю эвкритовую кору (мощность ∼20 км). Счита-
ется, что кумулятивные эвкриты являются образ-
цами нижней коры (глубина 8–10 км) в то время
как базальтовые (или некумулятивные) эвкриты –
продукты поверхностных лавовых потоков (Mittle-
fehldt, 2015). Согласно наиболее популярной мо-
дели эволюции астероида Веста (Righter, Drake
1997), дополненной позднее (Mandler, Elkins-Tan-
ton, 2013) сначала в расплавленном родительском
теле хондритового состава формируется металличе-
ское ядро, затем в ходе остывания в силикатной ча-
сти формируются диогениты и эвкриты, при этом
на начальной стадии отдается предпочтение рав-
новесной кристаллизации при постоянном дав-
лении, а в завершение в результате фракциониро-
вания в коре образуются самые дифференциро-

ванные эвкриты NL группы. Эта модель также
принимает в расчет динамические ограничения,
например конвекцию в океане магмы, а также
удовлетворяет таким геохимическим ограниче-
ниям, как Fe/Mn отношение и изотопный состав
кислорода. Вместе с этим вариации содержаний
р.з.э., не укладывающиеся в эту модель, объсня-
ются ассимиляцией корового материала роди-
тельскими расплавами эвкритов и диогенитов
(Barrat et al., 2007, 2010).

Наиболее важная геохимическая характери-
стика марсианских метеоритов – низкое отноше-
ние MgO/FeO и низкое содержание Al2O3. Счита-
ется, что высокое содержание FeO отражает более
высокую, чем на Земле, окисленность мантийных
источников, а низкое содержание Al2O3 отражает
обедненность источников этим элементом, воз-
можно являясь результатом генерации океана
магмы (Bridges, Warren 2006). Окисленное состо-
яние марсианской мантии подтверждается и содер-
жаниями P, Cr и W, которые, являясь умеренно си-
дерофильными элементами на Земле, на Марсе ста-
новятся более литофильными (Halliday et al., 2001).
Предполагается, что мантийные источники роди-
тельских магм SNC метеоритов содержали малое
количество воды, несмотря на ее присутствие на
поверхности Марса в прошлом. Находка амфибо-
ла в некоторых расплавных включениях метеори-
та Shergotty указывает на содержание воды в рас-
плаве <1.8 мас. % (Johnson et al., 1991; McSween,
Harvey, 1993). Однако ее первичное содержание в
расплаве остается неизвестным, так как часть во-
ды могла быть потеряна в момент удара.

Шерготтиты варьируют по составу от пикро-
базальтов до базальтов. При изучении распреде-
ления редких элементов в шерготтитах было уста-
новлено, что существуют 3 различные группы
шерготтитов: обедненная, умеренно обедненная
и обогащенная такими несовместимыми элемен-
тами, как Th, U, Ba и La, при этом шерготтиты
обогащенной группы содержат повышенное ко-
личество щелочных элементов (Day et al., 2018).
Те же самые группы выделяются и по изотопному
составу. La/Lu отношение является диагностиче-
ским для выделения таких групп и, что удиви-
тельно, это отношение увеличивается с ростом
фугитивности кислорода (QFM +0.5 – QFM –4).
Причиной может быть либо гетерогенность ман-
тийных источников, в результате частичного
плавления которых образовались шерготтитовые
магмы (предпочтительнее), либо ассимиляция
различного количества окисленного водного ко-
рового флюида с высоким отношением La/Lu
(Bridges, Warren 2006).

Большое количество изотопных исследований
марсианских метеоритов привело к заключению
о ранней дифференциации Марса на ядро, ман-
тию и кору (30–50 млн лет с момента образова-
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ния). Тот факт, что эти “изотопные” доказатель-
ства, в отличие от земных пород, сохранились в
марсианских метеоритах, накладывает важные
ограничения на геодинамическую историю Мар-
са, а также характер корового вещества. Суще-
ствовал ли на ранних этапах истории Марса океан
магмы, как на Луне, либо вулканизм имел перио-
дический характер, остается до конца неясным. В
любом случае несколько попыток моделирования
марсианского океана магмы предполагают, что
ранняя марсианская кора должна была иметь ба-
зальтовый состав (McSween et al., 2003; Elkins-
Tanton et al., 2005) что подтверждается изотопны-
ми данными (Bouvier et al., 2018). В отличие от
Земли на Марсе нет тектоники плит, тем не ме-
нее, верхняя кора Марса характеризуется присут-
ствием разнообразных магматических пород от
ультраосновного до кислого состава. Наиболее
распространены низкокалиевые базальты (как плу-
тонические, так и вулканические), но есть и щелоч-
ные вулканические провинции (например, кратер
Гусев) вплоть до кварц-содержащих вулканитов
(согласно орбитальным данным) (Bell et al., 2008;
Ehlmann, Edwards, 2014; McSween, 2015). Существо-
вание небольших участков более дифференциро-
ванных пород сопоставимо с нормальной последо-
вательностью дифференциации базальтового ве-
щества особенно в пределах щелочных серий.

Хотя общепринято, что возраст наклитов и
шассиньитов составляет 1.3 млрд лет, возраст ба-
зальтовых шерготтитов по-прежнему является
предметом споров. Очевидно, что среди них при-
сутствуют как совсем молодые породы (150–
600 млн лет), так и редкие более древние (2.3–
2.4 млрд лет) (Vàci, Agee, 2020). Однако согласно
методам кратерной статистики на поверхности
преобладают древние базальты (3–4.5 млрд лет)
(Hartman, Berman, 2000), поэтому “молодые” мар-
сианские метеориты с возрастом <2.4 млрд лет мо-
гут не отражать состав древнего корового вещества,
единственным представителем которого может
быть самый древний марсианский метеорит
ALH84001, его возраст составляется 4.1 млрд лет
(Lapen et al., 2010). Кроме того, датировка цирко-
нов в уникальной марсианской брекчии NWA 7034
(4.5 млрд лет) позволила предположить, что са-
мый ранний магматизм на Марсе мог иметь ба-
зальтовый состав до андезитового (Bouvier et al.,
2018).

Лунные морские базальты по составу очень раз-
нообразны. По сравнению с земными базальтами
они характеризуются меньшим количеством SiO2
(37–45 мас. %) и более высоким FeO (в основном
>16 мас. %), содержат больше Cr и Ti, и обладают
более низкими содержаниями Al и щелочных
элементов. Основными петрохимическими ти-
пами морских пород являются низкотитанистые
(ТiO2 < 6 мас. %) и высокотитанистые (ТiO2 >

> 8 мас. %) базальты), которые далее в зависимо-
сти от содержания K и Al подразделяются на ряд
групп (Neal, Taylor, 1992). Орбитальные данные
указывают на преобладание низкотитанистых ба-
зальтов (Giguere et al., 2000). В породе химические
особенности проявлены в различном количестве
ильменита, плагиоклаза и позднего мезостазиса,
обогащенного K и рядом несовместимых элемен-
тов. Присутствие металлического железа и отри-
цательной Eu аномалии в лунных базальтах свиде-
тельствует о восстановительных условиях образова-
ния лунных пород (IW –0.2; –1) (Wieczorec et al.,
2006). Морской вулканизм связывается с процес-
сами частичного плавления мантии на глубине до
400 км, и состав лунной мантии должен бы значи-
тельно отличаться от состава земной (Kronrod et al.,
2022). Экспериментальные исследования при низ-
ких давлениях позволили установить, что ликви-
дусная температура лунных базальтов составляла
1150–1400°С, а солидусная – 1050°С, что на 100°С
выше, чем для земных базальтов. Скорость осты-
вания базальтовых лав составляла 0.1–30°С/ч, что
сопоставимо с остыванием лавового потока мощ-
ностью несколько метров. В связи с более низкой
вязкостью лунных лав такие маломощные лаво-
вые потоки простираются на гигантские расстоя-
ния (Taylor et al., 1991).

Разная степень частичного плавления единого
источника, фракционная кристаллизация или ас-
симиляция не объясняют всего наблюдаемого
разнообразия лунных базальтов. Различия в со-
ставе морских базальтов обусловлены преимуще-
ственно гетерогенностью их мантийных источни-
ков (Taylor, McLennan, 2008), что подтверждается
изотопными данными (Snape et al., 2019), близпо-
верхностное фракционирование расплавов игра-
ет лишь второстепенную роль.

Излияния базальтов на видимой стороне Луны
происходили главным образом 3.9–3.1 млрд лет
назад (Wieczorec et al., 2006), в подчиненном ко-
личестве базальтовый вулканизм продолжался и
позднее, кристаллизационный возраст самых мо-
лодых базальтов, доставленных Chang’E-5 со-
ставляет 2 млрд лет (Che et al., 2022), а совсем не-
значительные проявления базальтового вулка-
низма могли происходить менее 100 млн лет назад
(Braden et al., 2014). Предполагается, что немно-
гочисленные морские базальты на обратной сто-
роне Луны могут отличаться по составу от анало-
гичных пород на видимом полушарии, что объяс-
няется большей мощностью коры, а значит и
большей глубиной образования расплава. Напри-
мер, базальтовый метеорит Kalahari 009 отличает-
ся очень низким содержанием несовместимых эле-
ментов и древним возрастом (~4.3 млрд лет), что
может свидетельствовать о его выбросе с обратной
стороны Луны (Sokol et al., 2008; Snape et al., 2018).
Это позволяет предполагать, что базальтовый
вулканизм существовал задолго до массового из-
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лияния морских базальтов. Оценить его масшта-
бы невозможно, поскольку интенсивная бомбар-
дировка, завершившаяся около 3.9 млрд лет назад
значительно изменила облик поверхности.

Базальты Меркурия. Исследования элемент-
ного состава поверхности Меркурия с помощью
ренгенофлуоресцентного спектрометра аппарата
“Мессенджер” показали, что поверхность Мер-
курия обеднена Al и Ca, сравнительно бедна Ti и
Fe и обогащена Mg, занимая промежуточное по-
ложение между типичными базальтами и ультра-
основными породами типа земных коматиитов.
Обнаружено также относительное изобилие S,
что предполагает восстановительные условия при
формировании пород (Nittler et al., 2011). Орби-
тальные данные свидетельствуют, что основные
излияния базальтов происходили на ранних эта-
пах эволюции планеты >3.5 млрд лет назад (Byrne
et al., 2016), но следы экзсплозивного вулканизма
проявлялись и позднее (Jozwiak et al., 2017)

Базальты Венеры. Редкие анализы поверхно-
сти Венеры показали присутствие щелочных и
толеитовых базальтов, предполагая, что большая
часть поверхности Венеры имеет базальтовый со-
став (Сурков и др., 1976; Барсуков и др., 1982).
Считается, что базальты Венеры имеют суперхон-
дритовое Ti/Al отношение и обогащены несовме-
стимыми элементами по сравнению с земными
базальтами срединно-океанических хребтов
(MORB) (Nikolaeva, Ariskin, 1999; Treiman, 2007).
Кроме того, имеются свидетельства о присут-
ствии дифференцированных пород фельзитового
состава (Hashimoto et al., 2008). Небольшое число
ударных кратеров на поверхности Венеры пред-
полагает наличие современного, либо недавнего
вулканизма (Gillmore et al., 2017).

ОБСУЖДЕНИЕ

Базальтоиды Солнечной системы

Базальтоидный материал Солнечной системы
в виде метеоритов или доставленных с Луны об-
разцов морских пород представляет собой образ-
цы нескольких родительских тел – планет и асте-
роидов – каждое из которых обладает уникаль-
ным составом, происхождением и историей
(Taylor, McLennan, 2008). Тем не менее, эволюция
конкретного родительского тела происходила со-
гласно с общими законами геохимии и распро-
страненностью элементов. Дифференциация на
Fe–Ni ядро, силикатную мантию и кору, совер-
шившаяся в течение нескольких миллионов лет,
могла сопровождаться формированием глобаль-
ного океана магмы не только на крупных телах
(Земля, Марс, Луна), но и на астероидах (Green-
wood et al., 2005; Rubie et аl., 2004; Righter, Drake,
1997). Дальнейшая магматическая эволюция за-
висела от количества имеющегося тепла в кон-

кретном родительском теле, и лишь крупные объ-
екты могли оставаться магматически активными
длительное время. В результате частичного плав-
ления мантийного силикатного материала воз-
никли аналогичные базальтовым расплавы, из-
лившиеся на поверхность космических тел. На
малых космических телах интенсивный базальто-
вый вулканизм происходил лишь на ранних эта-
пах (ангриты, астероид Веста, Луна, Меркурий),
тогда как крупные тела остаются вулканически
активными гораздо дольше (Марс, Венера, Зем-
ля). Интенсивность, продолжительность и харак-
тер базальтоидного вулканизма зависят не только
от размера тела, его состава (количество летучих,
теплогенерирующих элементов), но и от характе-
ра внешней среды (топография поверхности, ат-
мосферное давление, присутствие воды или льда)
(BVSP, 1981; Wilson, 2009), а также от внешних
воздействий, например, крупных ударных собы-
тий на ранних этапах эволюции (Zhu et al., 2019).
Продукты базальтоидного магматизма представ-
ляют собой главным образом темноцветные вул-
канические или плутонические породы, состоя-
щие преимущественно из пироксена и плагио-
клаза с меньшим количеством оливина, оксидов
Fe, Cr и Ti и др. В химическом составе оксиды Fe,
Mg и Сa составляют 5–15 мас. %, содержание SiO2
варьирует в основном от 37 до 58 мас. % (BVSP,
1981), хотя многие лунные, а также метеоритные
базальтоиды могут содержать >20 мас. % FeO. В
структурном отношении изверженные породы
обладают меньшим размером зерен по сравнению
с их плутоническими аналогами. Размер зерен
минералов в метеоритных и лунных базальтоидах
обычно не превышает 3–5 мм. Для безатмосфер-
ных тел (Луна, астероид Веста) характерно при-
сутствием брекчированных пород.

Разнообразие типов базальтоидных пород на
конкретном родительском теле и их родительских
расплавов свидетельствуют о гетерогенности
мантии планет и малых дифференцированных
космических тел. Важнейшими процессами, влия-
ющими на состав продуктов базальтового магма-
тизма являются процессы частичного плавления
базальтовых источников и гибридизации распла-
вов, которые отражаются в химическом (напр., со-
держание и распределение р.з.э.) и минеральном
(обогащение минералами P, K, р.з.э. и др. составе
базальтоидов. Не менее важным являются про-
цессы фракционирования расплавов в ходе кри-
сталлизации, о чем свидетельствует присутствие
как кумулатов, так и более дифференцированных
пород среди базальтоидных метеоритов. На графи-
ке зависимости отношений FeO/MnO от FeO/MgO
(рис. 1) линейные горизонтальные тренды харак-
терны для всех базальтоидов Солнечной системы
и отличаются от примитивного хондритового ве-
щества более высоким FeO/MgO отношением
(Goodrich et al., 2000), что связано со значитель-
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ным ростом железистости в ходе кристаллизаци-
онной дифференциации. Различия в FeO/MnO
отношениях космических тел могут отражать раз-
личия окислительно-восстановительных условий
и/или первоначального содержания железа в ис-
точниках (Ruzicka et al., 2001). О различных окис-
лительно-восстановительных условиях свиде-
тельствует и минеральный состав, в восстанови-
тельных условиях основными акцессорными
минералами являются минералы Fe2+ (ильменит,
минералы группы шпинели) и даже металличе-
ское Fe0, тогда как в окислительных присутству-
ют минералы Fe3+ (магнетит, гематит). Большое
разнообразие структурных типов базальтоидов,
указывает на влияние характера излияния магмы
на конкретном родительском теле, важную роль
играют как скорость охлаждения, так и количе-
ство летучих компонентов. Таким образом, вари-
ации составов главных минералов базальтоидных
пород зависят от валового состава каждой поро-
ды, степени фракционирования расплава и режи-
ма его остывания.

Для большинства дифференцированных тел
Солнечной системы характерно присутствие низ-
кощелочных базальтоидов, хотя щелочные базаль-
тоиды также встречаются, но, по-видимому, имеют
локальное распространение (McSween et al., 2009;
Сурков и др., 1976; Барсуков и др., 1982; Taylor,
McLennan, 2008). Общим для них является мине-
ральный состав, а именно присутствие пироксе-
на, оливина и плагиоклаза в качестве главных по-

родообразующих минералов. Состав их варьирует
от объекта к объекту, но их спектральные харак-
теристики могут быть использованы для поиска
базальтоидов в других звездных системах.

О возможности применения данных о базальтодах 
Солнечной системы при изучении экзопланет
Дистанционные методы исследования мине-

ралогии поверхности планет и астероидов пре-
терпели значительное развитие в течение послед-
него десятилетия благодаря прогрессу в калибровке
спектральных характеристик в лабораторных усло-
виях и проверке методик интерпретации в ходе ор-
битальных полетов. Это позволило точно иденти-
фицировать несколько родительских тел метео-
ритов в главном поясе астероидов и помогло
ограничить химический состав минералов и их
содержание в обыкновенных хондритах и базаль-
товых ахондритах и получить детализированные
минералогические карты поверхности Луны,
Марса, и ряда астероидов (Reddy et al., 2015; Piet-
ers et al., 2009, 2011; Gilmore et al., 2017; Gaffey et al.,
2002; Vernazza et al., 2005; De Sanctis et al., 2012a;
Ehlmann, Edwards, 2014). Интерпретация данных
с невыраженными спектральными характеристи-
ками по-прежнему остается сложной задачей, од-
нако имеется ряд инструментов, все же позволя-
ющих получить некоторую информацию о соста-
ве поверхности (Hardersen et al., 2005; Reddy et al.,
2015; Pisello et al., 2022). В случае Венеры и подоб-
ных космических тел такие методики не приме-

Рис. 1. Зависимость отношений FeO/MnO от FeO/MgO в лунных и метеоритных базальтоидах Солнечной системы
(данные взяты из следующих источников: базальты Луны – Clive Neal’s Mare Basalt Database; SNC метеориты – Bridges,
Warren, 2006; HED метеориты – BVSP, 1981, Mittlefehldt, 2015; ангриты – Keil et al., 2012). Для сравнения показаны об-
ласть хондритовых значений (Goodrich, Delaney, 2000).
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нимы из-за наличия плотной горячей атмосферы,
однако предложенный комплексный подход,
включающий сопоставление орбитальных дан-
ных тепловизионного спектрометра VIRTIS (Ве-
нера Экспресс) об излучательной способности
поверхности конкретных геологических структур
с данными о таковой для минералов при высоких
температурах в рамках ожидаемого состава пород
Венеры, также позволил установить связь с минера-
логией поверхности (Filliberto, 2014; Gilmore et al.,
2017).

Данные о том, что значительное число звезд в
галактике может обладать планетными система-
ми (Cassan et al., 2012; Маров, Шевченко, 2017),
открывают новые возможности не только для
приоритетного поиска планет пригодных для
жизни, но и для сопутствующих научных направ-
лений, в частности, поиска следов аналогичного
базальтовому магматизма, который может при-
сутствовать и на планетах других звездных си-
стем. На сегодняшний день подтверждено более
5 тысяч экзопланет (NASA Exoplanet Catalog; Ма-
ров, Шевченко, 2017). Среди них уже более 180 пред-
ставителей так называемых планет земной груп-
пы (T) – планет с твердой поверхностью, которые,
как правило, имеют схожие с Землей параметры и
состоят преимущественно из горных пород (Маров,
2016). Кроме того, каменистыми корами могут об-
ладать и некоторые из более крупных экзопланет –
так называемые “сверхземли”, их размер превы-
шает размер Земли примерно в 2 раза (Маров,
Шевченко, 2017).

Основываясь на теоретической возможности
существования слабых линий в спектрах экзопла-
нет, и в перспективе ввода в эксплуатацию очень
крупных наземных телескопов с возможностью
исследования спектральных характеристик пла-
нет других звездных систем (обзор проектов по
изучению экзопланет Haqq-Misra et al., 2022),
можно планировать поиск каких-либо минерало-
гических диагностических особенностей спек-
тров поглощения в видимом и ИК диапазоне. На-
пример, особенности поглощения в спектральной
области от 0.8 до 2.5 мкм обусловлены присутстви-
ем катиона Fe2+ в кристаллической структуре кос-
мохимически важных породообразующих минера-
лов, таких как оливин и пироксен (Adams, 1975;
Burns, 1993), и такие характеристические линии
спектра проявлены во всех базальтоидах Солнеч-
ной системы (рис. 2). На основе полученных
спектров разработаны методики определения со-
става и пропорций мафических силикатов на по-
верхности космических тел (Gaffey et al., 2002;
Isaacson et al., 2014; Reddy et al., 2015). Наличие
колебаний в области 2.8 мкм спектра может ука-
зывать на присутствие гидратированного матери-
ала (De Sanctis et al., 2012b). Обнаружение этих
особенностей важно, поскольку позволяет иден-
тифицировать основные минералы и определить

минеральный состав поверхности экзопланет по
аналогии с исследованиями поверхностей планет и
астероидов в Солнечной системе (Hardersen et al.,
2005; De Sanctis et al., 2012a; Trombka et al., 2000;
Gaffey et al., 2002; Vernazza et al., 2005; Pieters et al.,
2011; Marcus et al., 2018). Спектроскопические ха-
рактеристики атмосфер экзопланет уже демонстри-
ровались для газовых гигантов (Charbonneau et al.,
2002; Sing et al., 2016) и мини-Нептунов (Tsiaras et al.,
2019; Benneke et al., 2019), а в будущем, с появле-
нием телескопов нового поколения будут доступ-
ны и для экзопланет земного типа (обзор Haqq-
Misra et al., 2022). К сожалению, в настоящее вре-
мя не существует возможностей для исследова-
ния поверхности близлежащих экзопланет, но та-
кие поиски могут проводиться будущими назем-
ными средствами, например, в рамках проектов
Ielts, LIFE и Origin (Haqq-Misra et al., 2022).

Процесс реголитообразования как важный фактор 
эволюции безатмосферных геологически 

неактивных планет, спутников и астероидов

Луна является наиболее изученным предста-
вителем безатмосферных геологически неактив-
ных планет, спутников и астероидов, вероятно
присутствующих и в других звездных системах. Ее
поверхность покрыта слоем реголита – продукта
ударной переработки лунных пород, происходив-
шей на протяжение всей истории Луны. Ударное
воздействие остается основным процессом, от-
ветственным за изменение лунной поверхности и
состава лунного реголита. То же характерно и для
других безатмосферных космических тел. Таким
образом, реголит накапливает метеоритный ма-
териал Солнечной системы. Однако, несмотря на
кажущееся обилие метеоритных фрагментов в ре-
голите Луны и астероидов Солнечной системы, их
находки чрезвычайно редки. Исключение состав-
ляют мелкие фрагменты Fe–Ni металла предполо-
жительно метеоритного происхождения, присут-
ствующие в лунных и HED брекчиях и редкие на-
ходки как хондритового, так и ахондритового
материала (Лоренц и др., 2007; Joy et al., 2016;
Demidova et al., 2022). Отсутствие большого числа
таких находок связно с фрагментацией, плавле-
нием, в меньшей степени испарением, как веще-
ства ударника, так и вещества мишени в ходе
многочисленных ударных событий, которые при-
водят к эффективному перемешиванию материа-
ла. Поэтому основными продуктами ударной пе-
реработки поверхности безатмосферных камен-
ных тел являются брекчии (обломочные породы,
содержащие различное количество раскристал-
лизованного или стекловатого ударного распла-
ва), и агглютинаты (продукты локального плавле-
ния реголита в результате микрометеоритной
бомбардировки). Брекчиями представлено по-
давляющее большинство лунных метеоритов,
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они также преобладают среди метеоритов группы
HED. Однако, несмотря на большое количество
ударных кратеров на поверхности Марса, из 341
известных марсианских метеоритов лишь 17 об-
разцов представлены импактными брекчиями
(MBDB, 2022), хотя многие метеориты имеют ка-
такластическую структуру и содержат прожилки
ударного расплава. Реголитовые брекчии и аг-
глютинаты наследуют химический и компонент-
ный состав реголита, но во многих из них преоб-
ладающим компонентом становится импактное
стекло, образованное в результате плавления все-
го набора материала. Присутствие стекла может
значительно менять спектральные характеристи-
ки поверхности космических тел (Minitti et al.,
2002; Moroz et al., 2009; Pisello et al., 2022). Кроме
того, реголит и его составляющие обладают мень-
шим размером зерен (<100 мкм), чем первичные
магматические породы, что также оказывает се-
рьезное влияние на спектральные особенности по-
верхности подобных тел (Pieters et al., 2012; Li et al.,
2020). Тем не менее, благодаря лучшей количе-
ственной оценке таких спектральных эффектов
(обусловленных температурой поверхности, уг-
лом наблюдения и размером зерен) систематиче-
ские расхождения из-за факторов, не связанных

напрямую с составом, могут быть практически
устранены, как показано на примере астероидов
(Reddy et al., 2015).

Другими важными факторами, влияющими на
спектральные характеристики космических тел
Солнечной системы, являются процессы косми-
ческого выветривания. Например, спектры лун-
ного реголита демонстрировали систематически
более низкие альбедо, более слабые характери-
стики поглощения минералов и так называемое
“покраснение” спектра по сравнению с коренны-
ми породами (Gaffey et al., 2002). Последний эф-
фект в спектре выражается в увеличении коэффи-
циента отражения с увеличением длины волны в
видимом и/или ИК диапазоне. Это происходит
потому, что в результате бомбардировками ча-
стиц солнечного ветра мелкие частицы реголита
покрываются тонкой аморфизованной пленкой, в
которой формируется нанофазное металлическое
железо (4–30 нм), (Pieters et al., 2000; Taylor et al.,
2001; Hapke, 2001). И такой процесс характерен
для всех безатмосферных тел Солнечной систе-
мы. Однако интенсивность изменения поверхно-
сти зависит не только от состава поверхности, но
и от местоположения в Солнечной системе (Bru-
netto et al., 2015).

Рис. 2. Характерные спектры отражения базальтов космических тел Солнечной системы в диапазоне длин волн от 0.5
до 2.5 мкм: Земли (De Sanctis et al., 2017), Марса (Mustard et al., 2005), Луны, астероида Веста (Pieters et al., 2012), тео-
ретический спектр ангритового астероида (Burbine et al., 2006). Для сравнения схематически показаны спектры отра-
жения стандартов пироксенов и оливина (Reddy et al., 2015). (Масштаб по оси y не соблюдается).
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Процесс взаимодействия с атмосферой, 
как важный фактор эволюции планет 

земного типа

Подобный базальтовому вулканизм широко
распространен на планетах земной группы и мо-
жет являться источником вулканических газов в
атмосфере планет. На Земле основными продук-
тами дегазации вулканов являются H2O и CO2.
Реакция этих компонентов атмосферы с коровы-
ми породами повлияли не только на состав атмо-
сферы и поверхностных вод, но и на минерало-
гию осадочных пород, а также температуру по-
верхности (Kasting et al., 1993; Kasting, Catling,
2003). Тот же процесс характерен и для Марса, от-
личаясь составом (большая роль SO2 и CO2), кис-
лотностью среды и плотностью атмосферы
(Bridges et al., 2001; Bell et al., 2008). Там продукта-
ми такого взаимодействия являются оксиды Fe3+,
глинистые минералы, карбонаты, сульфаты
(Bridges et al., 2001; Ehlmann, Edwards, 2014), а сре-
ди минералов базальтовых пород наиболее под-
вержен изменению оливин (McSween et al., 2006).
В случае Венеры, которая обладает очень плотной
и горячей атмосферой, состоящей главным обра-
зом из CO2 (~740 K, ~9.3 MПa) (Marov et al., 1973),
предполагается, что поверхность базальтов подвер-
гается целому ряду изменений – окисление железа
и возникновение таких минералов как гематит и
магнетит, осаждение ангидрита (Donahue et al.,
1982; Treiman, Bullock, 2012; Gilmore et al., 2017). Это
подтверждается орбитальными данными об изме-
нении излучательной способности разновозраст-
ных базальтовых потоков, поверхность которых
окисляется со временем (Gilmore et al., 2017). Воз-
никшие при взаимодействии с CO2 и/или H2O про-
дукты изменения базальтового вещества должны
бы обладать повышенным значением SiO2 и Si/Al
(Kraft et al., 2003; Zolotov et al., 2019, 2020), что
следует учитывать при исследовании экзопланет
с атмосферой.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Все дифференцированные каменные тела в
Солнечной системе в процессе эволюции в ре-
зультате частичного плавления мантийного мате-
риала испытали этап (этапы) базальтового магма-
тизма. Продолжительность, интенсивность и ха-
рактер извержений зависят не только от размера
тела, его состава, но и от особенностей окружаю-
щей среды. Информацию о составе базальтоидов
Солнечной системы, полученная на основе дан-
ных о дифференцированных метеоритах групп
SNC, HED, ангритов, образцах лунных базаль-
тов, а также о составе поверхности космических
тел указывает на распространенность низкощелоч-
ных базальтоидов, основными составляющими ко-
торых являются силикаты Fe и Mg (оливин и пи-

роксен) и плагиоклаз. Вариации составов главных
минералов базальтовых пород значительны и зави-
сят от валового состава каждой породы, степени
фракционирования и режима остывания.

Анализ литературных данных о минеральном
составе поверхности планет и астероидов пока-
зал, что неизмененные базальтоиды обладают
сходством спектральных характеристик, несмот-
ря на различия их химического состава, установ-
ленного при изучении базальтовых метеоритов. На-
пример, характеристические особенности погло-
щения в спектральной области от 0.8 до 2.5 мкм,
обусловленные присутствием катиона Fe2+ в струк-
туре оливина и пироксена, проявлены во всех ба-
зальтоидах Солнечной системы. Поэтому в пер-
спективе ввода в эксплуатацию очень крупных
наземных телескопов для изучения экзопланет
(Haqq-Misra et al., 2022), можно планировать по-
иск минералогических диагностических особен-
ностей спектров поглощения в видимом и ИК
диапазоне. Помимо состава, важными парамет-
рами, влияющими на спектральные характери-
стики базальтоидов, являются 1) размер зерен;
2) количество стекла (вулканического или удар-
ного происхождения), 3) присутствие продуктов
вторичного изменения и ряд других. На безатмо-
сферных телах важную роль играют процессы рего-
литообразования и космического выветривания,
тогда как для земплеподобных планет основопола-
гающим фактором предполагается взаимодействие
с атмосферой. Так, при реакции с CO2 и/или H2O
атмосферы возникшие продукты изменения ба-
зальтового вещества обогащаются SiO2 и имеют
более высокое отношение Si/Al (Kraft et al., 2003;
Zolotov, 2019, 2020), что следует иметь в виду при
исследовании экзопланет с атмосферой.
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В работе представлены результаты исследования (SIMS, EPMA) силикатных минералов и валовых
составов (SEM-EDS) порфировых и непорфировых хондр равновесных обыкновенных хондритов.
Распределение редких элементов в оливине, низко-Са пироксене и мезостазисе, порфировых и не-
порфировых хондр равновесных обыкновенных хондритов отражает гетерогенность условий хон-
дрообразования в протопланетном диске и позволяет проследить эволюцию вещества в нем. Пор-
фировые хондры сложены оливином с низким содержанием Y и Yb относительно непорфировых
хондр. Обогащенность низко-Са пироксена порфировых хондр редкими элементами коррелирует с
количеством пироксена в хондре. Оливин зернистых хондр близок по составу к оливину порфиро-
вых хондр, но низко-Са пироксен отличается высоким содержанием Y, Ti, Sr, Ba, V и REE, по срав-
нению с остальными хондрами. Колосниковые хондры характеризуются оливином с высоким со-
держанием (Zr, Y, Ti, Ba, Cr, HREE) и низко-Са пироксеном, сильно обедненным редкими элемен-
тами (Zr, Y, Nb). Пироксен радиально-лучистых хондр обогащен Nb, Sr и Ba. Редкие элементы в
составе оливина и низко-Са пироксена указывают на образование порфировых и зернистых хондр
в спокойном регионе протопланетного диска, обуславливающего невысокие температуры нагрева
расплава и довольно медленное остывание хондры. Значительная обогащенность редкими элемен-
тами оливина колосниковых хондр отражает сильный нагрев вещества-предшественника и быстрое
остывание расплава хондр. Редкие элементы в минералах радиально-лучистых хондр демонстриру-
ют быстрое остывание низкотемпературного расплава, обедненного Mg и редкими элементами.
Сильный нагрев расплава колосниковых и радиально-лучистых хондр и быстрое остывание мине-
ралов указывает на их образование в нестабильном регионе протопланетного диска. Редкие элемен-
ты в силикатных минералах порфировых и непорфировых хондр отражают появление расплава в ре-
зультате плавления минералов-предшественников.
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Обыкновенные хондриты являются наиболее
распространенным типом метеоритов и сложены
силикатными субмиллиметровыми сферулами –
хондрами и межхондровой (матричной) частью
(Dodd, Hutchison, 2004). Силикатные хондры в
метеоритах представлены порфировыми и непор-
фировыми структурами (колосниковой, радиаль-
но-лучистой, скрытокристаллической, зернистой),
что предполагает существование различных резер-

вуаров хондрообразования в протопланетном дис-
ке, отличающихся температурой нагревания веще-
ства, скоростями остывания и степенью запылен-
ности в протопланетном диске.

Хондры представляют собой застывшие в неве-
сомости капли силикатного расплава, которые яв-
ляются одними из древнейших образований Сол-
нечной системы, образовавшиеся 4.567 млрд лет
назад (Amelin, Krot, 2007). В качестве процессов,
ответственных за появление расплава в протопла-
нетном диске, рассматривается плавление мине-
ралов-предшественников (прекурсоров) хондр и

1 Дополнительная информация для этой статьи доступна по
doi 10.31857/S0016752523050072 для авторизованных поль-
зователей.
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прямая конденсация газа солнечного состава в
расплав (Engler et al., 2007).

В качестве прекурсоров хондр рассматривают
кальций-алюминиевые включения (CAI), амебо-
видные оливиновые агрегаты (АОА), мелкозерни-
стый материал матрицы хондритов, хондры и фраг-
менты хондр предыдущих генераций (Krot et al.,
2018). Также сюда относят осколки планетезима-
лей (Libourel, Krot, 2007), зерна Fe-Ni и троилита
(Jones et al., 2005), лед Н2О (Tenner et al., 2015),
“реликтовый” оливин и скопления пыли (Bis-
choff et al., 2018). Находки хондр в хондрах и ре-
ликтовых зерен оливина предполагают существо-
вание нескольких последовательных генераций
хондр одномоментно. Первая генерация хондр
могла образоваться в результате конденсации ми-
нералов из протопланетного облака вслед за CAI
включениями или одновременно с ними (Connel-
ly et al., 2012), за счет чего хондры были обогаще-
ны трудно летучими элементами по сравнению с
хондрами поздних генераций.

Механизмы нагревания минералов-предше-
ственников хондр в протопланетном диске до сих
пор остаются дискуссионными. С одной стороны,
расплав хондр мог быть получен в результате удар-
ных волн, молний (нагрев электрическим разря-
дом), при образовании в турбулентной или много-
слойной протосолнечной туманности или за счет
нагрева от трения скоплений пыли, падающих в се-
рединную плоскость туманности (Chondrules, 2018).

С другой стороны, в качестве хондрообразую-
щих механизмов рассматриваются процессы,
происходившие на стадии аккреции планетези-
малей в протопланетном облаке. В этом случае
силикатный расплав мог образоваться в результа-
те столкновений планетезималей или импактных
плюмов, возникающих при их медленном соуда-
рении (Chondrules, 2018).

Эксперименты по воспроизведению структур
хондр позволили определить температуру нагрева
материала-предшественника, количество цен-
тров кристаллизации и скорость остывания
хондр. Так, для порфировых хондр характерно
нагревание минералов-предшественников ниже
температуры ликвидуса расплава (1400–1700°С),
сохранение значительного количества затравок и
медленное остывание (1–500°С/ч). Кристаллиза-
ция колосниковых (B) хондр предполагает нагрев
незначительно выше температуры ликвидуса, со-
хранение малого числа затравок и быстрое осты-
вание (500–3000°С/ч). Хондры непорфировых
структур (радиально-лучистых (RP) и скрытокри-
сталлических) требуют нагрева значительно вы-
ше температуры ликвидуса, уничтожение всех за-
травок и мгновенное остывание (1000–3000°С/ч)
(Hewins et al., 2005). Зернистые (G) хондры рас-
сматриваются как вариант порфировых хондр,
сохранивший большинство минералов-предше-

ственников в качестве центров кристаллизации,
которые при этом не позволили развиться порфи-
ровым вкрапленникам из-за отсутствия остаточ-
ного расплава в хондрах.

Кроме различий в динамических параметрах
кристаллизации порфировые и непорфировые
хондры отличаются по геохимическим и изотоп-
ным характеристикам.

Относительно порфировых хондр, непорфи-
ровые хондры обеднены FeO, MgO и Al2O3, но
обогащены SiO2 и сидерофильными элементами
(Gooding et al., 1980). Валовое содержание SiO2 в
непорфировых хондрах в целом коррелирует с ко-
личеством пироксена в хондрах. При этом соот-
ношение Si/Al в непорфировых хондрах обычно
выше хондритового (CI), тогда как для порфиро-
вых хондр характерно значение близкое или не-
много ниже хондритового (Nehru et al., 1994). Со-
держание и состав летучих элементов либо обед-
нен в соответствии с их летучестью (Mn, Na, K, S,
Cu, Zn, Ga) (Krot et al., 2002), что отражает фрак-
ционирование газа (особенно в колосниковых
объектах), либо летучие элементы имеют сильно
варьирующее содержание и сильно фракциони-
рованы (Engler et al., 2007). Нефракционирован-
ное, близкое к хондритовому, соотношение эле-
ментов с различным геохимическим поведением
(Yb/Ce и REE распределение) отражает неизме-
ненное изначальное соотношение элементов в
непорфировых хондрах и указывает на превали-
рующий вклад космохимических процессов (кон-
денсации) при хондрообразовании (Varela et al.,
2012; Varela et al., 2015). В углистых хондритах, со-
стоящих в основном из непорфировых хондр, на-
пример, бенкуббинитов, наблюдаются хондры двух
типов – с нефракционированным спектром рас-
пределения REE и фракционированным спектром
REE, обогащенные трудно летучими элементами
(Zr, Y и Sc) практически в два раза (Oulton et al.,
2016; Varela, 2019). При этом характер спектров
REE в энстатите непорфировых хондр соответ-
ствует спектру распределения, характерному для
минералов магматического происхождения (Hsu,
Crozaz, 1998).

До сих пор отсутствует информация о содер-
жании редких элементов в силикатных минералах
непорфировых хондр обыкновенных хондритов.
Редкие элементы являются хорошо зарекомендо-
вавшим себя инструментом оценки геохимиче-
ских обстановок, что позволяет их использовать
при исследовании условий образования силикат-
ных минералов хондр. Кроме того, редкие эле-
менты в оливине и низко-Са пироксене мало
подвержены условиям термального и/или им-
пактного метаморфизма, наблюдающегося на ро-
дительских телах хондритов, что позволяет ис-
пользовать их при изучении минералов равновес-
ных обыкновенных хондритов (EOC).
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Вещество EOC было подвержено термальному
метаморфизму на родительских хондритовых те-
лах, что повлекло уравновешивание главных эле-
ментов в оливине и низко-Са пироксене хондри-
тов, раскристаллизацию остаточного мезостазиса
хондр в плагиоклаз и высоко-Са пироксен, обра-
зование хромита и апатита, а также стиранию гра-
ниц хондры и матрицы.

Тем не менее, как показали предыдущие ис-
следования, редкие элементы в минералах EOC
остаются неуравновешенными в метеоритах пя-
того (Суханова и др., 2019) и частично шестого
петрологического типа (Суханова и др., 2020).
При этом, зависимости распределения редких
элементов в минералах хондр от химической
группы и петрологического типа метеорита обна-
ружено не было (Суханова, 2022).

Целью исследования являлось выявление осо-
бенностей редкоэлементного состава минералов
хондр различных структур равновесных обыкно-
венных хондритов.

ОБЪЕКТЫ И АНАЛИТИЧЕСКИЕ 
МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ

Для изучения состава редких элементов в ми-
нералах порфировых и непорфировых хондр рав-
новесных обыкновенных хондритов были выбра-
ны метеориты Каргаполье (Н4), Орловка (Н5),
Саратов (L4), Еленовка (L5), Buschhof (L6), Bjur-
böle (L/LL4) и Княгиня (L/LL5), предоставлен-
ные коллекционерами и Горным музеем Санкт-
Петербургского горного университета. В каждом
хондрите были выбраны 3 хондры разной струк-
туры и минералогического состава. Отбор хондр
для дальнейшего изучения зависел от возможно-
сти проведения локального анализа методом
SIMS в зернах силикатных минералов и наличии
хондр различных петрографических характери-
стик в образце метеорита.

Метеоритная коллекция, собранная для дан-
ного исследования, включает образцы всех хими-
ческих групп и петрологических типов обыкно-
венных хондритов, что позволяет провести изуче-
ние распределения редких элементов в оливине,
низко-Са пироксене и плагиоклазе порфировых
и непорфировых хондр EOC и выявить следы
процессов хондрообразования вне зависимости
от индивидуальных особенностей метеорита.

В метеорите Каргаполье были изучены порфи-
ровая оливин-пироксеновая хондра 1РОР-0 и две
порфировые оливиновые хондры 1РО-2 и 1РО-4
(рис. 1а, 1в, 1д). В хондрите Орловка проанализи-
рованы 2 порфировые оливиновые хондры 2РО-3
и 2РО-6 и порфировая оливин-пироксеновая
хондра 2РОР-0 (рис. 1б, 1г, 1е).

В образце метеорита Саратов исследованы 2 пор-
фировые оливин-пироксеновые хондры 3РОР-2 и

3РОР-4 и колосниковая оливин-пироксеновая
хондра 3ВОР-1 (рис. 2а, 2в, 2д). В метеорите Еле-
новка были изучены порфировая оливиновая
хондра 4РО-0, порфировая оливин-пироксено-
вая хондра 4РОР-2 и колосниковая оливин-пор-
фировая хондра 4ВОР-3 (рис. 2б, 2г, 2е). В хон-
дрите Buschhof проанализированы минералы зер-
нистой оливиновой хондры 5GO-1 и радиально-
лучистой пироксен-оливиновой хондры 5RPO-2
(рис. 3а, 3в).

В образце метеорита Княгиня изучены порфи-
ровая пироксеновая хондра 7РР-1, радиально-лучи-
стая пироксеновая хондра 7RP-2 и зернистая оли-
вин-пироксеновая хондра 7GOP-4 (рис. 3б, 3г, 3е).
В метеорите Bjurböle исследованы порфировая
оливин-пироксеновая хондра 6РОР-1 (рис. 3д) и
радиально-лучистая порфировая хондра 6RP-2
(рис. 4з).

Химический состав минералов на уровне глав-
ных элементов был определен методом EPMA в
ИГГД РАН на сканирующем электронном мик-
роскопе Jeol JXA-8230 с пятью волновыми спек-
трометрами. Вещество метеорита было помещено
в стандартную шайбу из эпоксидной смолы, ко-
торая после полировки напылялась углеродом.
Точечные измерения состава минералов выпол-
нялись с ускоряющим напряжением 20 кВ и то-
ком 20 нА для оливина, пироксена и током 10 нА
для плагиоклаза. Диаметр сфокусированного
пучка составил 3 мкм. В качестве стандартов ис-
пользовались природные минералы, чистые ок-
сиды и металлы. Для коррекции матричного эф-
фекта использовался алгоритм ZAF. Линии Кα1
измерялись для всех элементов.

Содержание редких и редкоземельных элемен-
тов (REE) в минералах определено методом масс-
спектрометрии вторичных ионов (SIMS) на ион-
ном микрозонде Cameca IMS-4f в ЯФ ФТИАН по
методике, изложенной в работах (Batanova et al.,
1998; Nosova et al., 2002; Portnyagin et al., 2008).
Перед измерениями препарат напылялся золо-
том. Условия съемки на ионном микрозонде
Cameca IMS-4f: первичный пучок ионов 
диаметр пучка ~20 мкм; ток ионов 5–7 нА; уско-
ряющее напряжение первичного пучка 15 кэВ.
Погрешность измерений не превышала 10% для
примесей с концентрациями >1 ppm и 20% для
концентраций <1 ppm. Редкоэлементный состав
породообразующих минералов определялся мак-
симально близко к точкам анализа главных эле-
ментов методом EPMA. Фотографии хондр в об-
ратно-отраженных электронах после SIMS ана-
лиза и таблица содержаний главных и редких
элементов в минералах хондр со стандартными
отклонениями приведены в дополнительных ма-
териалах к статье.

Спектры распределения REE в минералах
нормировались к CI хондриту (Palme et al., 2014).

−
216O ,
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Рис. 1. Изображение в обратно-отраженных электронах хондр метеоритов Каргаполье (а – порфировая оливин-пи-
роксеновая хондра 1РОР-0, в – порфировая оливиновая хондра 1РО-2, д – порфировая оливин-пироксеновая хондра
1РОР-4) и Орловка (б – порфировая оливиновая 2РО-3, г – порфировая оливиновая хондра 2РО-6, е – порфировая
оливин-пироксеновая хондра 2РОР-0). Ol – оливин, Px – пироксен, Mes – мезостазис.
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В дополнительных материалах к статье приве-
дены расширенные таблицы с рассчитанным
стандартным отклонением для усредненных зна-
чений содержания химических элементов в ми-
нералах РОХ и фотографии кратеров в исследо-
ванных зернах после SIMS анализа.

РЕЗУЛЬТАТЫ ИССЛЕДОВАНИЯ
Порфировые хондры EOC (рис. 1, рис. 2а–2г,

рис. 3б, 3д) в основном имеют округлую форму и
крупные размеры (до 1 мм в диаметре), хотя
встречаются и овальные экземпляры (2РО-3 и
3РОР-2). Хондры обычно сложены крупными
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Рис. 2. Изображение в обратно-отраженных электронах хондр метеоритов Саратов (а – порфировая оливин-пироксе-
новая хондра 3РОР-2, в – порфировая оливин-пироксеновая хондра 3РОР-4, д – колосниковая оливин-пироксеновая
хондра 2ВОР-1) и Еленовка (б – порфировая оливиновая хондра 4РО-0, г – порфировая оливин-пироксеновая хондра
4РОР-2, е – колосниковая оливин-пироксеновая хондра 4ВОР-3).
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вкрапленниками оливина и/или низко-Са пи-
роксена, размер которых может сильно варьиро-
вать. Интерстиции между вкрапленниками за-
полнены раскристаллизованным мезостазисом,
представленным смесью плагиоклаза и высоко-
Са пироксена, но в порфировых хондрах метео-

рита Саратов встречен мезостазис в виде стекла.
Наличие металлических или силикатных кайм
для порфировых хондр EOC не характерно, хотя в
хондре 7РР-1 наблюдается внутренняя плагио-
клазовая кайма, а хондры 1РО-2 и 2РОР-0 имеют
внешнюю камасит-тэнитовую кайму.
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Рис. 3. Изображение в обратно-отраженных электронах хондр метеоритов Buschhof (а – зернистая оливиновая хондра
5GO-1, в – радиально-лучистая оливин-пироксеновая хондра 5RPO-2), Княгиня (б – порфировая пироксеновая хон-
дра 7РР-1, г – радиально-лучистая пироксеновая хондра 7RP-2, е – зернистая оливин-пироксеновая хондра 7GOP-4)
и Bjurböle (д – порфировая оливин-пироксеновая хондра 6РОР-1).
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Оливин порфировых хондр EOC обычно обра-
зует хорошо ограненные зерна, размер которых
может варьировать от 0.2 до 0.5 мм по удлинению.
По составу оливин порфировых хондр соответ-
ствует форстериту, величина форстеритового ми-

нала варьирует между химическими группами и
увеличивается в последовательности L/LL (Fо 73)–
L (Fо 75)–H (Fо 79). Вариаций содержания глав-
ных элементов в оливине разных структурных ти-
пов хондр не наблюдается (табл. 1 и табл. 2). Глав-
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Рис. 4. Распределение Y (а), Yb (б), Ca/Al (в), La/Sm (г) в оливине хондр различных структур EOC. Точки соответству-
ют содержанию элемента, значение которого приведено в дополнительных материалах к статье. Прямая корреляция
Ba и Al (д), Ti и Y (е) в оливине EOC. Высокие значения отношения Ti/Nb в оливине хондр 2РО-3 и 1РОР-0 (ж). Фо-
тография в обратно-отраженных электронах хондры радиально-лучистой пироксеновой 6RP-2 метеорита Bjurböle (з).
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Таблица 1. Медианное содержание главных (мас. %) и редких (ppm) элементов в минералах порфировых хондр EOC

Примечания. Прочерк – элемент не определялся. b.d.l. – содержание элемента ниже порога обнаружения, n – количество
анализов. Развернутая таблица со стандартным отклонением приведена в дополнительных материалах.

Параметр
PO POP PP

Ol Рx Mes Ol Рx Mes Рx Mes

n 24 2 12 23 17 9 8 2
SiO2 39.1 56.3 64.0 38.8 55.8 63.3 55.4 65.7

Al2O3 b.d.l. 0.19 19.8 b.d.l. 0.14 13.5 0.10 21.5

MgO 41.7 30.8 0.94 38.9 29.1 4.70 28.6 b.d.l.
TiO2 0.03 0.18 0.05 b.d.l. 0.13 0.08 0.07 0.02

CaO b.d.l. 0.66 2.30 b.d.l. 0.61 4.51 0.70 2.58
FeO 18.0 11.5 1.47 21.7 13.5 1.22 13.5 0.35
MnO 0.46 0.48 b.d.l. 0.47 0.48 0.02 0.49 b.d.l.
Cr2O3 b.d.l. 0.09 – b.d.l. 0.14 b.d.l. 0.10 –

NiO b.d.l. b.d.l. 2.16 b.d.l. b.d.l. 2.17 b.d.l. –
Na2O – b.d.l. 9.40 – b.d.l. 5.77 b.d.l. 8.71

K2O – b.d.l. 0.82 – b.d.l. 0.68 – 0.75

Сумма 99.4 100 101 99.9 100 95.9 99.0 99.7
Zr 0.34 0.61 15.2 0.24 1.87 19.6 2.44 6.67
Hf 0.04 0.06 0.94 0.04 0.07 0.86 0.11 0.28
Y 0.02 0.37 1.09 0.03 0.40 0.82 0.54 0.93
Al 172 1023 – 238 1747 – 2140 –
Ti 114 1088 662 84.6 1018 1259 836 –
Nb 0.13 0.13 1.10 0.07 0.20 1.74 0.20 0.60
Ca 3966 5270 – 3907 4914 – 2939 –
La 0.02 0.04 0.16 0.02 0.04 0.84 0.02 0.37
Ce 0.03 0.09 0.38 0.03 0.09 3.26 0.04 0.69
Pr 0.01 0.01 0.06 0.01 0.01 0.10 0.01 0.08
Nd 0.05 0.06 0.32 0.04 0.05 0.54 0.03 0.55
Sm 0.02 0.01 0.17 0.04 0.03 0.97 0.03 0.19
Eu 0.01 0.01 0.67 0.01 0.01 0.45 b.d.l. 0.63
Gd 0.02 0.07 0.13 0.02 0.05 1.17 0.04 0.29
Dy 0.02 0.05 0.18 0.02 0.08 1.35 0.05 0.20
Er 0.03 0.09 0.15 0.03 0.08 0.87 0.09 0.10
Yb 0.03 0.12 0.23 0.02 0.15 0.77 0.19 0.07
Lu 0.01 0.01 0.03 0.01 0.02 0.12 0.03 0.02
Sr 0.37 1.98 89.6 0.25 0.64 82.1 0.57 114
Ba 0.41 0.94 32.0 0.23 0.70 21.3 0.44 23.0
V 19.1 49.0 61.4 18.2 72.7 37.9 61.3 67.9
Ni 61.5 563 – 30.4 49.2 – 34.4 –
Cr 466 937 1263 496 2869 1315 1938 3237
Rb 1.36 0.97 17.5 1.31 0.97 24.9 1.12 21.5
REE 0.22 0.55 2.50 0.23 0.54 1.05 0.55 3.25
LREE 0.12 0.22 1.49 0.15 0.21 9.51 0.16 2.50
HREE 0.09 0.34 0.63 0.07 0.39 4.32 0.41 0.75
Eu/Eu* 0.86 0.83 15.1 0.97 0.61 1.43 0.38 8.02
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Таблица 2. Медианное содержание главных (мас. %) и редких (ppm) элементов в минералах непорфировых хондр EOC

Примечания. Прочерк – элемент не определялся. b.d.l. – содержание элемента ниже порога обнаружения, n – количество
анализов. Развернутая таблица со стандартным отклонением приведена в дополнительных материалах.

Параметр
BOP RP GO

Ol Рx Рx Mes Ol Рx Mes

n 4 5 13 2 6 3 7
SiO2 38.8 56.2 55.5 59.0 38.4 55.1 66.5

Al2O3 0.03 0.46 0.13 12.7 0.03 0.36 21.1

MgO 39.2 31.3 28.6 5.44 38.1 28.4 0.10
TiO2 0.03 0.07 0.16 0.16 b.d.l. 0.30 0.05

CaO b.d.l. 0.60 0.61 8.72 b.d.l. 0.75 2.12
FeO 22.0 10.2 13.7 2.05 22.5 13.8 0.72
MnO 0.47 0.21 0.48 0.09 0.47 0.50 –
Cr2O3 b.d.l. 0.71 0.16 0.44 0.03 0.23 –

NiO b.d.l. b.d.l. 0.06 – b.d.l. b.d.l. –
Na2O – 0.05 0.03 5.59 0.03 b.d.l. 9.81

K2O – b.d.l. b.d.l. 0.55 – – 1.13

Сумма 100 100 99.4 94.8 99.7 99.4 101
Zr 0.66 0.30 1.98 11.4 0.38 2.51 0.90
Hf 0.03 0.03 0.11 0.45 0.06 0.10 0.04
Y 0.13 0.25 0.53 2.32 0.05 0.80 0.08
Al 277 2532 2016 – 592 2457 –
Ti 237 313 1031 989 70.9 1556 282
Nb 0.06 0.03 0.68 0.91 0.21 0.32 0.26
Ca 4214 4464 4290 – 346 2610 –
La 0.02 0.01 0.04 0.24 0.02 0.03 0.09
Ce 0.07 0.04 0.10 0.74 0.05 0.06 0.14
Pr 0.01 0.01 0.01 0.12 b.d.l. 0.01 0.01
Nd 0.04 0.04 0.06 0.61 0.03 0.05 0.03
Sm 0.03 0.02 0.05 0.25 0.03 0.08 0.03
Eu 0.01 0.01 0.01 0.14 0.01 0.03 0.54
Gd 0.02 0.01 0.03 0.29 0.02 0.06 0.02
Dy 0.03 0.03 0.05 0.40 0.02 0.10 0.03
Er 0.02 0.03 0.09 0.33 0.02 0.10 0.04
Yb 0.06 0.06 0.13 0.42 0.03 0.30 0.03
Lu 0.01 0.01 0.02 0.05 0.01 0.03 0.01
Sr 0.33 0.29 3.45 26.0 0.29 3.96 88.4
Ba 0.64 0.29 1.89 12.4 0.42 2.16 33.7
V 24.3 86.0 53.2 91.5 16.5 104 18.9
Ni 29.6 28.9 45.2 – 119 487 –
Cr 670 3908 1718 3323 475 3077 244
Rb 1.25 0.79 1.57 6.40 1.55 1.86 27.2
REE 0.20 0.25 0.60 3.73 0.23 0.94 0.96
LREE 0.20 0.13 0.26 2.09 0.15 0.17 0.85
HREE 0.15 0.16 0.33 1.63 0.08 0.66 0.13
Eu/Eu* 1.06 1.30 1.31 1.57 1.71 4.81 77.6
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ные элементы в оливине и низко-Са пироксене
EOC уравновешиваются при термальном мета-
морфизме, в результате чего различия их концен-
траций стираются в минералах хондр разных
структур.

Состав редких элементов в оливине порфиро-
вых хондр EOC довольно сильно варьирует от
хондры к хондре. Содержание трудно летучих Zr
(0.07–2.19 ppm), Al (50.7–1820 ppm) и умерено ле-
тучих Sr (0.11–2.09 ppm) и Ba (0.07–1.45 ppm) зна-
чительно неоднородно в минералах различных
хондр в пределах одного метеорита. По сравне-
нию с РОР оливин РО хондр обогащен Ni (30.4  и
61.5 ppm соответственно).

Редкоземельные элементы (0.12–1.05 ppm)
также характеризуются варьирующим содержа-
нием в оливине порфировых хондр, хотя в сред-
нем содержание REE между оливиновыми и оли-
вин-пироксеновыми хондрами подобно (табл. 1).
Тем не менее, оливин POP хондр обеднен тяже-
лыми редкоземельными элементами (HREE) от-
носительно РО хондр, хотя содержание легких ред-
коземельных элементов (LREE) остается постоян-
ным. В целом, для оливина порфировых хондр
характерно преобладание легких REE над тяжелы-
ми (LREE 0.06–0.66 ppm, HREE 0.05–0.39 ppm).

Оливин порфировых оливиновых и оливин-
пироксеновых хондр мало отличается друг от дру-
га, хотя оливин оливиновых хондр обогащен Ni
(табл. 1) и имеет высокие значения Ca/Al отноше-
ния (рис. 4в).

В оливине порфировых хондр наблюдается
прямая корреляция трудно летучих элементов Al
и Ba (r = 0.74) и Ti и Y (r = 0.77) (рис. 4д, 4е), при
этом оливин РО обогащен Ti относительно сред-
него состава РОР хондр. Кроме того, некоторые
порфировые хондры (2РО-3, 1РОР-1) значитель-
но выделяются по соотношению Ti и Nb в оливи-
не (рис. 4ж) и характеризуются высоким содержа-
нием трудно летучих несовместимых элементов
(Zr, Y, Ti, Nb).

Низко-Са пироксен порфировых хондр до-
вольно редко наблюдается во вкрапленниках и в
большей степени представлен в виде гипидио-
морфных зерен. По содержанию главных элемен-
тов низко-Са пироксен соответствует энстатиту,
показатель Fs различается в метеоритах разных
химических групп и увеличивается в последова-
тельности H (Fs 18, Wo 1)–L (Fs 21, Wo 2)–L/LL
(Fs 22, Wo 1). Различий в составе главных элемен-
тов в низко-Са пироксене порфировых и непор-
фировых хондр не наблюдается. Mg и Fe в низко-
Са пироксене подвержены, также как и в оливи-
не, гомогенизации при влиянии термального ме-
таморфизма.

Содержание редких элементов в низко-Са пи-
роксене порфировых хондр не отличается посто-
янством и сильно варьирует от хондры к хондре в

пределах всех химических групп. Тем не менее,
пироксен РО хондр, присутствующий в подчи-
ненном количестве, обеднен Al, Nb и Cr и обога-
щен Sr и Ni относительно пироксена оливин-
порфировых хондр (табл. 1). При этом пироксен
РОР и РР хондр имеет близкие концентрации
редких элементов (рис. 5а–5д). По содержанию
Zr и Nb пироксен оливиновых хондр отличается
наименьшим содержанием по сравнению с пи-
роксеном всех остальных хондр (табл. 1).

Содержание редкоземельных элементов в низко-
Са пироксене порфировых хондр находится на од-
ном уровне с пироксеном оливиновых, оливин-пи-
роксеновых и пироксеновых хондр (0.26–0.65 ppm).
Однако пироксен PO (LREE 0.04–0.40 ppm,
HREE 0.24–0.43 ppm) и PP (LREE 0.08–0.30 ppm,
HREE 0.23–2.05 ppm) хондр характеризуется не-
большим преобладанием тяжелых редкоземельных
элементов над легкими, в то время как пироксен
POP хондр отличается обратным соотношением
REE (LREE 0.12–1.55 ppm, HREE 0.13–0.59 ppm).

Низко-Са пироксен порфировых хондр харак-
теризуется прямой корреляцией трудно летучих
Ti и Zr, которая отсутствует в пироксене хондр
других структур (рис. 5e).

Мезостазис в порфировых хондрах находится
в интерстициях между зернами оливина и низко-
Са пироксена, размер выделений обычно не пре-
вышает 100 мкм. Состав и степень кристаллично-
сти стекла хондр в значительной степени зависит
от степени термального метаморфизма, испытан-
ного хондритом. При повышении температуры
стекло хондр начинает раскристаллизовываться в
плагиоклаз и кальциевый пироксен, из-за чего
редкие элементы выносятся за пределы хондры и
участвуют в образовании высоко-Са пироксена и
фосфатов. Тем не менее, содержание Eu, Sr, Ba не
подвержено влиянию термального метаморфиз-
ма и сохраняется на уровне мезостазиса в плагио-
клазах хондритов 6-ого петрологического типа,
что позволяет использовать эти элементы для
определения различий порфировых и непорфи-
ровых хондр.

Мезостазис пироксеновых порфировых хондр
обогащен Eu и Sr по сравнению с РО и РОР хон-
драми (рис. 6). При этом мезостазис оливиновых
хондр незначительно обеднен Eu относительно
мезостазиса порфировых пироксеновых хондр
(0.21–0.76 ppm и 0.60–0.66 ppm, соответственно.
РО хондры сложены мезостазисом с наименьшим
содержанием совместимых элементов (Eu, Sr, Ba)
среди мезостазиса порфировых хондр (табл. 1).

Непорфировых хондры EOC обычно имеют
округлую форму, металлическую кайму и сильно
варьируют в размерах. Колосниковые и зерни-
стые хондры могут иметь размер более 1 мм
(3ВОР-1 и 5GO-1), также как и около 0.5 мм
(4ВОР-3, 7GOP-4). Колосниковые хондры сло-
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жены балками оливина, проходящими через всю
хондру и иногда пересекающимися друг с другом
(рис. 2д–2е).

Радиально-лучистые хондры в основном сло-
жены удлиненными кристаллами пироксена,

иногда с небольшим количеством оливина в цен-
тре хондры. Некоторые RP хондры EOC имеют
более одного центра кристаллизации (7RP-2).

Зернистые хондры в большей степени сложе-
ны ксеноморфными зернами оливина с неболь-

Рис. 5. Распределение Ti (а), Nb (б), Eu (в), Sr (г) и Cr (д) в низко-Са пироксене хондр различных структур EOC. Пря-
мая корреляция Zr и Ti в низко-Са пироксене порфировых хондр EOC (е).
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шим количеством пироксена. Хондра 7GOP-4
имеет радиально зональное строение и сложена
единым зерном оливина в центре, окруженным
низко-Са пироксеном и внешней металлической
каймой. Одним из минералогических отличий
непорфировых хондр является малое количество
мезостазиса, наблюдаемого в очень локальных
выделениях, не пригодных для исследования ред-
ких элементов.

Содержание редких элементов в оливине не-
порфировых хондр варьирует от хондры к хондре.
Так, содержание трудно летучих элементов Zr
(0.34–2.04 ppm), Al (164–1542 ppm), Ti (49.8–
272.8 ppm) и умеренно летучих Ba (0.42–
1.98 ppm), Ni (29.3–479.2 ppm) непостоянно в
оливине непорфировых хондр. При этом оливин
колосниковых хондр обогащен Zr и Ti (0.34–
1.24 ppm, 84.6–281 ppm, соответственно) относи-
тельно оливина порфировых хондр (табл. 1). По
содержанию Y и Yb оливин колосниковых хондр
отличается повышенной концентрацией по сравне-
нию со всеми типами изученных хондр (рис. 4а, 4б).

Содержание редкоземельных элементов в ко-
лосниковых хондрах находится на близком уровне с
порфировыми и зернистыми хондрами. Оливин
обогащен тяжелыми редкоземельными элементами
относительно легких REE (LREE 0.13–0.28 ppm,
HREE 0.07–0.16 ppm). Содержание редких эле-
ментов в оливине колосниковых хондр варьирует от
хондры к хондре, но преобладание тяжелых и лег-
ких REE в оливине остается постоянным.

Оливин зернистых хондр обогащен редкими
элементами (Zr, Al, Nb, Sr, Ba) относительно пор-
фировых и колосниковых хондр (табл. 2). Содер-
жание редких элементов в оливине зернистых
хондр близко к содержанию в порфировых и ко-
лосниковых хондрах. Также наблюдается преоб-
ладание легких REE (LREE 0.16–0.14 ppm, HREE

0.07–0.12 ppm). По показателю соотношения
La/Sm зернистые хондры отличаются высокими
значениями относительно хондр остальных
структур (рис. 4г).

Низко-Са пироксен непорфировых хондр на-
блюдается в различных формах зерен. В колосни-
ковых хондрах пироксен заполняет промежутки
между скелетными кристаллами оливина. В ради-
альной хондре низко-Са пироксен образует во-
локна, расходящиеся из центра кристаллизации.
В зернистых хондрах пироксен присутствует в ви-
де ксеноморфных зерен или формирует внутрен-
нюю кайму хондры.

Распределение редких элементов в низко-Са
пироксене непорфировых хондр сильно неравно-
мерно. Колосниковые хондры обеднены редкими
элементами по сравнению с хондрами остальных
типов структур, за исключением умерено летучих
Cr и V (табл. 2). При этом низко-Са пироксен ко-
лосниковых хондр выделяется наибольшим со-
держанием Cr (рис. 5д). Зернистые хондры сло-
жены низко-Са пироксеном, обогащённым труд-
но летучими (Y и Ti) и умеренно летучими (Sr, Ba,
V) элементами относительно хондр остальных
структур. Пироксен радиально-лучистых хондр
также обогащен Sr и Ba на уровне пироксена зер-
нистых хондр, но отличается высокой концентра-
цией Nb (0.13–2.64 ppm).

Содержание редкоземельных элементов в низ-
ко-Са пироксене непорфировых хондр сильно
варьирует от хондры к хондре. Тем не менее, для
пироксена колосниковых хондр в большей степе-
ни характерны низкие концентрации REE (0.22–
0.27 ppm), пироксен радиально-лучистых хондр
содержит редкоземельные элементы на уровне
порфировых хондр (0.28–3.10 ppm), при этом
низко-Са пироксен зернистых хондр значитель-
но обогащен редкими землями относительно

Рис. 6. Распределение Eu (а) и Sr (б) в мезостазисе хондр различных структур EOC.

1.0

1.2

0.6

0.8

0.4

0.2

0
PO POP

(а)

GORPPP

Eu

120

160

80

40

0
PO POP

(б)

GORPPP

Sr



466

ГЕОХИМИЯ  том 68  № 5  2023

СУХАНОВА и др.

остальных хондр (0.59–1.49 ppm). Также суще-
ственно варьирует соотношение легких и тяжелых
редкоземельных элементов в пироксене непорфи-
ровых хондр. Колосниковые и радиально-лучистые
хондры сложены пироксеном с близким уровнем
содержания HREE и LREE, с небольшим преобла-
данием HREE (LREE 0.04–1.83 ppm, HREE 0.08–
1.28 ppm). Низко-Са пироксен зернистых хондр
значительно обогащен HREE (LREE 0.15–0.83 ppm,
HREE 0.42–0.79 ppm). При этом пироксен RP и G
хондр обогащен Eu относительно порфировых и
колосниковых хондр (рис. 5в).

Мезостазис непорфировых хондр имеет силь-
но различные концентрации редких и редкозе-
мельных элементов в зависимости от структуры
хондры (табл. 2). Так, мезостазис радиально-лучи-
стых хондр значительно обеднен Eu и Sr относи-
тельно хондр других структур (рис. 6). В то же вре-
мя плагиоклаз зернистых хондр характеризуется
содержанием редких элементов на уровне оливин-
пироксеновых порфировых хондр (Eu 0.26–
0.77 ppm; Sr 55.5–101 ppm; Ba 43.0–236 ppm).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ И ВЫВОДЫ

Анализ распределения редких элементов в си-
ликатных минералах порфировых и непорфиро-
вых хондр показал крайне неоднородный состав
минералов каждой хондры. В целом силикатные
минералы исследованных хондр характеризуются
собственным уровнем содержания редких эле-
ментов, который сильно варьирует от хондры к
хондре вне зависимости от степени термального
метаморфизма и химической группы. Тем не ме-
нее, медианные значения концентраций редких
элементов в оливине, низко-Са пироксене и ме-
зостазисе хондр позволяют выделить общие осо-
бенности хондр различных структур.

Порфировые оливиновые и оливин-пироксе-
новые хондры сложены силикатными минерала-
ми близкого редкоэлементного состава. При этом
содержание Y и Yb в оливине порфировых хондр
обеднено относительно оливина непорфировых
хондр (рис. 4а, 4б). Низко-Са пироксен порфиро-
вых оливиновых хондр обеднен трудно летучими
(Zr, Y, Nb) и обогащен умерено летучими (Sr, Ba)
элементами относительно РОР и РР хондр (табл. 1).
Плагиоклаз порфировых хондр в целом имеет
близкие концентрации Eu и Sr, в РО, РОР и РР хон-
драх, хотя плагиоклаз пироксеновых хондр имеет
тенденцию к обогащению этими элементами.

Колосниковые хондры сложены оливином, обо-
гащенным редкими элементами (Zr, Y, Ti, Ba, Cr) и
HREE относительно хондр остальных структур
(табл. 1, 2). При этом низко-Са пироксен колос-
никовых хондр обеднен трудно летучими элемен-
тами (Zr, Y, Nb) относительно пироксена осталь-

ных хондр, но характеризуется наибольшими кон-
центрациями Cr (рис. 5а–5д).

Радиально-лучистые хондры характеризуются
низко-Са пироксеном, близким по составу к пор-
фировым хондрам, за исключением значитель-
ной обогащенности Nb (0.13–2.64 ppm) по срав-
нению с хондрами остальных структур и высоко-
го содержания Sr и Ba на уровне пироксена
зернистых хондр. В тоже время мезостазис RP
хондр обеднен основными совместимыми эле-
ментами (Eu, Sr, Ba, Rb) по сравнению с мезоста-
зисом остальных хондр.

Зернистые хондры сложены оливином по со-
ставу близким к порфировым хондрам, за исклю-
чением высоких концентраций трудно летучими
Al (100–1849 ppm) и Nb (0.10–0.41 ppm) и умерен-
но летучего Ni (24.0–479 ppm). Низко-Са пирок-
сен зернистых хондр отличается высоким содер-
жанием редких элементов по сравнению с хон-
драми других структур (табл. 1, 2). Так в
пироксене зернистых хондр наблюдаются наи-
большие концентрации трудно летучими Y и Ti,
умеренно летучими (Sr, Ba, V) и REE, с явным
преобладанием HREE (LREE 0.15–0.83 ppm,
HREE 0.42–0.79 ppm). Мезостазис зернистых
хондр характеризуется содержанием редких эле-
ментов на уровне порфировых хондр (рис. 6).

В целом оливин, низко-Са пироксен и мезо-
стазис порфировых хондр имеют среднее содер-
жание редких элементов относительно одно-
именных минералов непорфировых хондр. При
этом, в колосниковых хондрах оливин обогащен
редкими элементами, а низко-Са пироксен обед-
нен ими, а радиально-лучистые и зернистые хон-
дры сложены низко-Са пироксеном с высоким
содержанием редких элементов. Также радиаль-
но-лучистые хондры отличаются обедненным
редкими элементами мезостазисом.

Оливин колосниковых хондр и низко-Са пи-
роксен радиальных и зернистых хондр характери-
зуются высоким содержанием редких элементов
по сравнению с минералами порфировых хондр,
что могло бы быть обусловлено присутствием
расплавных включений, скрытых под поверхно-
стью минеральных зерен (Hsu, Crozaz, 1998). Хотя
Eu аномалия характерна для оливина и пироксена
непорфировых хондр (рис. 8), содержание LREE
находится на уровне минералов порфировых
хондр. Также в оливине непорфировых хондр от-
сутствует прямая корреляция совместимых для
плагиоклаза элементов (Al и Ba), которая, тем не
менее, хорошо проявлена в минералах порфиро-
вых хондр (рис. 4д). Данный факт исключает вли-
яние расплавных включений на выделенные осо-
бенности минералов непорфировых хондр.

На распределение редкоземельных элементов
в оливине влияет температура кристаллизации
расплава хондр. Оливин, образованный при низ-
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ких температурах (1320°С), имеет плоский или обо-
гащенный HREE спектр распределения относи-
тельно хондритовых значений. Оливин, образован-
ный при более высоких температурах (1440°С),
имеет V-образный спектр распределения REE, с
обогащенностью LREE и HREE. При этом все
спектры REE при температурах, близких к ликви-
дусу ( выше 1440°С), плоские (Saito et al., 1998).

Экспериментально установлено, что оливин и
низко-Са пироксен в хондрах, образованных при
очень быстрых скоростях остывания (более
1000°С/ч), имеют относительно высокое содер-
жание редких элементов (Kennedy et al., 1993).
Так, коэффициент распределения несовмести-
мых LREE и Ba в оливине при увеличении скорости
остывания увеличивается в 100 раз, тогда как для
совместимых Yb и Lu повышается только в 2 раза.

Оливин хондр равновесных обыкновенных
хондритов характеризуется преобладанием LREE
над HREE. Тем не менее, различий в содержании
LREE в зависимости от типа хондр, а также V-об-
разных спектров, не наблюдается. При этом наи-
большие концентрации LREE и Ba характерны для
оливина колосниковых хондр, что, по всей види-
мости, отражает его быструю кристаллизацию.

Кристаллизацию пироксена в хондре в боль-
шей степени связывают с высоким содержанием
SiO2 в расплаве, которое могло быть обусловлено
минералами-предшественниками или взаимо-
действием хондры с небулярным газом, насы-
щенным Si. Оливин и пироксен стабильно сосу-
ществуют в расплаве примерно при 1100°С. Ниже
этого значения расплав кристаллизуется в основ-
ном только в пироксен и полевой шпат. При удале-
нии из расплава 72% Mg (в качестве форстерита),
дальнейшая кристаллизация оливина невозможна,
и низко-Са пироксен становится стабильным Mg
силикатом при 1400°С (Engler et al., 2007).

Анализ редкоэлементного состава силикатных
минералов порфировых хондр EOC показал, что
количество пироксена в хондре коррелирует с вы-
соким содержанием редких элементов в пироксе-
не и отражает увеличение концентрации трудно
летучих элементов в расплаве хондр в последова-
тельности РО–РОР–РР, что также наблюдается в
хондрах неравновесных обыкновенных хондри-
тов (Jacquet et al., 2015). При этом оливин порфи-
ровых хондр не демонстрирует существенных
различий в этой последовательности. Следова-
тельно, роль пироксена как концентратора труд-
но летучих элементов увеличивается с падением
температуры кристаллизации, при этом несовме-
стимые редкие элементы остаются в расплаве в
отличие от Mg и Fe, которые концентрируются в
оливине.

Уровень содержания редких элементов в хондре
установлен веществом предшественника, кото-
рый, нагретый до полного или частичного плавле-

ния, застывал в виде силикатных капель. Образо-
вание порфировых хондр, сохранивших реликто-
вые зерна тугоплавкого форстерита, связывают с
плавлением минералов-предшественников хондр
(тугоплавкие включения, хондры предыдущих ге-
нераций, обломки планетезималей). Соответ-
ственно, состав изначального расплава порфиро-
вых хондр контролировался соотношением редких
элементов в минералах-предшественниках.

Образование расплава непорфировых хондр
могло происходить при высокой температуре на-
грева минералов-предшественников с исчезнове-
нием реликтовых центров кристаллизации или
при прямой конденсации газ/расплав, отражаю-
щейся в последовательном обогащении расплава
хондры редкими элементами в порядке их летуче-
сти. Тем не менее, высокая концентрация одно-
временно несовместимых трудно летучих (Zr, Nb,
Ti, Y и Yb) и умеренно летучих элементов в оливи-
не непорфировых хондр не может являться при-
знаком прямой конденсации в протопланетном
диске и скорее согласуется с гипотезой о плавле-
нии минералов-предшественников хондр. Одна-
ко обогащенность несовместимыми элементами
оливина непорфировых хондр отражает быструю
скорость остывания хондры. Спектры распреде-
ления REE в оливине в большей степени соответ-
ствуют пологим спектрам низкотемпературного
оливина (1320°С), что может объясняться сохра-
нением центров кристаллизации в зернистых
хондрах или началом роста низко-Са пироксена.
В последовательности радиально-лучистые – ко-
лосниковые – порфировые – зернистые количе-
ство центров кристаллизации увеличивается (Ra-
domsky, Hewins, 1990).

Оливин и низко-Са пироксен колосниковой
хондры имеют отличающиеся спектры распреде-
ления редких элементов по сравнению с осталь-
ными хондрами (рис. 7). Содержание редких эле-
ментов в этих минералах находится практически
на одном уровне, за исключением обедненности
оливина Al и высоких концентраций LREE в нем.
В данном случае оливин являлся основным нако-
пителем Mg и редких элементов, что отражает его
высокую скорость остывания. При этом колосни-
ковые хондры остывали настолько быстро, что
делало невозможным взаимодействие оливина с
окружающим газом и обогащение остаточного
расплава хондры SiO2 (Nehru et al., 1994). Низко-
Са пироксен колосниковых хондр кристаллизо-
вался из сильно обедненного оливином расплава
при высоких температурах (1400°С). Высокое со-
держание трудно и умеренно летучих элементов в
оливине колосниковой хондры также говорит в
пользу ее образования в результате плавления ве-
щества-предшественника.

Низко-Са пироксен радиально-лучистой хон-
дры отличается только высоким содержанием не-
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Рис. 7. Спайдердиаграммы для редких элементов, нормированных к CI хондритам, в пироксене, оливине и мезоста-
зисе порфировых оливиновых – РО (а), порфировых оливин-пироксеновых – РОР (б), зернистых – GO/GOP (в), ра-
диально-лучистых – RP/RPO (г) и колосниковых хондр – ВОР EOC.
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совместимых умеренно летучих Sr и Ba, а также
трудно летучего Nb. При этом мезостазис RP
хондр характеризуется наименьшим содержани-
ем совместимых Eu, Sr и Ba. Обогащенность низ-
ко-Са пироксена несовместимыми элементами
отражает быструю скорость остывания хондры,
хотя отсутствие высокого содержания LREE и
других трудно летучих элементов указывает на
низкую температуру расплава хондры (ниже
1100°С). Обогащенность расплава хондры SiO2
предполагает ее образование при относительно
низких температурах по сравнению с ВО хондра-
ми (Ray et al., 2017).

Таким образом, редкоэлементный состав ми-
нералов хондр различных структур согласуется с
экспериментальными данными, что позволяет
описать пространственно-временную неодно-
родность хондрообразования в протопланетном
диске. Так, образование порфировых и зернистых
хондр могло происходить в относительно спокой-
ных регионах протопланетного диска, где форми-
рование зернистых хондр происходило при более
низких температурах хондрообразования, на что
указывает сохранение большого количества цен-
тров кристаллизации, присутствие низкотемпе-
ратурного оливина и быстро остывшего низко-Са
пироксена.

Колосниковые и радиально-лучистые хондры
отражают их формирование в сильно неустойчи-
вых областях протопланетного диска. Колосни-
ковые хондры, сложенные высокотемператур-
ным оливином (1400°С) и быстро раскристалли-
зованным пироксеном, представляют собой
наиболее рефракторные образования этого регио-
на. Низко-Са пироксен и мезостазис радиально-лу-
чистых хондр демонстрируют признаки самой низ-
котемпературной кристаллизации (ниже 1100°С) и
наиболее быстрого остывания в регионе протопла-
нетного диска, обедненном Mg и редкими элемен-
тами. Радиально-лучистые хондры формировались
при менее высоких температурах по сравнению с
колосниковыми хондрами.

Авторы благодарят С.Г. Симакина и Е.В. Пота-
пова (ЯФ ФТИАН) за аналитические работы.
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Обосновывается проявление коллизионного гранитоидного магматизма, связанного с неопротеро-
зойским (880–860 млн лет) орогеническим событием на юго-западе Сибирского кратона. Приведе-
ны новые данные по составу, U-Pb (SHRIMP II) возрасту циркона и Sm-Nd изотопным параметрам
пород Гусянковского гранитоидного массива, расположенного в Приенисейской зоне разломов
Енисейского кряжа. Конкордатный U-Pb возраст циркона равен 865 ± 9 млн лет и указывает на
формирование гранитоидов Гусянковского массива в середине раннего неопротерозоя, вместе с
гранитоидами Каламинского и Ерудинского массивов, расположенных в Татарско-Ишимбинской
системе разломов, на одном и том же этапе коллизионных событий около 880–860 млн лет. Извест-
ково-щелочные граниты, гранодиориты и лейкограниты Гусянковского массива на основании вы-
сокой глиноземистости и редкоэлементного состава отнесены к S-типу и формировались из мета-
пелитового источника. Породы Каламинского и Ерудинского массивов по совокупности геохими-
ческих параметров отвечают низкокалиевым I-гранитам, наиболее вероятные источники которых
это мафические породы и тоналиты. Гранитоиды Гусянковского массива, с одной стороны, Кала-
минского и Среднетырадинского, с другой, контрастно различаются по изотопному Nd составу.
Источником первых были либо метапелиты тунгусикской серии, либо метаосадочные породы сухо-
питской серии при участии ювенильного материала. Для гранитов Каламинского и Среднетыра-
динского массивов допускается вклад более древней, возможно, палеопротерозойской коры и юве-
нильного мафического источника. Таким образом орогенные события 880–860 млн лет назад при-
вели к генерации расплавов на различных уровнях палео-мезопротерозойской коры Заангарья
Енисейского кряжа. Геодинамическая история региона сопоставляется с синхронной последова-
тельностью и схожим стилем тектоно-термальных событий по периферии крупных докембрий-
ских кратонов Лаврентии и Балтики, что подтверждает палеоконтинентальные реконструкции о
тесных пространственно-временных связях между этими кратонами, Сибирью и их вхождении в
состав Родинии.

Ключевые слова: гранитоиды, геохимия, U-Pb (SHRIMP-II) датирование, Sm-Nd изотопия, грен-
вильский орогенез, Енисейский кряж
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ВВЕДЕНИЕ
Реконструкция геологической истории Ени-

сейского кряжа, представляющего собой колли-
зионно-аккреционный ороген на западной окра-
ине Сибирского кратона, важна не только для по-
нимания тектонической эволюции подвижных
поясов континентальных окраин, но и для вери-
фикации данных палеомагнитного моделирова-
ния о конфигурации Родинии. Этот суперконти-

нент возник на рубеже мезо-неопротерозоя в ре-
зультате гренвильского орогенеза (Ярмолюк и др.,
2005а, б). Гренвильский пояс в Лаврентии, явля-
ющейся ядром Родинии, служит опорным для па-
леореконструкций периода формирования этого
суперконтинента. Гренвильская складчатость
фиксировала закрытие позднемезопротерозой-
ского океана и глобальное исчезновение конти-
нентальных шельфов, на которых отлагались кар-
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бонатные осадки, что привело к длительному
(100–150 млн лет) перерыву в осадочной летопи-
си начала неопротерозоя 1.0–0.85 млрд назад (Се-
михатов и др., 2002; Kuznetsov et al., 2017). Ее заклю-
чительные деформации, связанные с процессами
континентальной коллизии мезопротерозой-
ских блоков, имели возраст 1.2–0.85 млрд лет
(Богданова и др., 2009; Ernst et al., 2008). Образо-
ванный в ходе этих событий гренвильский пояс
протягивался по периферии большинства палео-
континентов от западной Австралии до Сибири
на расстояние более 10000 км (Dalziel, 1997; Tors-
vik, 2003; Лиханов и др., 2014). Его формирование
происходило в результате тектонических собы-
тий, связанных с утолщением земной коры в ре-
зультате наложенных эффектов коллизионно-ак-
креционных процессов по периферии Родинии
на структуры пограничных кратонов.

Мы считаем, что проблемы оценки геохроно-
логических рубежей в истории суперконтинента
Родиния во многом еще далеки от окончательно-
го решения. Это связано с дефицитом геохимиче-
ских данных и возрастных датировок, включающих
периоды его становления и распада, что существен-
но ограничивает возможности временных корреля-
ций глобальных геологических процессов в исто-
рии Земли.

Современная юго-западная окраина Сибир-
ского кратона представлена раннедокембрий-
ским выступом фундамента, обнажающимся в
Ангаро-Канском блоке, и мезо-неопротерозой-
ской окраинно-континентальной складчатой об-
ластью, развитой преимущественно в Заангарье
Енисейского кряжа. Кристаллическое основание
образовано гранулито-гнейсовыми и амфиболи-
то-гнейсовыми комплексами (Ножкин, Туркина,
1993; Ножкин и др., 2016, 2019), инъецированны-
ми коллизионными и внутриплитными гранито-
идами с возрастом 1.84 и 1.75 млрд лет, соответ-
ственно (Ножкин и др., 2009). В Заангарье эти
комплексы в основном перекрыты нижнепроте-
розойскими субплатформенными метаосадочны-
ми толщами тейской серии, сформированными
после перерыва и образования кор выветривания.
Позднедокембрийские террейны Енисейского
кряжа (Исаковский и Предивинский), образо-
ванные преимушественно фрагментами неопроте-
розойских офиолитов и островодужных комплек-
сов, аккретированы к окраине Сибирского кратона
в венде (Ножкин и др., 2007; Лиханов и др., 2013,
2021). Это вендское аккреционно-коллизионное
событие привело к формированию протяженного
Енисей-Саяно-Байкальского складчатого пояса
и существенному наращиванию континенталь-
ной окраины.

В раннем рифее (мезопротерозое) на западе
кратона произошло заложение Предъенисейско-

го перикратонного прогиба и последующее на-
копление осадочных толщ общей мощностью от
10 до 13 км. На Енисейском кряже в раннемезо-
протерозойское время масштабная деструкция
шельфовых зон кратона, сопряженная с растяже-
нием коры, обусловила развитие рифтогенных
базитовых комплексов, а также пикробазальт-ба-
зальтовых ассоциаций Рыбинско-Панимбинско-
го вулканического пояса и накопление мощных
толщ терригенных осадков сухопитской серии
(Ножкин и др., 2011; Лиханов, Ревердатто, 2016).
Одновременно с процессами вулканизма проис-
ходило становление гранитоидных интрузий
(Попов и др., 2010; Likhanov, Santosh, 2019).

В начале неопротерозоя терригенные толщи
тейской и сухопитской серий в связи с гренвиль-
ской орогенией (1.1–0.85 млрд лет) (Лиханов и др.,
2014) были подвержены деформациям, метамор-
физму и гранитизации. В эту эпоху произошло
формирование синколлизионных гранитогней-
совых куполов тейского типа и сопряженных аре-
алов регионально метаморфизованных пород низ-
ких давлений от зеленосланцевой до амфиболито-
вой фации (Ножкин и др., 1999; Лиханов и др.,
2011). Связь этих процессов с гренвильской ороге-
нией подтверждается результатами U-Pb и Ar-Ar да-
тирования (Ножкин и др., 2011; Лиханов и др., 2012,
2014; Likhanov, 2019). Гранитогнейсовые купола
гренвильской эпохи представлены серыми пор-
фиробластическими гнейсами и гранитогнейса-
ми и подчиненными гнейсогранитами и пегмати-
тами. Выявлено два пояса развития гранитогней-
совых куполов, приуроченных к линейным зонам
смятия вдоль Татарско-Ишимбинской и Прие-
нисейской зон разломов. В позднеколлизионный
этап формируются гранитоидные плутоны кала-
минского типа с четкими интрузивными контак-
тами, сложенные плагиогранитами, низкощелоч-
ными калий-натриевыми гранитами, а также
кварцевыми диоритами, принадлежащими к из-
вестково-щелочной и известковистой сериям. К
ним относятся Каламинский, Ерудинский, Сред-
нетырадинский массивы в Татарско-Ишимбин-
ской зоне разломов с U-Pb возрастом циркона 875,
878 и 857 млн лет (Верниковская и др., 2002;
Vernikovsky et al., 2007; Ножкин и др., 2015). В этот
же этап происходит реоморфизм и дальнейший
рост гранитогнейсовых куполов, представленных
ассоциацией розово-красных порфиробластиче-
ских гнейсов, гранитогнейсов и существенно калие-
вых гнейсогранитов и лейкогранитов. U-Pb возраст
циркона вышеназванных гранитоидов каламин-
ского типа и гнейсогранитных куполов (Уволж-
ский, Тейский) второго этапа один и тот же и со-
ставляет 860–880 млн лет (Верниковский, Верни-
ковская, 2006; Ножкин и др., 1999; Ножкин и др.,
2015). Если гранитоиды имеют явно магматиче-
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ское происхождение, то для первого и второго
этапов развития гранитогнейсовых куполов веду-
щим процессом была палингенно-метасоматиче-
ская гранитизация (Ножкин и др., 1999) в форме
высокотемпературного кремне-щелочного мета-
соматоза, переходящего в частичное плавление.
Преобразование вмещающих пород осуществля-
лось как за счет раствора – флюида, так и межгра-
нулярного расплава, появление которого обеспе-
чивало текучесть минерального вещества и рост
куполов второго порядка, сложенных гнейсогра-
нитами. В ряду пород от порфиробластических
гнейсов к гранитогнейсам и гнейсогранитам, то
есть с усилением метасоматической гранитизации
и перерастанием ее в плавление, увеличивается со-
держание калия и кремнезема, резко возрастает
концентрация Rb, U, Th, а также Zr, легких РЗЭ и
уменьшается – Ti, Al, Ca, Mg и элементов группы
железа (Ножкин и др., 1999).

Как будет показано ниже, по целому ряду при-
знаков к каламинскому типу интрузивных гранитов
принадлежит и Гусянковский массив, расположен-
ный в Приенисейской зоне разлома, т.е. западнее
Каламинского, Ерудинского и Среднетырадинско-
го плутонов, тяготеющих к Татарско-Ишимбин-
ской зоне разломов. Отсутствие сведений по со-
ставу, возрасту и изотопной характеристике этого
массива затрудняет корректные региональные
корреляции, анализ источников расплава для
гранитоидов разных зон и геодинамические ре-
конструкции. В настоящей работе приводятся
новые данные по геохимии, U-Pb возрасту цир-
кона и Sm-Nd изотопным данным пород Гусян-
ковского гранитоидного массива, формирование
которого отвечает завершающей стадии гренвиль-
ской орогении на западе Сибирского кратона.

ГЕОЛОГО-ПЕТРОГРАФИЧЕСКАЯ 
ХАРАКТЕРИСТИКА ОБЪЕКТА 

ИССЛЕДОВАНИЯ

Гусянковский массив расположен в верхнем
течении р. Гусянка (правый приток р. Тис) и
представляет собой вытянутый в север-северо-за-
падном направлении на 20 км интрузив, согласный
с общим простиранием метаморфических толщ,
общей площадью около 150 км2 (рис. 1). Наряду с
этим наиболее крупным массивом наблюдается
ряд более мелких выходов, сложенных аналогич-
ными по составу гранитоидами в разной степени
разгнейсованными и катаклазированными. Вме-
щающими для массива являются метаморфиче-
ские породы тейской серии и кординской свиты
сухопитской серии, представленные гранат-био-
тит-кварцевыми кристаллическими сланцами,
мраморами, кварцитами, амфиболитами, а также
биотит-хлорит-серицитовыми филлитами, слю-

дистыми кварцитами, прослоями мраморизован-
ных известняков.

Возраст пород тейской серии принято считать
позднепалеопротерозойским, а вышележащей су-
хопитской – мезопротерозойским (ранне-средне-
рифейским) (Шенфиль, 1991; Качевский и др.,
1998; Хоментовский, 2007; Государственная…,
2009; Хабаров, Вараксина, 2011). В последнее вре-
мя получены первые Pb-Pb датировки для карбо-
натных пород дадыктинской свиты тунгусикской
серии – 1020 ± 20 млн лет и горевской свиты ши-
рокинской серии – 1020 ± 70 млн лет – осадочных
последовательностей, залегающих стратиграфиче-
ски выше сухопитских отложений (Кузнецов и др.,
2019). Возраст границы среднего и верхнего ри-
фея по данным (Кузнецов и др., 2019) определяет-
ся как 1030 млн лет, что дает основание считать
отложения сухопитской серии доверхнерифей-
скими. Эти отложения прорываются гранитами
Гусянковского массива неопротерозойского воз-
раста (870 млн лет).

Гусянковский массив сложен средне-крупно-
зернистыми биотитовыми гранитами и гранодио-
ритами, подчиненными лейкогранитами и кварце-
выми сиенитами, включающими отдельные тела
мусковит-турмалиновых пегматоидных и аплито-
воидных гранитов. В юго-западной приконтакто-
вой зоне в ассоциации с пегматоидными гранитами
развиты порфиробластические гранитогнейсы,
сменяющиеся гранат-биотит-кварцевыми сланца-
ми. Эти породы подвержены повторному наложен-
ному разгнейсованию, локально вдоль зон дина-
мометаморфизованы, рассланцованы и катакла-
зированы.

Граниты и гранодиориты с крупными (до 5–
8 мм) зернами голубоватого кварца имеют мас-
сивную текстуру и порфировидную структуру.
Основная масса неравномерно мелко-среднезер-
нистая. В ее составе присутствуют серицитизиро-
ванный плагиоклаз (20–25%), пелитизированный
калиевый полевой шпат (25–30%), кварц (до 30%),
биотит (10–15%), плеохроирующий от светло-
желтого до темно-коричневого. В биотите и во-
круг него сосредоточены включения циркона,
монацита, окруженные плеохроичными дворика-
ми, а также титанита, апатита, ильменита, минера-
лов группы эпидота. Местами биотит замещен му-
сковитом и хлоритом. Крупные (от 1 × 2 до 2 × 4 см)
порфировидные выделения калиевого полевого
шпата представлены таблитчатыми кристаллами,
нередко с отчетливо идиоморфными очертания-
ми или мегакристаллами овальной формы – ово-
идами, которые широко развиты в гранитах рапа-
киви (Ларин, 2011; Левковский, 1975). Однако
весьма характерных для гранитов рапакиви марги-
национных структур в гранитах Гусянковского мас-
сива не выявлено. Кристаллы калиевого полевого
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шпата обычно с ясно выраженными структурами
распада: пятнистыми, линзовидными, струйчаты-
ми выделениями кислого плагиоклаза, местами
представленного альбитом. Калиевый полевой
шпат содержит многочисленные включения зе-
рен кварца, биотита и серицитизированного по-
лисинтетически сдвойникованного плагиоклаза,

свидетельствующими о метасоматическом или
позднемагматическом его формировании. Изред-
ка порфировые выделения представлены плагио-
клазом, в отличие от калишпата, не содержащим
включений других минералов. На контактах пла-
гиоклаза с калишпатом встречаются мирмекиты.
Для гранитов и особенно лейкогранитов весьма

Рис. 1. Геологическая схема бассейна верхнего течения р. Гусянка (составлена с использование Государственной гео-
логической карты, лист O-46-II). 1 – гранитоиды Гусянковского массива: граниты, гранодиориты, лекограниты; 2 –
порфиробластические гнейсы, гранитогнейсы – зоны гранитизации в породах кординской свиты; 3 – горбилокская и
удерейская свиты: зеленые серицит-хлорит-кварцевые сланцы, филлиты, темно-серые филлитизированные алевро-
сланцы и глинистые сланцы: 4 – кординская свита: гранат-биотит-кварцевые сланцы, биотит-хлорит-серицит-квар-
цевые филлиты, кварциты, мраморизованные известняки; 5 – тейская серия: биотит-кварцевые, биотит-полевошпат-
кварцевые ± гранат кристаллические сланцы, мраморы, кварциты, амфиболиты (метабазиты). А-328-80 – местополо-
жение пробы на определение возраста. (a) кратонные блоки Заангарья Енисейского кряжа: I – Восточный (приплат-
форменный, II – Центральный; III – Исаковский островодужный террейн. Цифры в кружках – разломы: 1 – Анки-
новский, 2 – Ишимбинский, 3 – Татарский, 4 – Приенисейский, 5 – Нижнеаргарский. Цифры в квадратах 1–4 – ин-
трузивы: 1 – Ерудинский, 2 – Каламинский, 3 – Среднетырадинский, 4 – Гусянковский; 5 – Тейский гранитогнейсовый
купол. (б) Конфигурация ядра Родинии и расположение подвижных поясов гренвильской складчатости показаны го-
лубым цветом по Rino et al., 2008 c модификацией (Ernst et al., 2008) в период ее стабилизации. Положение Сибирского
кратона по (Метелкин и др., 2012). Символы для малых кратонов: С – Свальбард, Кал – Калахари, СФ-Кон – Сан-
Франциско-Конго, Рио – Рио де ла Плато, З. Афр – Зап. Африка, Р – Рокол.
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характерно наличие крупных изометричных зе-
рен кварца, развитых в основной массе породы
как в форме отдельных выделений, так и в ассо-
циации с мелкозернистым агрегатом гранулиро-
ванного кварца. Кварцевые сиениты отличаются
от гранитов пониженным содержанием кварца и
повышенным – овоидных выделений калишпата.
Наблюдаются постепенные переходы от гранитов
к гранодиоритам, с одной стороны, а с другой – к
лейкогранитам и кварцевым сиенитам.

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ 
И АНАЛИТИЧЕСКИЕ ПРОЦЕДУРЫ

Содержания главных элементов в породах по-
лучены рентгенофлуоресцентным методом в
ИГМ СО РАН на рентгеноспектральном анализа-
торе VRA-20R фирмы “Carl Zeiss Jena”. П.п.п.
определены обычным методом по потере веса при
температуре 1000°С. Аналитические ошибки для
компонентов не превышают 5 отн. %.

Концентрации редких и редкоземельных эле-
ментов установлены методом ICP-MS на масс-
спектрометре высокого разрешения ELEMENT
(Finigan Mat) с ультразвуковым распылителем
U-5000AT+. Анализы выполнены в ЦКП Много-
элементных и изотопных исследований СО РАН
(Новосибирск) по методике изложенной в работе
(Николаева и др., 2008). Пределы обнаружения
редкоземельных и высокозарядных элементов со-
ставляют от 0.005 до 0.1 ppm. Точность анализа
составляла в среднем 2–7 отн. %.

Выделение цирконов для U-Pb изотопных ис-
следований проведено по стандартной методике,
основанной на применении магнитной сепара-
ции, разделения в тяжелых жидкостях и ручном
отборе зерен под бинокулярным микроскопом.
Изучение морфологии и внутреннего строения
кристаллов цирконов осуществлялось в проходя-
щем и отраженном свете, а также по катодолюми-
несцентным изображениям.

U-Pb изотопное датирование цирконов осу-
ществлено на ионном микрозонде SHRIMP-II в
Центре изотопных исследований ВСЕГЕИ
(Санкт-Петербург) по принятой методике (Wil-
liams, 1998). Для выбора участков (точек) датиро-
вания использовались оптические и катодолюми-
несцентные (КЛ) изображения, отражающие
внутреннюю структуру и зональность цирконов.
Обработка полученных данных выполнена с ис-
пользованием программы SQUID (Ludwig, 2000).
Изотопные U-Pb отношения нормализовались на
значение 0.0668, соответствующее стандарту цир-
кона TEMORA с возрастом 416.75 млн лет. По-
грешности единичных анализов (отношений и
возрастов) приводятся на уровне 1σ, погрешно-
сти вычисленных значений конкордантных воз-

растов и пересечений с конкордией приводятся
на уровне 2σ. Построение графиков с конкордией
проводилось с использованием программы ISO-
PLOT (Ludwig, 1999).

Определение концентраций и изотопного со-
става Sm и Nd проведены в Геологическом инсти-
туте КНЦ РАН (г. Апатиты) на семиканальном
масс-спектрометре Finnigan Mat (RPQ) в статиче-
ском двухленточном режиме с использованием
рениевых и танталовых лент по методике, описан-
ной в работе (Баянова, 2004). Среднее значение от-
ношения 143Nd/144Nd в стандарте JNdi-1 за период
измерений составило 0.512090 ± 13 (n = 9). При рас-
чете модельных возрастов T(DM) использованы со-
временные значения для CHUR (Bouvier et al., 2008)
(143Nd/144Nd = 0.512630, 147Sm/144Nd = 0.1960) и для
DM (Goldstein, Jacobsen, 1988) (143Nd/144Nd =
= 0.513151, 147Sm/144Nd = 0.2136).

СОСТАВ ГРАНИТОИДОВ
Гранитоиды Гусянковского массива по содержа-

нию главных элементов соответствует гранитам,
гранодиоритам, лейкогранитам и кварцевым сиени-
там. В выборке из 8 проанализированных проб до-
минируют граниты и гранодиориты (табл. 1). Со-
держание SiO2 варьирует от 61 до 74 мас. %, K2O от
4.4 до 6.7 мас. % (рис. 2). Отношение K2O/Na2O
изменяется в диапазоне 1.5–2.4, а в одном из лей-
когранитов достигает 10.7. Согласно систематики
(Frost et al., 2001) гранитоиды являются магнезиаль-
ными (FeO*/(FeO* + MgO) = 0.71–0.80) (рис. 2),
щелочно-известковистыми до известково-ще-
лочных. Напротив, кварцевые сиениты это высоко-
железистые и субщелочные породы. Гранитам при-
суща высокая глиноземистость (ASI = 1.3–2.2), что
определяет принадлежность к S-типу гранитов,
образование которых связано с плавлением тер-
ригенно-осадочных источников.

Спектры РЗЭ для гранитоидов умеренно
фракционированные с обогащением легкими
лантаноидами (La/Yb)n = 10.5–19.3) и отчетли-
вым обеднением Eu (Eu/Eu* = 0.31–0.59), увели-
чивающимся от гранодиоритов к гранитам и
кварцевым сиенитам, коррелируя с уменьшением
содержания плагиоклаза (табл. 1, рис. 3а). Муль-
тиэлементные спектры характеризуются обога-
щением наиболее несовместимыми элементами,
резкими минимумами по Nb, Ti и слабым обедне-
нием Ba (рис. 3б). Пониженное CaO/Na2O отно-
шение (0.1–0.6) и содержание Sr (29–144 г/т) в со-
четании с повышенными Rb/Sr (1.4–7.8) и Rb/Ba
отношениями (0.2–0.5), согласно (Sylvester, 1988)
(рис. 4) свидетельствуют о том, что образование
расплава было связано с плавлением пелитового
источника и контролировалось содержанием
слюдистого компонента.
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Таблица 1. Содержания петрогенных (мас. %) и редких (ppm) элементов в представительных пробах гранитои-
дов Гусянковского массива

Примечания. 1–4 – граниты, 5–6 – гранодиориты, 7 – лейкогранит, 8 – кварцевый сиенит, “–” не определялось.

Компоненты
1 2 3 4 5 6 7 8

A-328-80 A-330-80 А-332-80 А-324-80 A-333-80 A-327-80 A-334-80 A-331-80

SiO2 69.7 70.92 70.82 71 66.77 66.8 74.33 60.93

TiO2 0.42 0.4 0.4 0.38 0.58 0.48 0.4 0.5

Al2O3 14.47 14.75 14.4 14.6 16.51 16.6 13.81 21.12

Fe2O3 1.14 0.82 1.1 0.9 4.22 4.2 3.15 3.26

FeO 2.59 1.9 2.5 1.8 – – – –
MnO 0.07 0.04 0.07 0.05 0.08 0.07 0.06 0.05
MgO 1.09 1.09 1 1.08 1.03 1 0.66 0.73
CaO 1.37 0.65 1.3 0.6 1.93 1.83 0.38 0.36
Na2O 2.31 2.6 2.3 2.5 2.09 2.15 0.44 4.32

K2O 4.36 4.95 4.31 4.85 5.04 4.95 4.72 6.71

P2O5 0.17 0.16 0.15 0.16 0.18 0.15 0.15 0.13

П.п.п. 1.94 1.57 1.38 1.8 1.4 1.6 1.83 1.8
Сумма 99.63 99.85 99.73 99.72 99.83 99.89 99.93 99.91

Th 30 25 – – 20 – – 20

U 3.6 4.2 – – 2 – 1.5 2.2
Rb 275 236 – – 201 – 227 259
Ba 1009 521 – – 1316 – 852 726
Sr 91 77 – – 144 – 29 49

La 56 39 – – 57 – 43 23
Ce 116 88 – – 124 – 84 72
Pr 14 10.1 – – 14.8 – 10 5.8
Nd 52 37 – – 54 – 36 20
Sm 10 7.9 – – 10.6 – 6.9 4.2
Eu 1.16 0.84 – – 1.90 – 0.89 0.41
Gd 9.1 7.9 – – 9.1 – 5.9 3.8
Tb 1.32 1.27 – – 1.27 – 0.87 0.6
Dy 7.3 7 – – 6.6 – 4.3 3.1
Ho 1.39 1.2 – – 1.21 – 0.71 0.52
Er 4 3.1 – – 3.3 – 1.7 1.4
Tm 0.59 0.45 – – 0.47 – 0.23 0.19
Yb 3.6 2.5 – – 2.7 – 1.5 1.1
Lu 0.52 0.32 – – 0.33 – 0.21 0.15

Zr 250 230 – – 275 – 189 317
Hf 8.4 7.6 – – 8.8 – 4.7 8
Ta 1.42 1.15 – – 0.95 – 0.56 0.76
Nb 13.7 11.5 – – 12.2 – 9 12
Y 42 42 – – 39 – 27 18
(La/Yb)n 10.5 10.5 – – 14.2 – 19.3 14.1

Eu/Eu* 0.37 0.32 – – 0.58 – 0.42 0.31
ASI 1.3 1.4 1.4 1.4 1.4 1.4 2.2 1.4
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РЕЗУЛЬТАТЫ ГЕОХРОНОЛОГИЧЕСКИХ 
И ИЗОТОПНО-ГЕОХИМИЧЕСКИХ 

ИССЛЕДОВАНИЙ

Для изотопно-геохронологического исследо-
вания отобрана проба (А-328-80) биотитового
порфировидного гранита на водоразделе истоков

рек Гусянка и Троеусовка, в районе высоты 480 м
(рис. 1). Выделенные цирконы представлены ро-
зовато-коричневыми и желтоватыми полупро-
зрачными субидиоморфными призматическими
кристаллами. Размер кристаллов составляет 200–
400 мкм с коэффициентом удлинения Ку = 1.7–
2.5 (рис. 5). В катодолюминесценцентном изоб-

Рис. 2. Диаграммы SiO2–Na2O + K2O (а), SiO2–K2O (б), SiO2–FeO*/(FeO* + MgO) (в), TiO2–P2O5 (г) для неопроте-
розойских гранитоидов Енисейского кряжа. Поля гранитоидов: Fe – железистые и Mg – магнезиальные по (Frost
et al., 2001). Массивы: 1 – Гусянковский, 2 – Среднетырадинский, 3 – Каламинский, 4 – Ерудинский. 2 – по (Ножкин
и др., 2015), 3–4 – по (Vernikovsky et al., 2007).
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ражении центральные части многих кристаллов
имеют «пятнистые» или криволинейные зоны с
различной интенсивностью окраски, краевые ча-
сти сохраняют тонкую ростовую зональность.
Наличие криволинейных зон различной окраски

вероятно отражает изменение условий образова-
ния циркона, что коррелирует с широкими вари-
ациями содержания U (333–3442 ppm) и Th (36–
3722 ppm) в цирконах (табл. 2). Величина Th/U
(0.05–1.1) преимущественно перекрывается с ти-

Рис. 4. Диаграммы Sr/Y–Rb/Sr (а) и Rb/Sr–Rb/Ba (б) для неопротерозойских гранитоидов Енисейского кряжа.
1‒4 – см. рис. 2. 5 – базальт и 6 – модельный расплав из пелита по (Sylvester, 1988). Штриховая линия разграничи-
вает поля расплавов из источников, обогащенных (I) и обедненных (II) пелитовым компонентом по (Sylvester, 1988).
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пичным диапазоном для магматических цирко-
нов. Для центральных и краевых частей зерен по-
лучен один и тот же возраст. Возрастные значе-
ния не обнаруживают прямой корреляции с
содержанием U, что позволяет использовать и
изотопные данные для высокоурановых цирконов
для расчета возраста. Одиннадцать точек имеют ко-
эффициент дисконкордантности D ≤ 5%, что ука-
зывает на отсутствие потери радиогенного свинца
и позволяет рассчитывать по ним конкордантный
U-Pb возраст, который равен 865 ± 9 млн лет,
СКВО = 2.7 (рис. 5). Средневзвешенный возраст по
отношению 206Pb/238U составляет 856 ± 12 млн лет
(СКВО = 1.8). Все эти возраста тождественны в пре-
делах ошибки. Учитывая морфологические особен-
ности исследованного циркона и наличие тонкой
ростовой зональности в краевых частях зерен, зна-
чение конкордантного возраста 865 ± 9 млн лет
можно интерпретировать как время образования
гранитоидов Гусянковского массива.

Образец датированного гранита имеет
147Sm/144Nd = 0.125498 и 143Nd/144Nd = 0.512140 и
характеризуется εNd(t) = –1.8 и TNd(DM) =
= 1.7 млрд лет. Модельный Nd возраст гранита
значимо меньше, чем для метаосадочных пород
сухопитской серии – TNd(DM) = 2.0–2.4 млрд лет,
но сопоставим с соответствующими значениями
для сланцев шунтарской и потоскуйской свит
тунгусикской серии TNd(DM) = 1.7–1.8 млрд лет
(Ножкин и др., 2008).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Состав ранненеопротерозойских (880–860 млн лет)

гранитоидов, их вероятные источники и условия
образования. Результаты исследования показы-
вают, что гранитоиды Гусянковского массива
(865 ± 9 млн лет) субсинхронны с гранитоидам
Каламинского и Ерудинского массивов (875 ± 7 и
878 ± 2 млн лет, соответственно). К этому же эта-
пу принадлежит и становление Среднетырадин-
ского гранодиоритового массива с возрастом
857 ± 9.5 млн лет (Ножкин и др., 2015).

При близости возрастов гранитоиды четырех
массивов имеют существенные различия в веще-
ственных характеристиках. По петрографическо-
му составу контрастно выделяются породы Сред-
нетырадинского массива, среди которых домини-
руют гранодиориты до кварцевых диоритов, тогда
как остальные плутоны характеризуются более ши-
роким спектром составов от гранодиоритов до лей-
когранитов. При одинаковом диапазоне кремне-
кислотности гранитоиды Гусянковского массива
наиболее обогащены калием, в меньшей степени
это характерно для гранодиоритов Среднетыра-
динского массива, тогда как гранитоиды Кала-
минского и Ерудинского массивов это низкока-

лиевые породы известковистого ряда (рис. 2) по
(Frost et al., 2001). Общей чертой рассматривае-
мых гранитоидов является низкая железистость,
возрастающая в наиболее лейкократовых разно-
стях Каламинского массива. В целом по этому па-
раметру все эти породы сходны с I- или S-гранита-
ми. Наиболее контрастно породы Гусянковского
массива выделяются высокой глиноземистостью
(ASI ≥ 1.3), тогда как остальные гранитоиды имеют
ASI ≤ 1.2, т.е., являются слабо пералюминиевыми.
Повышенная глиноземистость гранитов Гусян-
ковского массива, наряду с обеднением Sr и обо-
гащением Rb (Rb/Sr = 1.4–7.8), свидетельствует о
принадлежности их к S-типу. Напротив, гранито-
иды трех других массивов при слабо пералюми-
ниевом характере имеют повышенные концен-
трации Sr при низком Rb (Rb/Sr = 0.2–0.7), что
позволяет отнести их скорее к I-типу (рис. 4).
Указанные различия отчетливо проявлены на
мультиэлементных и редкоземельных спектрах:
если граниты Гусянковского массива имеют Sr и
Eu минимумы, то другие гранитоиды лишены их
(рис. 6). По мнению (Верниковский, Верников-
ская, 2006; Vernikovsky et al., 2007) петрогеохими-
ческие данные для пород Каламинского и Еру-
динского массивов, указывают на их промежу-
точные характеристики между S- и I-типами
гранитов, что предполагает смешение расплавов
из магматического и осадочного источников.
Можно допустить, что образование гранитоидов
этих двух массивов связано с граувакковым ис-
точником с низкой долей пелитового компонен-
та, о чем свидетельствует, согласно (Sylvester,
1998), как низкое Rb/Sr, так и Rb/Ba отношения,
однако положение точек этих пород на диаграмме
Rb/Sr–Rb/Ba (рис. 4) вблизи базитового источ-
ника склоняет в пользу отнесения этих пород к
низкокалиевому I-типу. Анализ, представленный
в работе (Chappell et al., 2012) показывает, что в
целом слабо пералюминиевые составы широко
распространены среди более лейкократовых раз-
ностей I-гранитов, и слабо пералюминиевые рас-
плавы, могут быть получены при дегидратацион-
ном инкогруентном плавлении амфибола и био-
тита при Р < 10 кбар и Т < 900°C.

Гранодиориты Среднетырадинского массива
при бóльшем сходстве с гранитоидами Каламин-
ского и Ерудинского массивов обнаруживают и
отличия, сближающие их с породами Гусянков-
ского массива. Гранодиориты Среднетырадин-
ского массива имеют слабый Eu минимум, отно-
сительно обогащены K2O и Ba и подобно грани-
там Гусянковского массива имеют повышенные
концентрации P2O5, последнее характерно для
меланократовых S-гранитов, и отличает их от по-
род Каламинского и Ерудинск плутонов с низким
P2O5 (0.06–0.14%) (рис. 2), сходных в этом отно-
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шении с гранитами I-типа (Chappell, 1999). На
диаграмме для анализа происхождения кислых
расплавов (рис. 7) положение точек пород Гусян-
ковского массива не оставляет сомнения в их пе-
литовом источнике, тогда как гранодиориты
Среднетырадинского сопоставимы с расплавами
из граувакковых субстратов, а Каламинского и
Ерудинского – допускают вклад как мафических
и тоналитовых, так и граувакковых источников.

По общему уровню концентраций несовме-
стимых элементов K, Rb, Th, Zr, Hf, Y, РЗЭ грани-
тоиды Гусянковского массива являются наиболее
обогащенными, концентрации этих элементов
снижаются к Среднетырадинскому, Ерудинско-
му и Каламинскому массивам (рис. 6), что также
свидетельствует об увеличении вклада менее эво-
люционировавших: мафических и тоналитовых
источников для пород двух последних массивов.

Нельзя не упомянуть и такую черту пород Кала-
минского и Ерудинского массивов как относи-
тельное обеднение тяжелыми РЗЭ при значитель-
ных вариациях их концентраций, однако уровень
концентраций тяжелых РЗЭ не столь низок, как
для кислых расплавов, образующихся в равнове-
сии с реститовым гранатом и может быть обеспе-
чен амфиболом, имеющим более низкие коэф-
фициенты распределения тяжелых РЗЭ мине-
рал/расплав в сравнение с гранатом. Согласно
экспериментальным данным гранат является ре-
ститовой фазой при Р ≥ 10 кбар при плавлении
мафических источников (Rapp, Watson, 1995) и
при Р = 5–8 кбар при плавлении тоналитов и гра-
увакк (Vielzeuf, Montel, 1994; Singh, Johannes,
1996; Watkins et al., 2007), что дает ограничение на
глубину формирования расплавов гранитов Ка-
ламинского и Ерудинского плутонов. Рассматри-

Рис. 7.  Диаграмма CaO/(MgO + FeO*)–Al2O3/(MgO + FeO*) для неопротерозойских гранитоидов Енисейского кряжа.
Поля источников кислых расплавов: I – пелитовых, II – граувакковых, III – тоналитовых и базитовых по (Altherr et al.,
2000). Условные обозначения см. рис. 6.
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ваемые гранитоиды имеют и небольшие различия
по температурам образования. Оценки темпера-
тур насыщения цирконием по (Watson, Harrison,
1983) показывает, что наиболее высокотемператур-
ными являются граниты Гусянковского массива –
820–840°С, остальные имеют близкий диапазон
температур – 740–820°С. Повышенные температу-
ры для этих гранитов согласуются с отсутствием в
них ядер циркона, которые характерны для S-гра-
нитов в случае низких температур образования,
что в свою очередь предполагают дегидратацион-
ное плавление при низкой активности H2O.

Различие в составе потенциальных источников
для рассматриваемых гранитоидов, коррелирует с
их изотопными параметрами. Породы Среднетыра-
динского и Каламинского массивов имеют более
низкие εNd(t) –6.0 и –5.1 и TNd(DM-2st) = 1.97–
2.03 млрд лет в сравнении с гранитами Гусянков-
ского массива (εNd(t) –1.8 и TNd(DM-2st) =
= 1.7 млрд лет. Заключение о вкладе мафических
и, следовательно, изотопно-ювенильных источ-
ников позволяет предполагать, что в образовании
пород Среднетырадинского и Каламинского мас-
сивов участвовала более древняя, возможно па-
леопротерозойская кора. Напротив, для гранитов
Гусянковского плутона, относящихся к S-типу,
определяет выбор их источника среди метаоса-
дочных пород мезо-неопротерозойского разреза
Заангарья Енисейского кряжа. Как отмечалось
выше, наибольшее сходство по изотопным пара-
метрам с этими гранитами имеют породы шун-
тарской и потоскуйской свит тунгусикской се-
рии, стратиграфический возраст которых оцени-
вается около 900 млн лет (Шенфиль, 1991),
возраст карбонатных пород дадыктинской свиты
тунгусикской серии равен 1020 ± 20 млн лет, а
возраст горевской свиты широкинской серии –
1020 ± 70 млн лет (Кузнецов и др., 2019). Все эти
данные не противоречат вовлечению в плавление
пород тунгусикской серии и горевской свиты в ходе
орогенических событий ∼870 млн лет назад. Аль-
тернативно, образование гранитов Гусянковского
плутона было связано с плавлением метапелитов
сухопитской серии (TNd(DM) = 2.0–2.4 млрд лет)
при участии ювенильного материала.

Геодинамические условия формирования сред-
ненеопротерозойских гранитоидов. По соотноше-
нию индикаторных редких элементов все рас-
сматриваемые гранитоиды сопоставимы с рядом
от островодужных до коллизионных (Верников-
ский, Верниковская, 2006; Pearce et al., 1984), что
отражает различие в характере плавящегося суб-
страта, а не тектонических условиях формирова-
ния. Образование гранитов всех четырех масси-
вов происходило в результате одного коллизион-
ного события в узком временном интервале 860–
880 млн лет из коровых источников, что доказы-

вается изотопными и геохимическими данными,
приведенными в данной работе и в (Верников-
ский, Верниковская, 2006; Vernikovsky et al., 2007;
Ножкин и др., 2015). Гранитоиды рассматривае-
мых массивов расположены в разных тектониче-
ских зонах и блоках. Гусянковский массив лока-
лизован в Приенисейской зоне, отделяющей За-
падный блок от Центрального. Каламинский и
Ерудинский интрузивы, а также гранитогнейсо-
вые купола тейского типа с возрастом от 1000 до
860 млн лет (Ножкин и др., 1999; Лиханов и др.,
2014) приурочены к Татарско-Ишимбинской си-
стеме разломов Центрального блока вдоль гра-
ницы с Восточным приплатформенным блоком.
Формирование всех перечисленных гранитои-
дов могло произойти при коллизии этих блоков
континентальной коры в процессе гренвильской
орогении.

Кроме метаморфизма и гранитообразования о
проявлении ранненеопротерозойской орогении в
рассматриваемом регионе свидетельствует ряд
других геологических фактов: развитие регрес-
сивной ритмичности в терригенных тонкообло-
мочных отложениях верхних горизонтов сухопит-
ской серии – погорюйской свите с возрастом
около 1 млрд лет; выпадение из разреза осадоч-
ных отложений тунгусикской серии в северных
районах Центрального блока; залегание с несо-
гласием, глубоким размывом и конгломератами в
основании киргитейских (верхневороговских,
орловских) осадочно-вулканогенных толщ, име-
ющих возраст около 800–700 млн лет (Шенфиль,
1991; Ножкин и др., 2011).

Геотектонические следствия. Геологические,
петрогеохимические, изотопно-геохронологиче-
ские и палеомагнитные данные свидетельствуют
о том, что на рубеже мезо- и неопротерозоя Си-
бирский кратон являлся частью суперконтинента
Родиния (Li et al., 2008; Богданова и др., 2009; Ме-
телкин и др., 2012; Лиханов и др., 2014). Рифтоген-
ные, коллизионно-аккреционные и другие процес-
сы различной геодинамической природы являлись
следствием тектонической эволюции литосферных
блоков этого суперконтинента. Ранненеопротеро-
зойский метаморфизм (1180–850 млн лет) и грани-
тообразование (880–860 млн лет) на Енисейском
кряже по времени соответствуют эпохе гренвиль-
ской складчатости с пиками орогенических событий
1180–900 и 880–850 млн лет, имевших место при-
мерно в это время и в других частях суперконти-
нента Родиния (Ernst et al., 2008; Лиханов и др.,
2014; Likhanov, 2022). В пределах палеоконтинен-
тального сектора Северо-Енисейского кряжа в
качестве возрастных аналогов раннего этапа раз-
вития гренвиллид рассматриваются гранитогней-
совые купола (Ножкин и др., 1999), продукты на-
чального регионального метаморфизма основных
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магматических пород Рыбинско-Панимбинского
вулканического пояса в правобережье р. Ангара
(Черных, 2000; Ножкин и др., 2011; Лиханов,
Ревердатто, 2016), а также адакитоподобные гра-
ниты (913 ± 11 и 915 ± 36 млн лет), порфиробла-
стические ортоклазовые лейкогранитогнейсы
(932 ± 26 млн лет) и микроклин-цоизитовые ор-
тоамфиболиты (902 ± 12.8 млн лет) Гаревского
комплекса (Козлов и др., 2012; Лиханов, 2023).

Последующие события в неопротерозое харак-
теризуются постепенным завершением гренвиль-
ской тектоники, вызванной утолщением земной
коры в результате коллизионно-аккреционных
процессов по периферии Родинии (Cawood et al.,
2010). В качестве близких возрастных аналогов
становления Гусянковского, Каламинского и
Ерудинского массивов в пределах Енисейского
кряжа могут быть рассмотрены метапелиты тей-
ского комплекса (чапский, маяконский и тей-
ский участки), подвергшиеся позднерифейскому
(864–849 млн лет) коллизионному метаморфизму
умеренных давлений кианит-силлиманитового
типа в пределах Татарско-Ишимбинской системы
разломов (Лиханов и др., 2011). С этим же этапом
связано формирование порфиробластических гра-
нитогнейсов (881 ± 8 млн лет), бластомилонитизи-
рованных порфиробластических плагиогранито-
гнейсов (855.6 ± 5 млн лет), рапакивиподобных
гранитов (871 ± 10 млн лет) и мигматитов (845 ±
± 15 млн лет) Гаревского комплекса (Козлов и др.,
2012; Лиханов, Ревердатто, 2014). Это позволяет
коррелировать деформации неопротерозойской
тектонической активизации в регионе на запад-
ной окраине Сибирского кратона с коллизией
террейнов и формированием Родинии. Выявлен-
ный этап хорошо коррелируется с фазами ороге-
неза в гренвильском поясе (Лаврентия) (Rivers,
2008) и в свеконорвежском (Балтика) складчатых
поясах (Bogdanova et al., 2008).

Выявленные деформационно-метаморфические
эпизоды тектонической активности в регионе кор-
релируют по времени с событиями, установленны-
ми в структурах ряда кратонов северной Атлантики,
участвовавших в строении суперконтинента Роди-
ния. В частности, подобные по возрасту и стилю
метаморфизма проявления были обнаружены в
гнейсах и кристаллических сланцах Свальбарда,
мойнской серии северо-западной Шотландии и
восточной Гренландии (Лаврентия), соройского
комплекса в северной Норвегии (Балтика). Такие
проявления магматизма и метаморфизма, широ-
ко представленные по периферии крупных до-
кембрийских кратонов Родинии – Лаврентии,
Балтики и Сибири, служат весомым аргументом в
пользу представления об их территориальной
близости в эту эпоху. Это также согласуется с вы-
водами о синхронности и схожей последователь-

ности и несколько более ранних однотипных тек-
тоно-термальных событий на окраинах этих палео-
континентов (Cawood et al., 2004, 2016; Likhanov
et al., 2015). Такая трактовка взаиморасположе-
ния арктических кратонов в строении суперкон-
тинента Родиния полностью согласуется с совре-
менными палеомагнитными данными и палео-
континентальными реконструкциями (Torsvik,
2003; Метелкин и др., 2012; Johansson, 2014;
Dalziel et al., 2000), подтверждающими, что в не-
опротерозое Лаврентия, Сибирь и Балтика явля-
лись древними ядрами суперконтинента Родиния
(рис. 1б). Об этом же свидетельствуют современ-
ные данные по одновозрастным палеополюсам в
пределах этих кратонов, подтверждающие, что
они могли быть частями единого суперконтинен-
та со стабильной конфигурацией на протяжении
600 млн лет. В глобальном аспекте особенностей
докембрийской геодинамики по современным
представлениям этот возрастной рубеж характе-
ризуется повышенной активностью эндогенных
процессов в связи с перестройкой конвективных
течений в мантии (Добрецов, 2010).

ВЫВОДЫ

1. Гранитоиды Гусянковского массива (865 ±
± 9 млн лет), локализованные в зоне влияния
Приенисейского разлома, одновозрастны с кол-
лизионными гранитоидами Каламинского и Еру-
динского плутонов, приуроченных к Татарско-
Ишимбинской системе разломов. Формирование
всех гранитоидов на рубеже 880–860 млн лет про-
исходило в результате коллизии блоков конти-
нентальной коры и последующего постколлизи-
онного растяжения. Вероятно, оно было связано
с завершающей эпохой гренвильских орогениче-
ских событий.

2. Гранитоиды двух зон существенно различа-
ются по составу, петрогеохимическим параметрам
и источникам магм. Граниты Гусянковского мас-
сива соответствуют гранитам S-типа и формирова-
лись из метапелитового источника. Породы Кала-
минского и Ерудинского массивов по совокупно-
сти петрогеохимических параметров отвечают
низкокалиевым I-гранитам, наиболее вероятные
источники которых это мафические породы и то-
налиты. Гранадиориты Среднетырадинского мас-
сива (865 млн лет), локализованные между Прие-
нисейской и Татарско-Ишимбинской зонами раз-
ломов, имеют промежуточные геохимические
характеристики.

3. Гранитоиды Гусянковского массива, с од-
ной стороны, Каламинского и Среднетырадин-
ского, с другой, контрастно различаются по изо-
топному Nd составу. Источником первых были
либо метапелиты тунгусикской серии, либо мета-
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осадочные породы сухопитской серии при уча-
стии ювенильного материала. Для каламинских и
среднетырадинских гранитов допускается вклад
более древней, возможно палеопротерозойской
коры и ювенильного мафического источника. Та-
ким образом орогенные события 880–860 млн лет
назад привели к генерации расплавов на различ-
ных уровнях палео-неопротерозойской коры За-
ангарья Енисейского кряжа.

4. Синхронность магматической и деформаци-
онно-метаморфической активности, а также схо-
жая последовательность однотипных тектоно-
термальных событий на арктической окраине Ро-
динии, подтверждают территориальную близость
Сибири и кратонов северной Атлантики (Лаврен-
тии и Балтики) в широком диапазоне времени
(1.2–0.85 млрд лет), что согласуется с современ-
ными палеомагнитными реконструкциями поло-
жения суперконтинентов.

5. Новые доказательства гренвильских колли-
зионных событий в комплексе с другими возраст-
ными эквивалентами в пределах западной окраи-
ны Сибирского кратона и палеоконтинентальны-
ми реконструкциями позволяют разрешить ряд
противоречий в трактовке ключевых вопросов
геологии региона, например ранние предположе-
ния об отсутствии на Енисейском кряже эндоген-
ной активности и гренвильских коллизионных
событий. Таким образом северным продолжени-
ем Гренвильского пояса, протягивающегося на
расстоянии более 10000 км от западной Австра-
лии до Свеконорвежского орогена Балтики, мог-
ли быть гренвиллиды западной окраины Сибир-
ского кратона.

Авторы благодарны С.Г. Скублову и Ш.К. Балты-
баеву за полезные советы и рекомендации, способ-
ствующие улучшению первоначального варианта
статьи.
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Проведено детальное геологическое, петрографическое, геохимическое и изотопное изучение доле-
ритов даек Прибайкальского дайкового поля центральной части Байкальского выступа фундамента
Сибирского кратона. На основании полученных результатов выявлены основные геохимические и
изотопные критерии для разнесения близких по геолого-структурному положению и по минераль-
ному составу долеритов региона в три различные геохимические группы, а также сделаны выводы
об их возрастной позиции. Отмечено, что долериты первой группы и, предположительно, долериты
второй группы слагают дайки неопротерозойского возраста (715 млн лет). В первую группу объеди-
нены средне-крупнозернистые долериты, формирующие относительно мощные (более 5–10 мет-
ров) дайковые тела. Долериты этой группы характеризуются достаточно низкими концентрациями
Th (0.6–2.1 мкг/г) и Nb (3.3–9.2 мкг/г), а также значениями εNd(T) = ‒0.5…‒3.9. Совокупность гео-
химических и изотопных данных показывает, что эти долериты могли быть образованы в результате
плавления мантийного источника, образованного при смешении мантийных компонентов близких
по составам к базальтам океанических плато и надсубдукционной субконтинентальной литосферной
мантии. Во вторую группу отнесены мелкозернистые долериты, слагающие маломощные (1–5 метров)
дайки, в том числе дайки, располагающиеся в контакте с дайками первой группы. Для долеритов второй
группы характерны более высокие концентрации Th (3.0–5.3 мкг/г) и Nb (9.8–21.1 мкг/г) и значения
εNd(T) = ‒5.3…‒6.0. Геохимические и изотопные данные долеритов второй группы указывают на
добавление материала континентальной коры к мантийному источнику, вероятно, единому для до-
леритов первой и второй групп. В третью группу отнесены среднезернистые долериты, слагающие
отдельные дайковые тела, отчетливо отличающиеся по геохимическим и изотопным характеристи-
кам от неопротерозойских долеритов первой и второй групп. Долериты этой группы обнаруживают
низкие концентрации Th (0.6–1.6 мкг/г) и Nb (2.7–5.1 мкг/г), низкие значения отношений
(Th/La)pm (0.29‒0.71) и 143Nd/144Nd (0.511223‒0.511544), что указывает на возможное формирование
этих долеритов в результате плавления субконтинентальной литосферной мантии, обогащенной
субдукционными компонентами. Долериты третьей группы демонстрируют геохимические харак-
теристики близкие долеритам палеопротерозойских (1.84 млрд лет) даек, что позволяет допускать
их принадлежность Южно-Сибирскому постколлизионному магматическому поясу.

Ключевые слова: долериты, дайки, геохимия, изотопия Nd, мантийные источники, протерозой, Си-
бирский кратон
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ВВЕДЕНИЕ

Протерозойские магматические породы ос-
новного состава, в том числе дайки долеритов,
являющиеся надежными индикаторами процес-
сов внутриконтинентального растяжения, широко
распространены в пределах докембрийских высту-
пов фундамента Сибирского кратона (рис. 1а)
(Гладкочуб и др., 2007, 2010, 2019; Шохонова и др.,

2010; Попов и др., 2012; Мехоношин и др., 2016;
Эрнст и др., 2016; Gladkochub et al., 2010; Ernst et al.,
2000, 2016; Wingate et al., 2009; Evans et al., 2016;
Ivanov et al., 2019; Savelev et al., 2020; Donskaya,
Gladkochub, 2021). Результаты ранее проведен-
ных исследований позволили выделить для юж-
ной части Сибирского кратона несколько основ-
ных этапов внедрения даек: (1) палеопротерозой-
ский этап (1.91–1.85 млрд лет), связанный с
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процессами становления единой структуры кра-
тона, (2) позднепалеопротерозойский (1.75 и
1.64–1.61 млрд лет) и мезопротерозойский (1.35–
1.34 и 1.26 млрд лет) этапы, фиксирующие отдель-
ные события внутриконтинентального растяже-
ния, (4) неопротерозойский этап (725–715 млн лет),
отражающий масштабные процессы рифтогене-
за, связанные с распадом суперконтинента Роди-
ния и отделением Сибирского кратона от этого
суперконтинента (рис. 1а) (Гладкочуб и др., 2007,
2010, 2019; Шохонова и др., 2010; Мехоношин и др.,
2016; Ernst et al., 2016; Gladkochub et al., 2010, 2021;
Ivanov et al., 2019; Donskaya, Gladkochub, 2021 и др.).

На площади центральной части Байкальского
выступа фундамента Сибирского кратона, в За-
падном и Северном Прибайкалье, в настоящее
время обосновано три этапа протерозойского ба-
зитового магматизма (рис. 1б) (Gladkochub et al.,
2010; Ernst et al., 2016). Первый этап фиксируют
базальтоиды малокосинской свиты акитканской
серии с возрастом около 1.88 млрд лет и дайки до-
леритов и долеритов/риолитов, возраст которых
был определен как 1844 ± 11 млн лет, которые

совместно входят в структуру Северо-Байкаль-
ского вулканоплутонического пояса, являющего-
ся частью Южно-Сибирского постколлизионно-
го магматического пояса, сформировавшегося на
заключительной стадии становления Сибирского
кратона (Шохонова и др., 2010; Donskaya, Gladko-
chub, 2021). Индикаторами второго этапа базито-
вого магматизма являются дайки долеритов чай-
ского комплекса с возрастом 1752 ± 6 млн лет,
принадлежащие Тимптонской крупной магмати-
ческой провинции (КМП) Сибирского кратона,
становление которой связано с событиями внутри-
континентального растяжения (Гладкочуб и др.,
2010, 2019; Донская и др., 2014). Третий этап отме-
чен дайками долеритов Прибайкальского и Севе-
робайкальского дайкового полей Саяно-Байкаль-
ского дайкового пояса, входящего в Иркутскую
КМП с возрастом 725–715 млн лет (Ernst et al., 2016;
Romanov et al., 2021), внедрение которых отража-
ет события растяжения, фиксирующее отделение
Сибирского кратона от суперконтинента Роди-
ния (Скляров и др., 2006; Гладкочуб и др., 2007;
Ernst et al., 2016). В то же время, допускаемый ра-

Рис. 1. Схема размещения протерозойских базитовых комплексов в южной части Сибирского кратона (а) и в цен-
тральной части Байкальского выступа фундамента Сибирского кратона (б) (модифицировано после (Гладкочуб и др.,
2007; Gladkochub et al., 2010; Ernst et al., 2016; Donskaya, Gladkochub, 2021)). 1 – Центрально-Азиатский складчатый по-
яс; 2‒4 – Сибирская платформа (кратон): 2 ‒ фанерозойский чехол; 3 – неопротерозойские осадочные толщи; 4 – вы-
ступы докембрийского фундамента; 5‒8 – базитовые комплексы: 5 – неопротерозойские (0.72–0.71 млрд лет) дайки;
6 – мезопротерозойские (1.35‒1.34 и 1.26 млрд лет) дайки; 7 – позднепалеопротерозойские (1.75 и 1.64‒1.61 млрд лет)
дайки; 8 – палеопротерозойские (1.91–1.85 млрд лет) дайки (а), массивы и вулканиты в составе вулканогенно-осадоч-
ных серий (б); 9 – довыренский интрузивный комплекс (0.73–0.72 млрд лет) Олокитской зоны. Сокращения в круж-
ках: Бк – Байкальский выступ, Бр – Бирюсинский выступ, УИ – Урикско-Ийский грабен, Ш – Шарыжалгайский вы-
ступ. Буквенные сокращения: М – базальтоиды малокосинской свиты акитканской серии Северо-Байкальского вул-
каноплутонического пояса (~1.88 млрд лет), Св – дайки долеритов и долеритов/риолитов Северо-Байкальского
вулканоплутонического пояса (1.84 млрд лет), Ч – дайки долеритов чайского комплекса (1.75 млрд лет), Сб – дайки
долеритов Северо-Байкальского дайкового поля, Пб – дайки долеритов Прибайкальского дайкового поля.
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нее на основании геолого-структурного положе-
ния и схожести минерального состава неопроте-
розойский возраст всех долеритов Прибайкаль-
ского и Северобайкальского дайковых полей
Иркутской КМП, в настоящее время вызывает
определенные сомнения. Так, оценка возраста
1.84 млрд лет, полученная по риолиту из цен-
тральной части комбинированной дайки, ранее
считавшейся неопротерозойской, дала основание
пересмотреть возраст значительной части доле-
ритов Северобайкальского дайкового поля (Шо-
хонова и др., 2010). Что касается Прибайкальского
дайкового поля, то здесь все долериты были объеди-
нены в единое неопротерозойское поле только на
основании геологических корреляций с дайками
долеритов других частей Иркутской КМП, несмот-
ря на явные отличия химических составов долери-
тов в разных дайках этого поля (Скляров и др., 2006;
Гладкочуб и др., 2007).

Для разделения долеритов Прибайкальского
дайкового поля в отдельные, возможно разновоз-
растные, группы было проведено детальное изу-
чение их геохимического и Nd изотопного соста-
вов. Кроме того, одной из причин развернутого
анализа геохимических характеристик долеритов
Прибайкальского дайкового поля явился тот
факт, что до сих пор остались нерешенные вопро-
сы, касающиеся реконструкции источников рас-
плавов неопротерозойских долеритов, несмотря
на серию публикаций по геохимии этих пород
(Скляров и др., 2006; Гладкочуб и др., 2007; Skl-
yarov et al., 2003). Также одной из задач данной ра-
боты явилось сопоставление геохимических харак-
теристик разновозрастных долеритов Западного и
Северного Прибайкалья с целью выявления их ха-
рактерных особенностей, которые могут быть ис-
пользованы в качестве критериев для отнесения
тех или иных даек к строго определенным груп-
пам, имеющим четко установленную возрастную
позицию.

ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА 
ДАЕК ДОЛЕРИТОВ 

ПРИБАЙКАЛЬСКОГО ПОЛЯ

Дайки Прибайкальского поля располагаются в
центральной части западного побережья оз. Бай-
кал (Западное Прибайкалье) между реками Зун-
дук и Кочерикова (Скляров и др., 2006; Гладкочуб
и др., 2007). Прибайкальское поле включает в се-
бя более сотни дайковых тел, прорывающих в
данном регионе палеопротерозойские метамор-
фические породы сарминской серии, палеопро-
терозойские гранитоиды кочериковского и при-
морского комплексов, которые приурочены к
Байкальскому выступу фундамента Сибирского
кратона и входят в структуру Сарминской зоны
палеопротерозойского Акитканского орогенного
пояса (рис. 1б, 2). Кроме этого, согласно геологи-
ческим наблюдениям дайки долеритов в данном
регионе не прорывают вендские осадочные отло-
жения байкальской серии (Скляров и др., 2006).
U–Pb возраст по бадделеиту определен для доле-
рита одной из даек Прибайкальского дайкового по-
ля и составляет 715 млн лет [неопубликованные ав-
торские данные].

Все дайки в рассматриваемом регионе харак-
теризуются северным и северо-восточным про-
стиранием (рис. 2) и углами падения от 50° до 80°.
Мощность даек изменяется от первых метров до не-
скольких десятков метров (Скляров и др., 2006).

В большинстве случаев долериты даек При-
байкальского поля подверглись вторичным изме-
нениям, связанным с тектоническим воздействием
на этот участок кратона со стороны аккретировав-
ших к нему в раннем палеозое террейнов Централь-
но-Азиатского складчатого пояса (Скляров и др.,
2006). Кроме этого, наблюдается явная зависимость
степени сохранности долеритов от их удаленности
от края Сибирского кратона. Так, наиболее изме-
ненные вторичными раннепалеозойскими динамо-

Рис. 2. Геологическая карта центральной части западного побережья оз. Байкал. 1 – кайнозойские осадки; 2 – дайки
долеритов Прибайкальского дайкового поля; 3 – палеопротерозойские гранитоиды приморского комплекса Южно-
Сибирского постколлизионного магматического пояса; 4 – палеопротерозойские гранитоиды кочериковского ком-
плекса; 5 – палеопротерозойские метаосадочные породы сарминской серии; 6 – главные разломы; 7 – изученные дай-
ки долеритов.
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метаморфическими процессами дайки встречаются
в береговых обнажениях оз. Байкал непосредствен-
но в краевых областях кратона (Скляров и др.,
2006).

ПЕТРОГРАФИЧЕСКАЯ 
ХАРАКТЕРИСТИКА ДОЛЕРИТОВ

На участке между пос. Онгурен и р. Кочерико-
ва было детально изучено 12 дайковых тел, которые
ранее по результатам геологического картирования
были отнесены к единому неопротерозойскому
Прибайкальскому дайковому полю (рис. 2). На ос-
новании петрографических данных долериты
изученных даек были разделены на три группы.

В первую группу были объединены средне-
крупнозернистые долериты с размером зерен, до-
стигающим 2–3 мм. Долериты этой группы ото-
браны из крупных (более 5–10 м мощности) дай-
ковых тел северного и северо-восточного прости-
рания и углами падения 60°–80° (дайки № 1, 9, 10,
11 на рис. 2). Именно для долерита из централь-
ной части дайки № 9 этой группы был определен
неопротерозойский возраст (715 млн лет [U–Pb,
бадделеит, неопубликованные авторские данные]).
В большинстве своем долериты первой группы
подвержены вторичным изменениям, однако ре-
ликтовая пойкилоофитовая структура хорошо
определяется во всех проанализированных поро-
дах. В пределах изученных дайковых тел отчетли-
вых макроскопических и петрографических при-
знаков внутренней дифференциации отмечено не
было. Основными породообразующими минерала-
ми долеритов являются плагиоклаз и клинопирок-
сен, который часто полностью замещен роговой об-
манкой. Кроме роговой обманки, клинопироксены
замещаются также хлоритом, эпидотом, актиноли-
том-тремолитом. Плагиоклазы в долеритах интен-
сивно соссюритизированы. Второстепенные мине-
ралы представлены кварцем, рудным минералом,
сфеном, а акцессорные – апатитом и бадделеитом.
В интерстициях между лейстами плагиоклаза отме-
чаются реликтовые гранофировые срастания квар-
ца и плагиоклаза. В отдельных образцах по микро-
трещинам развиваются гидроокислы железа.

Вторую группу составили мелкозернистые доле-
риты с максимальным размером зерен 1.4–1.8 мм,
слагающие отдельные маломощные (1–5 м) дайки
северного и северо-восточного простирания и уг-
лами падения 50°–80°, в том числе располагаю-
щиеся в непосредственном контакте с мощными
дайковыми телами, сложенными долеритам пер-
вой группы (дайки № 3, 4, 7, 8, 11 на рис. 2). В
большинстве своем долериты в этих маломощных
телах сильнее подвержены вторичным изменени-
ям, чем средне-крупнозернистые долериты пер-
вой группы. В связи с тем, что долериты этой
группы встречаются иногда в прямом контакте с
долеритами первой группы (дайка 11 на рис. 2), то

теоретически можно предполагать для них также
неопротерозойский возраст. Наименее изменен-
ные образцы долеритов второй группы характе-
ризуются реликтовыми офитовой и пойкилоофи-
товой структурами. Эти долериты в качестве глав-
ных минералов содержат соссюритизированный
плагиоклаз и клинопироксен, замещенный амфи-
болом, хлоритом и эпидотом. Второстепенными
минералами долеритов являются рудный минерал,
кварц и сфен, а акцессорным минералом – апатит.
Что касается сильно измененных долеритов, то
для них определяются катакластическая, бласто-
катакластическая и нематогранобластовая струк-
туры, главными минералами являются соссюри-
тизированный плагиоклаз и роговая обманка, а
второстепенные и акцессорные минералы подоб-
ны менее измененным разностям. В этих долери-
тах отмечается повсеместное замещение зеленой
роговой обманки ассоциацией тремолита-акти-
нолита, эпидота и хлорита, а соссюритизирован-
ный плагиоклаз совместно с кварцем образуют
участки гранобластовой структуры.

В третью группу были объединены среднезер-
нистые долериты, слагающие дайковые тела
мощностью от 3 до 20 м северного и северо-во-
сточного простирания и углами падения 50°–80°
(дайки № 2, 5, 6, 12). Эти дайки образуют отдель-
ные тела в Прибайкальском поле и не обнаружи-
вают контактов с дайками первых двух выделен-
ных групп. В настоящее время оценки возраста до-
леритов из даек третьей группы отсутствуют. В
изученных дайковых телах выраженных признаков
внутренней дифференциации зафиксировано не
было. Наименее измененные разности долеритов
этой группы обнаруживают хорошо сохранившую-
ся офитовую структуру и характеризуются разме-
ром зерен до 2.0–2.5 мм. Долериты состоят из
плагиоклаза и интенсивно амфиболизированно-
го клинопироксена. В зависимости от интенсив-
ности вторичных изменений отмечается разная
степень соссюритизации плагиоклаза, уменьше-
ние реликтов пироксена в псевдоморфозах рого-
вой обманки, а также увеличение количества тре-
молита-актинолита, хлорита и эпидота, замещаю-
щих пироксен и роговую обманку. Отличительной
особенностью долеритов этой группы является
присутствие фенокристаллов плагиоклаза в некото-
рых образцах. Второстепенные минералы представ-
лены рудным минералом и кварцем, акцессорные –
апатитом и сфеном.

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ
Тринадцать новых образцов долеритов из ше-

сти дайковых тел Прибайкальского дайкового по-
ля были проанализированы на содержание петро-
генных оксидов, редких и редкоземельных эле-
ментов. Для восьми образцов долеритов было
выполнено определение изотопного состава Nd.
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Химические составы десяти образцов долеритов
из шести даек были проанализированы ранее и
результаты опубликованы в (Скляров и др., 2006;
Глакдочуб и др., 2007), изотопный состав Nd в
двух образцах из одной дайки опубликован в
(Gladkochub et al., 2009). Расположение всех дай-
ковых тел, в которых проводился отбор образцов
на петрогеохимические и изотопно-геохимиче-
ские исследования показан на рис. 2. Оригиналь-
ные и уже опубликованные химические составы и
изотопные Sm-Nd данные долеритов совместно
представлены в табл. 1 и 2.

Определение содержаний главных элементов в
оригинальных образцах выполнено методом си-
ликатного анализа в ЦКП “Геодинамика и гео-
хронология” ИЗК СО РАН. Определение содер-
жаний редких и редкоземельных элементов вы-
полнено методом ICP-MS в Лимнологическом
институте СО РАН, ОПЦКП “Ультрамикроана-
лиз”, на квадрупольном масс-спектрометре Agi-
lent 7500ce (Agilent Technologies Inc., США) (ана-
литик С.В. Пантеева). Химическое разложение
проб для ICP-MS анализа проведено в ЦКП
“Геодинамика и геохронология” ИЗК СО РАН
методом сплавления с метаборатом лития по ме-
тодике (Panteeva et al., 2003), что позволило до-
стичь полного растворения всех минералов. Пра-
вильность результатов анализа контролировалась
с помощью международных стандартных образ-
цов BHVO-2, BCR-2, GSP-2, G-2. Ошибка опре-
делений содержаний редких и редкоземельных
элементов методом ICP-MS составляла 2–10%.

Изотопные Sm-Nd исследования проведены в
Институте земной коры СО РАН. Порошки по-
род перед изотопными исследованиями обраба-
тывались 2нHCl для удаления вторичных карбонат-
ных и глинистых минералов. Навеска 100–150 мг
образца с добавлением изотопного трассера
149Sm–150Nd разлагалась в смеси кислот HNO3–
HF–HClO4 c использованием микроволновой
печи. Выделение редкоземельных элементов про-
водилось на смоле BioRad AG-50-Х8 (200–400).
Последующее разделение Sm и Nd проводилось
на колонках, заполненных смолой Ln Spec по мо-
дифицированной методике (Pin, Zalduegui, 1997).
Уровень холостого опыта для Nd составляет
меньше 0.1 нг. Изотопные отношения Nd и Sm
измерены на многоколлекторном масс-спектро-
метре Finnigan MAT-262 в статическом режиме в
ЦКП “Геодинамика и геохронология” ИЗК СО
РАН. Измеренные отношения 143Nd/144Nd норма-
лизованы к отношению 146Nd/144Nd = 0.7219. Точ-
ность определения концентраций Sm и Nd соста-
вила 0.5%, изотопных отношений 147Sm/144Nd ‒
0.5%, ошибка измерения 143Nd/144Nd указана в
таблице 2. Стандартное отклонение 143Nd/144Nd
для стандарта JNd-1 за период измерений пред-
ставленных в статье данных составило 0.512084 ±

± 0.000022 (2σ, n = 15). При расчете величин
εNd(T) использованы современные значения для
однородного хондритового резервуара CHUR по
(Jacobsen, Wasserburg, 1984) и константа распада
147Sm из работы (Villa et al., 2020).

ХИМИЧЕСКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА 
ДОЛЕРИТОВ

Как было отмечено выше, большинство доле-
ритов Прибайкальского поля испытали тектони-
ческую переработку, что привело к определен-
ным вторичным преобразованиям этих пород. В
связи с этим классификация долеритов была про-
ведена с использованием как классической TAS
диаграммы (Na2O + K2O)–SiO2 (LeBas et al., 1986),
так и диаграммы Al2O3–(FeO* + TiO2)‒MgO (Jen-
sen, 1976), которая более предпочтительна для
классификации измененных пород. По химиче-
скому составу большинство долеритов трех
групп, выделенных на основании петрографиче-
ских данных, относятся к базальтам нормальной
щелочности (субщелочным базальтам) (рис. 3а).
Все долериты принадлежат толеитовой серии и на
диаграмме Al2O3–(FeO* + TiO2)‒MgO (Jensen,
1976) попадают в поле высокожелезистых толеи-
тов (рис. 3б).

Проанализированные долериты группы 1 ха-
рактеризуются значениями mg# = 43–62 и SiO2 =
= 48.3–50.7 мас. %, долериты группы 2 обнаружива-
ют значения mg# = 48–63 и SiO2 = 49.3–52.5 мас. %,
а для долеритов группы 3 отмечаются mg# = 56–67
и SiO2 = 49.3–52.0 мас. % (табл. 1, рис. 4а). Поро-
ды группы 1 имеют наименьшие концентрации
SiO2 относительно пород двух других групп при
тех же значениях mg#, а породы группы 3 характе-
ризуются в среднем более высокими концентра-
циями P2O5 (рис. 4а, 4б). Породы всех групп ха-
рактеризуются близкими невысокими содержа-
ниями TiO2 (табл. 1, рис. 4в).

Для выделенных групп долеритов были отме-
чены некоторые отличия в содержании несовме-
стимых элементов и в значениях отношений этих
элементов (рис. 5). В частности, средне-крупно-
зернистые долериты первой группы (группа 1) ха-
рактеризуются пониженными концентрациями
Th и Nb, варьирующимися от 0.58 до 2.08 мкг/г и
от 3.3 до 9.2 мкг/г, соответственно, а для мелко-
зернистых долеритов второй группы (группа 2)
фиксируются существенно более высокие содер-
жания Th (3.01–5.30 мкг/г) и Nb (9.8–21.1 мкг/г).
Для среднезернистых долеритов третьей группы
(группа 3) отмечаются низкие концентрации Th
(0.60–1.59 мкг/г) и Nb (2.7–5.1 мкг/г), (рис. 5а,
табл. 1). Кроме того, долериты всех групп демон-
стрируют существенно отличные друг от друга зна-
чения отношений Th/La и Nb/La, формируя от-
дельные поля на диаграмме Th/La–Nb/La (рис. 5б).
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Таблица 1. Химический состав долеритов Прибайкальского дайкового поля

Компонент

Группа 1 Группа 2

Дайка 1 Дайка 9 Дайка 10 Дайка 11 Дайка 3

0605* 1486 1487 1488 1489 1490 1491 1493 1494 0611** 01051** 01052**

SiO2, мас. % 48.55 49.00 48.84 48.89 48.78 48.71 50.72 48.94 48.32 51.06 49.32 50.10
TiO2 1.06 0.95 1.14 1.01 1.08 1.03 1.34 0.90 0.88 0.93 1.01 1.09
Al2O3 13.92 14.90 13.80 14.15 13.80 14.80 14.50 14.65 14.40 13.19 13.55 13.70
Fe2O3 ‒ 3.51 3.83 3.26 3.37 3.46 5.08 3.29 3.58 ‒ ‒ ‒
FeO ‒ 7.62 8.07 8.17 8.63 7.86 7.80 7.36 7.41 ‒ ‒ ‒

Fe2 12.52 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 11.83 12.62 13.17
MnO 0.21 0.16 0.17 0.17 0.18 0.16 0.18 0.14 0.18 0.22 0.23 0.23
MgO 6.96 6.77 6.99 7.18 7.08 6.91 4.45 8.02 8.18 7.02 9.13 8.39
CaO 10.30 11.76 11.46 11.86 11.81 10.87 10.34 9.52 9.63 9.90 10.00 9.53
Na2O 3.35 2.00 2.04 1.95 1.89 2.68 1.81 2.50 2.36 2.31 1.81 1.43
K2O 0.80 0.59 0.50 0.53 0.49 0.78 0.38 1.49 1.47 1.01 1.12 1.20
P2O5 0.10 0.10 0.17 0.10 0.10 0.09 0.17 0.09 0.09 0.10 0.10 0.11
П.п.п 1.76 2.41 2.69 3.01 2.98 3.00 3.18 3.03 3.28 1.77 1.47 1.16
H2O– ‒ 0.04 0.08 0.06 0.09 н.о. 0.05 0.10 0.07 ‒ ‒ ‒
CO2 ‒ 0.55 0.44 н.о. 0.06 н.о. н.о. 0.13 0.33 ‒ ‒ ‒
Сумма 99.53 100.36 100.22 100.34 100.34 100.35 100.00 100.16 100.18 99.34 100.35 100.11
Cr, мкг/г 55 119 138 136 120 111 40 317 298 89 92 110
Ni 64 83 81 72 76 71 32 102 108 97 110 160
V 180 334 293 293 314 324 286 252 293 240 340 430
Co 34 38 38 39 40 41 34 39 46 45 52 57
Rb 44 21 17 17 18 26 10 55 55 52 36 42
Sr 190 138 135 104 108 168 207 181 223 221 169 180
Y 23 22 26 19 22 22 35 15 20 27 24 26
Zr 39 61 68 54 59 62 107 46 59 80 67 75
Nb 4.4 4.6 9.2 4.7 5.0 4.4 8.8 4.2 3.3 9.8 10.6 11.7
Ba 201 144 131 129 99 169 111 346 397 382 325 313
La 7.45 7.87 14.18 7.64 8.30 7.81 14.55 6.29 6.97 13.64 13.16 14.30
Ce 15.88 20.80 30.00 15.55 17.52 15.11 31.82 13.04 17.79 28.29 28.00 30.19
Pr 1.93 2.16 3.87 1.96 2.12 2.01 3.86 1.68 1.91 3.24 3.31 3.53
Nd 9.14 8.62 14.51 8.08 8.62 8.47 15.27 7.34 7.85 13.39 13.17 14.35
Sm 2.66 2.41 3.94 2.18 2.43 2.44 4.20 2.11 2.34 3.31 3.41 3.69
Eu 0.85 0.88 1.21 0.78 0.88 0.88 1.37 0.61 0.77 0.94 0.95 1.02
Gd 2.92 2.97 3.95 2.58 2.95 2.96 4.66 2.34 2.62 3.44 3.50 3.79
Tb 0.57 0.52 0.70 0.46 0.54 0.54 0.85 0.43 0.46 0.64 0.66 0.68
Dy 3.39 3.62 4.49 3.04 3.60 3.50 5.72 2.97 3.18 3.91 4.13 4.38
Ho 0.74 0.78 0.89 0.64 0.80 0.79 1.26 0.63 0.69 0.82 0.86 0.94
Er 2.42 2.18 2.53 1.78 2.27 2.14 3.72 1.72 2.02 2.61 2.67 2.88
Tm 0.35 0.34 0.38 0.28 0.33 0.33 0.56 0.25 0.31 0.37 0.42 0.45
Yb 2.13 2.24 2.44 1.86 2.18 2.03 3.64 1.55 2.08 2.31 2.40 2.54
Lu 0.32 0.34 0.39 0.30 0.32 0.35 0.55 0.22 0.31 0.36 0.38 0.40
Hf 1.26 1.67 1.74 1.36 1.44 1.48 2.80 1.20 1.47 2.02 2.11 2.31
Ta 0.40 0.22 0.47 0.26 0.28 0.26 0.56 0.21 0.20 0.88 1.31 1.41
Th 1.22 1.07 1.59 0.74 1.08 1.15 2.08 0.58 0.94 3.01 3.05 3.30
U 0.28 0.26 0.39 0.28 0.28 0.28 0.49 0.20 0.22 0.66 0.68 0.76
mg# 56 57 56 58 56 57 43 62 62 58 63 60
(La/Yb)n 2.26 2.28 3.75 2.65 2.46 2.49 2.58 2.63 2.17 3.81 3.55 3.64
(Gd/Yb)n 1.16 1.13 1.37 1.17 1.15 1.23 1.08 1.28 1.07 1.26 1.23 1.26
Eu/Eu* 0.95 1.01 0.95 1.02 1.01 1.01 0.96 0.85 0.96 0.86 0.85 0.84
Nb/Nb* 0.49 0.53 0.66 0.67 0.57 0.50 0.54 0.74 0.43 0.52 0.57 0.58
(Th/La)pm 1.33 1.10 0.91 0.78 1.05 1.19 1.15 0.74 1.09 1.79 1.87 1.87

tot
3O
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Примечания. mg# = Mg × 100/(Mg + Fe2+), где Mg = MgO/40.31, Fe2+ = (  × 0.8998 × 0.85)/71.85; Eu/Eu* = Eun/(√(Smn ×
× Gdn)), Nb/Nb* = Nbpm/(√(Thpm × Lapm)), n – значения нормированы по составу хондрита (Wakita et al., 1970), pm – значе-
ния нормированы по составу примитивной мантии (Sun, McDonough, 1989), н.о. – компонент не обнаружен, прочерк – со-
держание компонента не определялось.
* Химические составы по (Гладкочуб и др., 2007), **химические составы по (Скляров и др., 2006).

Компонент
Группа 2 Группа 3

Дайка 4 Дайка 7 Дайка 8 Дайка 11 Дайка 2 Дайка 5 Дайка 6 Дайка 12
0614** 1472 1478 1479 1492 0609* 01057* 0615** 01055* 01056* 1495

SiO2, мас. % 50.84 51.29 51.05 51.18 52.50 51.99 49.29 51.36 49.48 50.51 50.24
TiO2 0.99 1.12 1.10 1.19 1.34 0.97 0.75 1.12 0.96 0.98 0.93
Al2O3 12.04 13.75 14.31 13.95 13.45 14.94 15.17 14.90 14.86 14.81 14.60
Fe2O3 ‒ 4.68 4.07 4.44 3.36 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 3.66
FeO ‒ 7.56 7.93 8.20 8.90 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 8.14
Fe2 11.50 ‒ ‒ ‒ ‒ 10.69 10.25 11.32 11.27 10.87 ‒
MnO 0.19 0.19 0.18 0.18 0.15 0.17 0.16 0.19 0.18 0.16 0.18
MgO 7.77 5.75 5.67 5.33 5.81 6.81 8.76 6.62 9.22 8.32 6.81
CaO 10.63 9.64 8.92 8.46 6.43 9.20 9.64 9.18 9.20 8.67 8.46
Na2O 2.77 2.33 2.79 3.02 4.19 1.27 1.49 1.55 2.07 2.08 2.35
K2O 0.55 0.85 0.95 1.12 0.60 0.99 1.15 1.01 0.99 1.24 0.93
P2O5 0.11 0.11 0.12 0.12 0.18 0.16 0.13 0.21 0.18 0.16 0.18
П.п.п 1.59 2.92 2.85 2.70 2.77 1.84 2.72 2.14 1.70 1.50 3.36
H2O– ‒ 0.12 0.05 0.07 0.07 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.07
CO2 ‒ 0.06 < 0.06 0.06 0.06 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.17
Сумма 98.98 100.36 99.99 100.01 99.81 99.02 99.51 99.60 100.11 99.31 100.08
Cr, мкг/г 73 83 82 70 20 140 180 77 180 110 136
Ni 78 53 81 45 38 150 210 120 230 200 77
V 170 318 320 342 304 140 160 200 190 190 210
Co 46 43 41 39 39 45 41 46 61 43 36
Rb 32 49 37 70 26 26 43 54 20 29 29
Sr 192 640 487 376 168 283 283 346 288 292 275
Y 30 25 25 26 29 16 12 20 14 16 14
Zr 79 109 107 117 149 45 28 45 40 47 51
Nb 12.1 14.0 13.7 14.7 21.1 4.0 3.0 5.1 3.8 4.6 2.7
Ba 297 159 283 196 120 1112 385 598 486 768 417
La 15.12 18.72 18.63 19.66 24.86 18.39 10.46 18.67 13.10 18.06 11.99
Ce 31.30 37.49 37.11 38.05 51.88 36.64 22.40 39.30 27.61 36.79 23.77
Pr 3.56 4.26 4.26 4.39 5.75 4.17 2.75 4.54 3.37 4.41 3.09
Nd 14.73 15.51 15.94 15.70 21.33 17.22 11.55 18.35 13.59 17.31 11.93
Sm 3.55 3.95 3.72 4.02 4.80 3.62 2.54 3.74 3.06 3.81 2.50
Eu 1.03 1.03 1.09 1.04 1.23 1.17 0.81 1.26 0.96 1.15 1.01
Gd 3.83 3.80 3.75 4.02 4.62 2.99 2.29 3.34 2.74 3.17 2.46
Tb 0.69 0.66 0.64 0.67 0.78 0.49 0.37 0.53 0.43 0.54 0.38
Dy 4.27 4.31 4.06 4.24 5.01 2.71 2.08 2.97 2.52 2.89 2.27
Ho 0.88 0.90 0.86 0.89 1.05 0.53 0.44 0.56 0.50 0.58 0.47
Er 2.80 2.51 2.39 2.54 2.99 1.71 1.33 1.75 1.52 1.71 1.33
Tm 0.41 0.37 0.37 0.39 0.44 0.25 0.19 0.33 0.24 0.26 0.21
Yb 2.42 2.57 2.62 2.76 2.98 1.44 1.19 1.59 1.34 1.55 1.44
Lu 0.37 0.41 0.37 0.45 0.45 0.21 0.18 0.21 0.21 0.22 0.25
Hf 2.07 2.88 2.56 2.99 3.74 1.23 0.78 1.16 1.11 1.64 1.31
Ta 1.63 0.87 0.92 0.85 1.26 0.46 0.35 0.66 0.45 0.50 0.13
Th 3.21 4.34 3.96 4.00 5.30 1.53 0.60 1.54 0.94 1.59 0.83
U 0.72 1.00 0.90 0.95 1.35 0.23 0.14 0.23 0.16 0.25 0.21
mg# 61 51 51 48 51 60 67 58 66 64 56
(La/Yb)n 4.04 4.72 4.60 4.62 5.39 8.28 5.70 7.61 6.34 7.54 5.39
(Gd/Yb)n 1.34 1.25 1.21 1.23 1.31 1.76 1.63 1.78 1.73 1.73 1.44
Eu/Eu* 0.87 0.82 0.90 0.80 0.81 1.10 1.03 1.10 1.02 1.02 1.26
Nb/Nb* 0.59 0.53 0.54 0.56 0.62 0.25 0.40 0.32 0.37 0.29 0.28
(Th/La)pm 1.72 1.87 1.72 1.64 1.72 0.67 0.47 0.67 0.58 0.71 0.56

tot
3O

tot
2 3Fe O

Таблица 1.  Окончание
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Наложенные преобразования долеритов мог-
ли привести к определенным вариациям подвиж-
ных элементов, таких как Rb, Ba, Sr. Наиболее
сильно вариации крупноионных литофильных
элементов проявлены в измененных долеритах
группы 2, для которых зафиксированы содержа-
ния Rb (26–70 мкг/г) и Sr (168–640 мкг/г), также
для этой группы отмечаются максимальные среди
всех проанализированных пород концентрации
Na2O (до 4.19 мас. %) (табл. 1). В связи с этим, для

характеристики источника долеритов группы 2
эти элементы не использовались. В то же время,
долериты группы 1 в среднем характеризуются от-
носительно пород других групп наиболее низки-
ми содержаниями Sr (104–223 мкг/г) и Ba (99–
397 мкг/г), а долериты группы 3 напротив наибо-
лее высокими содержаниями Sr (275–346 мкг/г) и
Ba (385–1112 мкг/г), что, вероятно, может слу-
жить характеристикой их источников.

Таблица 2. Sm-Nd изотопные данные для долеритов Прибайкальского дайкового поля

* Изотопные данные по (Gladkochub et al., 2009).

Номер образца Возраст,
млн лет

Содержание, мкг/г
147Sm/144Nd

143Nd/144Nd
±2σ

εNd(Т)
Sm Nd

Группа 1
1486 715 1.71 5.26 0.1758 0.512514 ± 16 ‒0.5
1488 715 1.79 6.61 0.1676 0.512334 ± 9 ‒3.3
1491 715 3.40 12.90 0.1654 0.512323 ± 13 ‒3.3
1493 715 1.86 6.89 0.1676 0.512304 ± 11 ‒3.9

Группа 2
1472 715 3.10 14.27 0.1345 0.512073 ± 11 ‒5.3
1478 715 2.64 10.48 0.1359 0.512045 ± 6 ‒6.0
1492 715 3.59 16.93 0.1313 0.512040 ± 7 ‒5.7

Группа 3
1495 715/1840 1.77 8.31 0.1316 0.511544 ± 10 ‒15.4/‒6.0

01055* 715/1840 3.06 13.59 0.1324 0.511324 ± 15 ‒19.8/‒10.5
01056* 715/1840 3.81 17.31 0.1294 0.511223 ± 15 ‒21.5/‒11.8

Рис. 3. Диаграммы (Na2O + K2O)–SiO2 (LeBas et al., 1986) (a) и Al2O3–(FeO* + TiO2)‒MgO (Jensen, 1976) (б) для доле-
ритов даек Прибайкальского дайкового поля. BK – базальтовые коматииты, CA – известково-щелочные андезиты,
CB – известково-щелочные базальты, CD – известково-щелочные дациты, CR – известково-щелочные риолиты,
PK – пикриты, HFT – высокожелезистые толеиты, HMT – высокомагнезиальные толеиты, TA – толеитовые анде-
зиты, TD – толеитовые дациты, TR – толеитовые риолиты.
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Несмотря на отмеченные вторичные измене-
ния долеритов, содержания в них Th, Nb, La, а
также других редкоземельных, высокозарядных и
радиоактивных элементов могут рассматриваться
как первичные характеристики этих пород, и ис-
пользование этих элементов правомерно для как
классификации долеритов, так и для оценки со-
ставов их источников. В частности, отмечаются
хорошие корреляции между Nb‒Th (рис. 5а) и
La‒Th (рис. 5в), а также отсутствие корреляций
между потерей при прокаливании (п.п.п) и Nb/La
(рис. 5г) среди долеритов всех трех групп, что сви-
детельствует о том, что содержания этих элемен-
тов и их отношения отражают первичные харак-
теристики долеритов.

Долериты группы 1 характеризуются содержани-
ями Cr + Ni, варьирующимися от 72 до 419 мкг/г,
которые хорошо коррелируются с mg# (табл. 1,
рис. 4г). Долериты обнаруживают невысокие
концентрации La, варьирующиеся от 6.3 до
14.6 мкг/г, слабо фракционированное распределе-
ние редкоземельных элементов ((La/Yb)n = 2.2‒3.8),
при (La/Sm)n = 1.6–2.1 и (Gd/Yb)n = 1.1–1.4, а так-
же отсутствие или слабовыраженную Eu анома-
лию (Eu/Eu* = 0.85–1.02) (рис. 6а). На мультиэле-
ментных диаграммах отмечаются отрицательные

аномалии по Nb, а также отсутствие или слабо
выраженные отрицательные аномалии по Zr–Hf
и Ti (рис. 6б). Наиболее дифференцированный
долерит с mg# = 43 обнаруживает хорошо выра-
женные положительные аномалии по Th–U и
Zr‒Hf и отрицательную аномалию по Ti (рис. 6б).

Долериты группы 2 характеризуются невысо-
кими концентрациями Cr + Ni, составляющими
58–270 мкг/г (табл. 1, рис. 4г). Для долеритов
группы 2 характерны повышенные содержания
La = 13.2–24.9 мкг/г и фракционированное распре-
деление редкоземельных элементов ((La/Yb)n =
= 3.5‒5.4). Спектры распределения РЗЭ имеют
крутой наклон в области легких РЗЭ (La/Sm)n =
= 2.2–3.0 и очень пологий наклон в диапазоне тя-
желых РЗЭ (Gd/Yb)n = 1.3–1.4 (рис. 6в). Долериты
данной группы обнаруживают слабовыраженную
отрицательную Eu аномалию (Eu/Eu* = 0.80–
0.90). Данные долериты характеризуются несо-
гласованными вариациями по Ba, K, Sr, хорошо
выраженными положительными аномалиями по
Th–U, отрицательными аномалиями по Nb, P, Ti
и как слабо выраженными положительными, так
и отрицательными аномалиям по Zr–Нf (рис. 6г).

Для долеритов группы 3 отмечаются умеренные
концентрации Cr + Ni, равные 197–410 мкг/г, хоро-

Рис. 4. Диаграммы SiO2–mg# (a), P2O5–mg# (б), TiO2–mg# (в), (Cr+Ni)–mg# (г) для долеритов даек Прибайкальского
дайкового поля.
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шо коррелирующие с mg# (табл. 1, рис. 4г). Доле-
риты группы 3 характеризуются содержаниями La
равными 10.5–18.7 мкг/г и фракционированным
распределением редкоземельных элементов
((La/Yb)n = 5.4‒8.3), причем как в области легких
РЗЭ ((La/Sm)n = 2.4–2.9), так и в диапазоне тяже-
лых РЗЭ ((Gd/Yb)n = 1.5–1.8) (рис. 6д). Для пород
этой группы отмечается отсутствие или положи-
тельная Eu аномалия (Eu/Eu* = 1.02–1.26). Для
долеритов группы 3 фиксируются отрицательные
аномалии по Nb, P, Zr–Hf, Ti и положительные
аномалии по Ba на мультиэлементных диаграм-
мах (рис. 6е).

ИЗОТОПНЫЙ СОСТАВ Nd

Данные по изотопному составу Nd (табл. 2,
рис. 7) показывают, что долериты трех выделен-
ных групп обнаруживают отличные друг от друга
значения Nd изотопных отношений. Долериты
группы 1 демонстрируют повышенные значения от-
ношения 143Nd/144Nd, изменяющиеся от 0.512304 до
0.512514, а также высокие значения отношения
147Sm/144Nd (0.1654–0.1758). Для долеритов груп-
пы 2 отмечаются более низкие значения отноше-
ния 143Nd/144Nd, равные 0.512040–0.512073, и

147Sm/144Nd = 0.1313–0.1359. Что касается долери-
тов группы 3, то они характеризуются минималь-
ными среди проанализированных пород значе-
ниями отношения 143Nd/144Nd, варьирующимися
от 0.511223 до 0.511544, и низкими величинами от-
ношения 147Sm/144Nd (0.1294–0.1324). При расчете
на возраст 715 млн лет, значения εNd(T) составили
‒0.5…‒3.9 в породах группы 1, ‒5.3…‒6.0 в доле-
ритах группы 2 и ‒15.4…‒21.5 в породах группы 3
(табл. 2).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Петрогенезис и источники долеритов

В предыдущих разделах были отмечены разли-
чия в геохимических и изотопных характеристиках
долеритов трех выделенных групп. Также было по-
казано, что для большинства редкоземельных, вы-
сокозарядных и радиоактивных элементов не за-
фиксировано зависимости их концентраций от
вторичных изменений пород и, соответственно,
они могут рассматриваться как первичные харак-
теристики долеритов каждой группы, а отноше-
ния несовместимых элементов, которые не зави-
сят от процессов частичного плавления и фрак-

Рис. 5. Диаграммы Nb–Th (a), Th/La–Nb/La (б), La–Th (в), Nb/La–П.п.п. (г) для долеритов даек Прибайкальского
дайкового поля.
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ционной кристаллизации, могут отражать состав
источника долеритов.

Первыми рассмотрим петрогенезис неопротеро-
зойских долеритов группы 1, которые характеризу-
ются наиболее высокими значениями 143Nd/144Nd
(0.512304–0.512514) (рис. 7, 8а, 8б). Эти долериты
обнаруживают отрицательную Nb аномалию на
мультиэлементных диаграммах (Nb/Nb* = 0.43–
0.74) (рис. 6б), но при этом для них не отмечается
корреляции между 143Nd/144Nd и SiO2 (рис. 8а) и
(Nb/La)pm‒(La/Sm)n (рис. 8в), а также для боль-
шинства пород фиксируется отсутствие Eu ано-
малии на спектрах распределения РЗЭ (рис. 6а). В
совокупности эти данные указывают на малую
вероятность, что мантийный расплав этих доле-

ритов был контаминирован коровым материа-
лом. Кроме того, варьирующее от 0.74 до 1.33 ин-
дикаторное геохимическое отношение (Th/La)pm
(рис. 8г), которое в магматических породах ос-
новного состава, источники которых контамини-
рованы материалом континентальной коры, всегда
больше 1 (Туркина, Ножкин, 2008), также пока-
зывает отсутствие добавления корового материа-
ла в мантийный источник долеритов группы 1. До-
статочно высокие концентрации Cr и Ni в наиме-
нее дифференцированных долеритах с mg# = 62
(рис. 4г) свидетельствуют о плавлении примитив-
ного мантийного субстрата.

Анализ отношений несовместимых элементов
в долеритах позволяет высказать предположение

Рис. 6. Распределение редкоземельных элементов (а, в, д), нормированных к составу хондрита (Wakita et al., 1970), и
редких элементов (б, г, е), нормированных к составу примитивной мантии (Sun, McDonough, 1989) для долеритов даек
Прибайкальского дайкового поля. MORB (базальты срединно-океанических хребтов) показаны по (Sun, McDonough,
1989), OPB (базальты океанических плато) по (Mahoney et al., 1993).
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Рис. 7. Диаграмма 147Sm/144Nd–143Nd/144Nd для долеритов даек Прибайкальского дайкового поля.
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о возможном источнике данных пород. На диа-
грамме Th/Nb–TiO2/Yb (Fig. 9a, Pearce et al., 2021)
долериты образуют тренд от поля MORB-OPB в
поле SZLM (субдукционно-модифицированная
литосферная мантия), что может указывать на
формирование данных долеритов в результате
плавления источника, образованного в результа-
те смешения мантийного компонента, возможно,

близкого к OPB (базальты океанических плато) c
материалом континентальной коры или лито-
сферной мантии. Расположение точек составов
долеритов в поле базальтов океанических плато
Онтонг Джава и Броккен Ридж на диаграмме
Ce/Nb–Th/Nb (Fig. 9б, Saunders et al., 1988) также
подтверждает вывод о том, что одним из мантий-
ных компонентов, вовлеченных в источник доле-

Рис. 9. Диаграммы Th/Nb–TiO2/Yb (Pearce et al., 2021) (a), Ce/Nb–Th/Nb (Saunders et al., 1988) (б), Th/Yb ‒ Nb/Yb
(Pearce, 2008) (в), (Nb/La)pm–(La/Yb)n (г) для протерозойских долеритов и базальтоидов Западного и Северного При-
байкалья. 1 – долериты группы 1 Прибайкальского дайкового поля; 2 – долериты группы 2 Прибайкальского дайкового
поля; 3 – долериты группы 3 Прибайкальского дайкового поля; 4 – базальтоиды малокосинской свиты акитканской
серии Северо-Байкальского вулканоплутонического пояса (~1.88 млрд лет) (Шохонова и др., 2010); 5 – долериты даек
Северо-Байкальского вулканоплутонического пояса (1.84 млрд лет) (Шохонова и др., 2010); 6 – долериты даек чайско-
го комплекса участка Хибелен Северного Прибайкалья (1.75 млрд лет) (Донская и др., 2014); 7 – долериты даек Се-
веро-Байкальского дайкового поля неясного возраста, ранее считавшиеся неопротерозойскими (Скляров и др.,
2006); 8 – габброиды и долериты довыренского интрузивного комплекса Олокитской зоны (0.73–0.72 млрд лет) (Ари-
скин и др., 2013, 2015). pm – составы нормализованы к составу примитивной мантии (Sun, McDonough, 1989), n – со-
ставы нормализованы к составу хондрита (Wakita et al., 1970). CC – континентальная кора (средний состав), DMM –
деплетированная MORB мантия, EМ – обогащенный компонент, IAB – островодужные базальты, N-MORB и
E-MORB – базальты срединно-океанических хребтов (N – нормальный тип, Е – обогащенный тип), OIB – базальты
океанических островов, OPB – базальты океанических плато, PM – примитивная мантия, RSC – реститовый матери-
ал океанической коры, SDС – субдукционный компонент, SZLM ‒ субдукционно-модифицированная литосферная
мантия, UCC – верхняя континентальная кора. Точки составов N-MORB, E-MORB, OIB и PM нанесены по (Sun, Mc-
Donough, 1989), точка состава IAB по (Dorendorf et al., 2000), точки составов СС и UCC по (Rudnick, Fountain, 1995).
Поля на диаграмме (б) (Туркина, Ножкин, 2008): I – базальты островных дуг, II ‒ базальты задугового бассейна Лау,
III – базальты океанических плато Онтонг Джава и Броккен Ридж.
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ритов, мог быть мантийных источник, близкий
по составу к базальтам океанических плато
(OPB). Отдельно подчеркнем, что в связи с тем,
что формирование неопротерозойских долеритов
имело место в структуре уже сформированного
Сибирского кратона, то речь не идет об океаниче-
ском плато, как геодинамической обстановке
формирования долеритов. В данном случае, гео-
химические характеристики долеритов указыва-
ют только на состав мантии, подвергшейся плав-
лению, которая находилась под этой частью кра-
тона, и соответствовала, по-видимому, составу
глубинной, возможно астеносферной, мантии,
близкой по составу базальтам типа OPB. В то же
время, все долериты группы 1 обнаруживают от-
рицательную Nb аномалию на мультиэлементных
диаграммах (рис. 6г), отрицательные значения
εNd(T) (‒0.5…‒3.9) и на диаграмме Th/Yb‒Nb/Yb
(Pearce, 2008) располагаются выше поля базаль-
тов N-MORB‒E-MORB ‒ OIB (рис. 9в). Эти дан-
ные указывают на вклад в мантийный расплав
либо материала континентальной коры, либо
литосферной мантии. Как мы уже показали вы-
ше, отмеченные геохимические и изотопные ха-
рактеристики долеритов не связаны с процесса-
ми коровой контаминации, поэтому наиболее
вероятным представляется добавление к ман-
тийному источнику типа OPB субконтиненталь-
ного литосферного мантийного источника, с
геохимическими характеристиками субдукци-
онных базальтов и низкими значениями отно-
шения 143Nd/144Nd, который был сформирован
при предшествующих становлению кратона суб-
дукционных событиях.

Долериты группы 2 слагают маломощные дай-
ки, располагающиеся как отдельно, так и в непо-
средственном контакте с более мощными дайка-
ми группы 1. Долериты группы 2 характеризуются
по сравнению с долеритами группы 1 более высо-
кими концентрациями Th и Nb (рис. 5а), более
низкими значениями отношения 143Nd/144Nd
(0.512040–0.512073) (рис. 7, 8а, 8б), отрицатель-
ными Eu аномалиями на спектрах распределения
РЗЭ (рис. 6в, 8е), высокими значениями отноше-
ния (Th/La)pm, составляющими 1.64–1.87 (рис. 8г),
а также хорошо проявленными отрицательными
аномалиями по Nb (Nb/Nb* = 0.52–0.62), P и Ti
на мультиэлементных диаграммах (рис. 6г). Наи-
менее фракционированные разности долеритов
группы 2 с mg# = 60–63 обнаруживают более низ-
кие концентрации Cr и Ni по сравнению с доле-
ритами группы 1 с близкой магнезиальностью
(рис. 4г). Неопротерозойский возраст долеритов
данной группы был определен условно на основа-
нии расположения одной из даек в прямом контак-
те с дайкой долеритов группы 1. Однако в пользу
близкого возраста долеритов обеих групп может
служить тот факт, что на всех дискриминацион-

ных диаграммах (рис. 8а–8г, 9а–9г) точки соста-
вов долеритов группы 2 образуют единый тренд с
долеритами группы 1, прослеживающийся в на-
правлении точки состава континентальной коры
(рис. 8в, 8г). Кроме того, долериты группы 2 обна-
руживают не только более низкие значения
143Nd/144Nd по сравнению с долеритами группы 1,
но и более высокие концентрации SiO2, что также
свидетельствует в пользу коровой контаминации
мантийного источника долеритов группы 2 (рис. 8а).
Таким образом, на основании совокупности гео-
химических и изотопных данных по долеритам
группы 2 можно сделать вывод о добавлении мате-
риала континентальной коры к веществу их ман-
тийного источника, предположительно единого с
долеритами группы 1.

Долериты группы 3, для которых отсутствуют
надежные оценки возраста, имеют геохимиче-
ские и Nd изотопные составы, а также отношения
несовместимых элементов сильно отличающиеся
от долеритов двух рассмотренных выше групп
(рис. 5–9). В частности, для данных пород харак-
терна хорошо проявленная отрицательная Nb ано-
малия на мультиэлементных диаграммах (Nb/Nb* =
= 0.25–0.40) (рис. 6е), отсутствие или положи-
тельные Eu аномалии на спектрах распределения
РЗЭ (рис. 6д, 8е), низкие значения отношения
(Th/La)pm, варьирующиеся от 0.29 до 0.71, кото-
рые отличаются от пород континентальной коры
c (Th/La)pm > 1 (рис. 8г), а также очень низкие
значения отношения 143Nd/144Nd (0.511223–
0.511544), не образующие корреляционные тренды
ни с SiO2, ни с долеритами других групп (рис. 8а). В
совокупности, все отмеченные выше геохимиче-
ские и изотопные характеристики долеритов
группы 3 указывают на малую вероятность добав-
ления корового компонента в источник долери-
тов и являются непосредственными характери-
стиками их мантийного источника. Проанализи-
рованные долериты обнаруживают высокие
значения отношения Се/Nb и на диаграмме
Ce/Nb–Th/Nb (Saunders et al., 1988) смещаются в
поля субдукционно-связанных магматических
источников, в частности, в поле базальтов задуговых
бассейнов (рис. 9б). Низкие значения отношений
некоторых сильнонесовместимых элементов, на-
пример, (Th/La)pm = 0.56–0.71, (Nb/La)pm = 0.21–
0.28 близки к базальтам типа IAB (рис. 8в, 8г, 9г).
На диаграмме Th/Nb–TiO2/Yb (Pearce et al., 2021)
(рис. 9а) долериты группы 3 образуют вертикаль-
ный тренд в поле SZLM (субдукционно-модифи-
цированная литосферная мантия), что в совокуп-
ности с индикаторными геохимическими отно-
шениями (Th/La)pm, (Nb/La)pm, Ce/Nb, Th/Nb
может указывать на их формирование в резуль-
тате плавления субконтинентальной литосфер-
ной мантии, обогащенной субдукционными
компонентами. В связи с тем, что субдукцион-
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ные процессы в пределах Акитканского ороген-
ного пояса Сибирского кратона, породы которо-
го прорывают данные долериты, завершились на
временном рубеже около 2.0 млрд лет (Неймарк
и др., 1998; Donskaya, 2020), то, вероятно, и суб-
континентальная литосферная мантия с надсуб-
дукционными геохимическими характеристика-
ми, которая могла служить источником для дан-
ных долеритов, была сформирована в ходе этих
субдукционных процессов, предшествовавших
формированию Акитканского орогенного пояса и
становлению единой структуры Сибирского кра-
тона (Donskaya, 2020).

Сопоставление с протерозойскими долеритами 
Северного Прибайкалья

В настоящее время в Северном Прибайкалье
фиксируется три этапа протерозойского базито-
вого магматизма: (1) палеопротерозойский (1.88–
1.84 млрд лет), связанный с заключительными
стадиями становления Сибирского кратона; (2)
позднепалеопротерозойский (~1.75 млрд лет), от-
ражающий стадию внутриконтинетального рас-
тяжения; (3) неопротерозойский (~0.72 млрд лет),
приведший к отделению Сибирского кратона от су-
перконтинента Родиния (рис. 1б) (Гладкочуб и др.,
2007, 2010, 2019; Шохонова и др., 2010; Gladko-
chub et al., 2010; Ernst et al., 2016; Donskaya, Glad-
kochub, 2021). На основании геохимических и
изотопных данных для палеопротерозойских и
позднепалеопротерозойских магматических по-
род основного состава были расшифрованы их
магматические источники. В частности, показа-
но, что источником долеритов комбинированных
долерит – риолитовых даек с возрастом 1844 ±
± 11 млн лет (U–Pb, циркон, SHRIMP) Северо-
Байкальского вулканоплутонического пояса мог-
ла быть тугоплавкая часть литосферной мантии
метасоматизированная субдукционными флюи-
дами, а источником базальтоидов малокосинской
свиты акитканской серии, имеющих возраст при-
близительно 1.88 млрд лет, ‒ обогащенная суб-
континентальная литосферная мантия (Шохоно-
ва и др., 2010). Для позднепалеопротерозойских
даек долеритов чайского комплекса Тимптон-
ской крупной магматической провинции предпо-
лагается плавление контаминированного конти-
нентальной корой мантийного источника (Дон-
ская и др., 2014). Что касается неопротерозойских
долеритов, то природа источников этих даек до
настоящего времени являлась дискуссионной, в
связи с тем, что часть даек долеритов, прорываю-
щих породы Северо-Байкальского вулканоплуто-
нического пояса в районе мыса Заворотный и ру-
чья Сухой, для которых предполагался неопроте-
розойский возраст (Гладкочуб и др., 2007),
оказались палеопротерозойскими образованиями
(Шохонова и др., 2010). Еще одним интересным мо-

ментом при обсуждении источников долеритов да-
ек Западного Прибайкалья является их сопоставле-
ние с неопротерозойскими (0.73–0.72 млрд лет)
магматическими породами основного состава до-
выренского интрузивного комплекса Северного
Прибайкалья (рис. 1а), включающего в себя рудо-
носный (Cu-Ni-ЭПГ) Йоко-Довыренский базит-
ультрабазитовый массив (Арискин и др., 2013,
2015). Важным моментом при такой корреляции
является тот факт, что породы довыренского
комплекса расположены в пределах Олокитской
зоны (Олокитского прогиба), принадлежность ко-
торого к Сибирскому кратону или Центрально-Ази-
атскому складчатому поясу до сих пор является
предметом дискуссий (Рыцк и др., 2002; Ковач и др.,
2020; Орсоев и др., 2022), что делает нерешенным
вопрос о нахождении Олокитской зоны в проте-
розое в структуре “северобайкальской” части Си-
бирского кратона.

Представленные в данной работе результаты
детального геохимического и изотопного изуче-
ния долеритов даек Прибайкальского дайкового
поля Западного Прибайкалья позволили прове-
сти сравнение геохимических и изотопных харак-
теристик протерозойских магматических пород
основного состава Северного и Западного При-
байкалья.

Проанализированные неопротерозойские до-
лериты группы 1 и группы 2 Прибайкальского дай-
кового поля обнаруживают изотопные и геохими-
ческие характеристики, в том числе отношения
несовместимых элементов, являющиеся характе-
ристикой источников, существенно отличные от
палеопротерозойских базальтоидов и долеритов
Северного Прибайкалья как с возрастом 1.88–
1.84 млрд лет, так и с возрастом 1.75 млрд лет, что
свидетельствуют о их формировании за счет плав-
ления отличного от палеопротерозойских доле-
ритов мантийного источника (табл. 3, рис. 9а–9г,
10). Также неопротерозойские долериты Прибай-
кальского дайкового поля имеют отличающиеся
геохимические и изотопные характеристики и от
неопротерозойских магматических пород довы-
ренского комплекса Северного Прибайкалья
(табл. 3, рис. 9а–9г, 10).

Что касается долеритов группы 3, для которых
не был определен возраст, то для них характерны
отношения несовместимых элементов близкие
долеритам с возрастом 1.84 млрд лет Северо-Бай-
кальского вулканоплутонического пояса (табл. 3) и
на дискриминационных диаграммах эти долериты
образуют перекрывающиеся поля (рис. 9а–9г).
Также отметим, что сходные отношения несов-
местимых элементов имеют и долериты, относи-
мые ранее к неопротерозойскому Северо-Бай-
кальскому дайковому полю в районе мыса Заво-
ротный оз. Байкал (рис. 9а–9г). Кроме того,
точки изотопного состава Nd группы 3 попадают в
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Таблица 3. Геохимические и изотопные характеристики протерозойских магматических пород основного соста-
ва Западного и Северного Прибайкалья

Примечания. Химические и изотопные составы по * (Донская и др., 2014), ** (Шохонова и др., 2010), *** (Арискин и др., 2013, 2015).
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Рис. 10. Диаграмма εNd(T)–U–Pb возраст для протерозойских долеритов и базальтоидов Западного и Северного При-
байкалья. 1 – долериты группы 1 Прибайкальского дайкового поля; 2 – долериты группы 2 Прибайкальского дайкового
поля; 3 – долериты группы 3 Прибайкальского дайкового поля: а – расчет на возраст 1840 млн лет, б – расчет на возраст
715 млн лет; 4 – базальтоиды малокосинской свиты акитканской серии Северо-Байкальского вулканоплутонического
пояса (~1.88 млрд лет) (изотопный состав Nd по (Неймарк и др., 1998; Шохонова и др., 2010)); 5 – долериты даек Се-
веро-Байкальского вулканоплутонического пояса (1.84 млрд лет) (изотопный состав Nd по (Шохонова и др., 2010));
6 – долериты даек чайского комплекса участка Хибелен Северного Прибайкалья (1.75 млрд лет) (изотопный состав Nd
по (Гладкочуб и др., 2007; Донская и др., 2014)); 7 – габброиды и долериты довыренского интрузивного комплекса
Олокитской зоны (0.73–0.72 млрд лет) (Арискин и др., 2015).
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поле изотопного состава долеритов с возрастом
1.84 млрд лет Северо-Байкальского вулканоплуто-
нического пояса при расчете εNd(T) на 1.84 млрд лет
(рис. 10). Таким образом, можно высказать предпо-
ложение, что изученные долериты группы 3 При-
байкальского дайкового поля и долериты даек
Северо-Байкальского дайкового поля, рассматри-
вающиеся ранее как неопротерозойские образова-
ния, по всей видимости имеют палеопротерозой-
ский возраст (около 1.84 млрд лет) и принадлежат к
Южно-Сибирскому постколлизионному магмати-
ческому поясу (Donskaya, Gladkochub, 2021). Тео-
ретически, можно предположить, что долериты
группы 3 Прибайкальского дайкового пояса име-
ют неопротерозойский возраст и были образова-
ны за счет плавления мантийного источника с
длительной предысторий, что обеспечило сильно
отрицательные значения εNd(T) в этих породах при
расчете на возраст 715 млн лет (табл. 2, рис. 10). Со-
поставление химических и изотопных составов
долеритов группы 3 с неопротерозойскими габ-
броидами и долеритами довыренского комплекса
Северного Прибайкалья, которые характеризу-
ются значительными отрицательными значения-
ми εNd(T) (рис. 10) и являлись производными плав-
ления долгоживущей надсубдукционной литосфер-
ной мантии (Арискин и др., 2015), не исключает
полностью варианта формирования долеритов
группы 3 в неопротерозое. Однако породы довы-
ренского комплекса принадлежат отдельной
структуре Олокитской зоны (прогиба), распола-
гающейся на значительном удалении от изучен-
ных пород Прибайкальского дайкового пояса
(рис. 1а). Поэтому идея о том, что долериты груп-
пы 3, имеющие близкие изотопные и геохимиче-
ские характеристики с палеопротерозойскими
магматическим породами Байкальского выступа
фундамента, имеют палеопротерозойский, а не
неопротерозойский возраст, выглядит, на наш
взгляд, более предпочтительной.

Трудность разделения разновозрастных даек
долеритов в пределах Байкальского выступа фун-
дамента Сибирского кратона на основе геологи-
ческих и петрографических данных заключается
в том, что все протерозойские дайки имеют близ-
кое северное и северо-восточное простирание,
соответствующее направлению Байкальского вы-
ступа фундамента (рис. 1), а их основными породо-
образующими минералами являются клинопирок-
сен и плагиоклаз (Скляров и др., 2006; Гладкочуб
и др., 2007; Шохонова и др., 2010; Донская и др.,
2014; Donskaya, Gladkochub, 2021). В связи с этим
геохимические критерии являются основными
для отнесения недатированных долеритов Запад-
ного и Северного Прибайкалья к одной из выде-
ленных групп (1.88–1.84, 1.75 или 0.72 млрд лет),
так как долериты каждой возрастной группы име-
ют контрастные геохимические характеристики
(табл. 3, рис. 9а–9г).

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Долериты даек Прибайкальского дайкового по-

ля Байкальского выступа фундамента Сибирского
кратона, характеризующиеся близкими структур-
но-геологическими и минералогическими особен-
ностями, на основании петрографических, геохи-
мических и изотопных данных были разделены
на три группы.

В первую группу были объединены средне-
крупнозернистые долериты неопротерозойского
(715 млн лет) возраста, слагающие относительно
мощные (более 5–10 м) дайковые тела. Долериты
демонстрируют низкие концентрации Th и Nb,
слабо фракционированное распределение РЗЭ
при отсутствии или слабовыраженной Eu анома-
лии, а также отрицательную Nb аномалию на
мультиэлементных диаграммах. Для долеритов
фиксируются незначительные отрицательные
значения εNd(T), варьирующиеся от ‒0.5 до ‒3.9,
и повышенные значения отношения 143Nd/144Nd,
изменяющиеся от 0.512304 до 0.512514. Совокуп-
ность геохимических и изотопных данных пока-
зывает, что неопротерозойские долериты данной
группы могли быть образованы в результате ча-
стичного плавления мантийного источника, об-
разованного в результате смешения мантийных
компонентов близких по составам к базальтам
океанических плато и надсубдукционной субкон-
тинентальной литосферной мантии.

Во вторую группу включены мелкозернистые
долериты, предположительно неопротерозойско-
го возраста, слагающие маломощные (1–5 м) дай-
ки, в том числе дайки, располагающиеся в непо-
средственном контакте с дайками долеритов пер-
вой группы. Для пород второй группы характерны
более высокие концентрации Th и Nb по сравне-
нию с долеритами первой группы, фракциониро-
ванное распределение редкоземельных элементов,
слабовыраженная отрицательная Eu аномалия,
отрицательные аномалии по Nb, P и Ti на мульти-
элементных диаграммах, а также отрицательные
значения εNd(T), изменяющиеся от ‒5.3 до ‒6.0
(143Nd/144Nd = 0.512040–0.512073). Геохимиче-
ские и изотопные данные по долеритам второй
группы указывают на их возможное формирова-
ние в результате плавления мантийного источни-
ка, вероятно, единого для долеритов первой и
второй групп при добавлении к нему материала
континентальной коры.

В третью группу объединены среднезернистые
долериты, слагающие отдельные дайковые тела,
для которых нет точных данных об их возрасте. До-
лериты этой группы имеют совокупность геохими-
ческих и изотопных характеристик, отличающих их
от неопротерозойских долеритов. Долериты тре-
тьей группы обнаруживают низкие концентрации
Th и Nb, фракционированное распределение ред-
коземельных элементов, отсутствие или положи-
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тельную Eu аномалию. Породы характеризуются
отрицательными аномалиями по Nb, P, Zr-Hf, Ti
на мультиэлементных диаграммах, низкими зна-
чениями отношения (Th/La)pm и очень низкими
значениями отношения 143Nd/144Nd, варьирую-
щимися от 0.511223 до 0.511544, что указывает на
возможное формирование этих долеритов в ре-
зультате плавления субконтинентальной лито-
сферной мантии, обогащенной субдукционными
компонентами.

Сопоставление химических и изотопных со-
ставов долеритов Прибайкальского дайкового
поля с составами палеопротерозойских долери-
тов Северного Прибайкалья показало, что доле-
риты первой и второй групп обнаруживают гео-
химические и изотопные характеристики суще-
ственно отличающиеся как от базальтоидов с
возрастом 1.88 млрд лет и долеритов с возрастом
1.84 млрд лет Северо-Байкальского вулканоплу-
тонического пояса, так и от долеритов с возрас-
том 1.75 млрд лет чайского комплекса. Напротив,
долериты третьей группы показали геохимиче-
ские и изотопные характеристики близкие доле-
ритам даек с возрастом 1.84 млрд лет Северо-Бай-
кальского вулканоплутонического пояса, что
позволяет допускать палеопротерозойский воз-
раст данных пород и делать выводы о их принад-
лежности Южно-Сибирскому постколлизионно-
му магматическому поясу. Таким образом, новые
данные демонстрируют, как прецизионные гео-
химические и изотопные характеристики базитов
могут быть использованы для решения вопроса
об отнесении тех или иных интрузивных образо-
ваний основного состава к определенным геоло-
гическим комплексам, имеющим надежно уста-
новленную возрастную позицию.

Авторы благодарны научному редактору журна-
ла и рецензентам за конструктивные замечания,
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Изучены флюидные включения в кварце разных промышленных типов руд (прожилково-вкрап-
ленном и жильном) месторождения золота Вернинское. Обнаружены заметные различия в величи-
не некоторых физико-химических параметров и составе флюидов для разных типов руд. Флюиды,
формировавшие золотоносные жилы, имеют несколько более высокую начальную температуру
(356–246°С), более высокую плотность углекислоты в газовых включениях (1.00–0.84 г/см3) и более
высокое флюидное давление (3170–1390 бар), по сравнению с флюидами, формировавшими про-
жилково-вкрапленные руды (температура 330–252°С, плотность СО2 0.87–0.54 г/см3, давление
1960–570 бар). Флюиды, образовавшие жилы, обогащены СО2, Sr, Ag, Ga, Ge, Mn, Fe, Ni, Sn, Ba,

РЗЭ, а флюиды, формировавшие прожилково-вкрапленную минерализацию, обогащены 
Br, Sb, V, Au. Полученную картину можно объяснить взаимодействием глубинного флюида с вме-
щающими терригенными породами в процессе рудоотложения. При формировании жильного
кварца в относительно мощных трещинах флюид в меньшей степени изменял свои параметры при
взаимодействии с вмещающими породами, чем при формировании кварца прожилково-вкраплен-
ных руд, в узких трещинах. То есть, начальные параметры флюида, формировавшего жильный
кварц, ближе всего к характеристикам флюида, осуществлявшего транспорт рудных компонентов,
а сравнение этих данных с параметрами флюидов, формировавших прожилково-вкрапленную ми-
нерализацию, показывают их изменение в ходе рудоотложения. Сделан вывод об глубинном источ-
нике минералообразующих флюидов и возможном участии в процессе минералообразования флю-
идов, связанных с гранитоидами.

Ключевые слова: месторождения золота в терригенных породах, флюидные включения, минерало-
образующий флюид, гранитоиды
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Вернинское месторождение золота расположено
в Бодайбинском золоторудном районе Ленской зо-
лотоносной провинции и находится в пределах
Вернинско-Невского рудного поля, которое входит
в Маракано-Тунгусский рудно-россыпной узел.
Руды месторождения представлены двумя типами
промышленной золотой минерализации: кварц-
сульфидным прожилково-вкрапленным и квар-
цево-жильным. Локализация рудных тел этих ти-
пов пространственно совмещена в толще мета-
морфизованных терригенно-карбонатных пород
неопротерозойского возраста, за исключением
жильной зоны Первенец, обособленной в систе-
ме разломов. По минеральному составу месторож-

дение относится к кварцевой малосульфидной фор-
мации пирит-арсенопиритового типа (содержание
сульфидов не превышает 3–5% (Мартыненко и др.,
2017)).

Необходимо отметить, что в пределах Бодайбин-
ского рудного района сосредоточена группа золото-
рудных месторождений, однако значительная часть
ресурсов золота приурочена к сверхкрупному ме-
сторождению Сухой Лог (>1500 т Au). Второе по ре-
сурсам в регионе – крупное месторождение зо-
лота Вернинское, общие запасы которого утвер-
ждены ФБУ ГКЗ Роснедра в 2015 г. в 328.3т Au
(Мартыненко и др., 2017).

−
3НСО ,
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Несмотря на длительную историю изучения
золоторудных месторождений Бодайбинского
рудного района, проблема их происхождения до
сих пор остается дискуссионной. Среди основных
точек зрения на генезис месторождений выделяется
метаморфогенно-гидротермально-осадочная гипо-
теза, которая предполагает, что формирование ме-
сторождений связано с перераспределением оса-
дочного золота под действием процессов регио-
нального метаморфизма (Буряк, 1982; Буряк и др.,
1997; Large et al., 2007). Другая гипотеза предпола-
гает, что золотые месторождения района форми-
ровались в связи с палеозойским орогенезом и
связанным с ним метаморфизмом (Шер, 1974;
Дистлер и др., 1996; Кучеренко и др., 2012). Так же
имеется полигенная метаморфогенно-плутоно-
генная гипотеза, связывающая образование золо-
торудных месторождений района с процессами
тектоно-магматической активизации (Рундк-
вист, 1997; Крупные…, 2006). В современных пуб-
ликациях месторождения золота Бодайбинского
района обычно рассматриваются как месторож-
дения золота в терригенных породах или ороген-
ные месторождения золота (Yakubchuk et al., 2014;
Goldfarb et al., 2014; Yudovskaya et al., 2016; Proko-
fiev et al., 2019; Chugaev et al., 2022, и др.).

В данной статье приведены новые данные по
параметрам и составу рудообразующих флюидов,
сформировавших два типа руд Вернинского ме-
сторождения.

ГЕОЛОГИЯ МЕСТОРОЖДЕНИЯ
Геолого-тектоническая позиция месторожде-

ния Вернинское, расположенного в северной ча-
сти Байкало-Патомского пояса (БПП), отделен-
ного от Сибирской платформы Акиткано-Джер-
бинским и Жуинским краевыми глубинными
разломами, показана на рис. 1. Месторождение рас-
положено в пределах Бодайбинского синклинория,
формирование терригенных формаций которого
завершилось в неопротерозое (Рыцк и др., 2011).
Покровно-складчатое сооружение черносланце-
вых толщ синклинория, метаморфизованных до
зеленосланцевой фации и смятых в складки более
высокого порядка субширотного простирания,
осложнено системой субширотных надвигов (Ру-
синов и др., 2008).

Гранитоидные массивы (421 ± 15 млн лет (Зо-
рин и др., 2008)), сформировавшиеся после
складчатости, в основном обнажены в перифе-
рийной части Бодайбинского синклинория. Од-
нако, по геофизическим данным, на глубине 6 км
предполагается наличие ряда не выходящих на
поверхность массивов гранитоидов (Distler et al.,
2004), для которых информация о возрасте отсут-
ствует. Непосредственно в пределах Вернинско-
Невского рудного поля выходов магматических по-
род не обнаружено. Ближайший интрузив – Кон-

стантиновский шток – расположен в 6 км северо-
западнее рудного поля и представляет собой ло-
кальный выход палеозойских гранитоидов (303 +
+ 3 млн лет (Рыцк и др., 2021)).

Главной рудовмещающей структурой место-
рождения является Вернинская антиклиналь вто-
рого порядка субширотного простирания, опроки-
нутая на юг (рис. 2), в пределах которой ритмично
переслаиваются метаморфизованные отложения
аунакитской свиты верхнего протерозоя. Строе-
ние Вернинской антиклинали осложнено дисло-
кационными зонами складчатых и разрывных на-
рушений.

Основной, по значению и масштабу распро-
странения, тип золотой минерализации – про-
жилково-вкрапленный кварц-сульфидный –
представлен тремя рудными зонами, приуро-
ченными к зонам смятия в наиболее деформи-
рованных участках антиклинали. Сульфидная
минерализация представлена арсенопиритом и
пиритом, иногда с кварцем.

Рудные тела Вернинского месторождения ло-
кализованы в породах нижней и средней подсви-
ты аунакитской свиты. Основная рудовмещаю-
щая толща – нижняя подсвита аунакитской сви-
ты (PR3au1) мощностью 170–300 м, разделена на
три пачки и вскрыта в ядре антиклинали в северо-
восточной и центральной частях площади.

Отложения первой пачки (PR3 ) представ-
лены, в основном, серицит-кварцевыми песча-
никами. Вторая пачка нижней подсвиты аунакит-
ской свиты (PR3 ) вскрывается лишь на севе-
ро-восточном фланге рудного поля и на глубоких
горизонтах, где слагает ядро Вернинской анти-
клинали. Она характеризуется ритмичным пере-
слаиванием углеродистых филлитовидных слан-
цев, алевролитов и слюдисто-кварцевых песча-
ников. В пределах пачки выявлена кварцево-
жильная зона Центральная. Третья пачка нижней
подсвиты (PR3 ) представлена ритмичным пе-
реслаиванием горизонтов флишоидов, слагаемых
преимущественно темноцветными углеродисты-
ми филлитовидными сланцами и песчаниками,
включая горизонт известковистых песчаников,
который служит маркирующим горизонтом струк-
туры складки. Суммарная мощность пачки – 300–
400 м, она вмещает зоны прожилково–вкраплен-
ной кварц–сульфидной минерализации с заклю-
ченными в них рудными зонами №№ 1 и 2.

Средняя подсвита аунакитской свиты (PR3au2),
мощностью 140–200 м, сложена толщей флишо-
идных пород, представленных переслаиванием
филлитовидных и кварц-серицитовых сланцев
(60–70%) с мелкозернистыми карбонат–сери-
цит–кварцевыми, реже кварцитовидными песча-
никами (25–40%). Породы подсвиты широко

1
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развиты в пределах рудного поля, слагая ядра и
крылья синклинальных структур подчиненного
порядка. По минеральным ассоциациям, метасо-
матически преобразованные породы аунакитской
свиты можно отнести к березитоподобным. Одна-
ко существенным отличием от березитизации яв-
ляется отсутствие околожильного окварцевания,
типичного для березитов парагенезиса и слабо ще-
лочной характер раствора (Русинов и др., 2008).

Кварцево-жильная минерализация проявлена
в зонах разрывных тектонических нарушений,
после формирования складчатости. Активизация
глубинных северо-северо-западных разломов вы-
явленных по геофизическим данным, привело к
синрудным деформациям покровно-складчатой

толщи, что обусловило формирование флюидо-
проводящей структуры (Котов и др., 2016).

На месторождении выделяются жильные зоны
(Первенец, Центральная, Южная, Северная) суб-
широтного простирания и отдельные кварцевые
жилы субширотного, северо-западного и субме-
ридионального простираний. Кварцевые жилы
на 95–99% состоят из молочно-белого кварца, в
котором часто присутствуют ксенолиты вмещаю-
щих пород, гнезда карбонатов (кальцит, анке-
рит), а также мусковита. В кварце из кварцевых
жил месторождения не проявлены следы нало-
женных послерудных процессов. Кварцевые зер-
на не несут следов послерудных деформаций в
краевых зонах и в ядре (рис. 3). Из рудных мине-

Рис. 1. Позиция Бодайбинского синклинория и месторождения Вернинское в Байкало-Патомском поясе (БПП) (по
Рыцк и др., 2011 с добавлением). 1 – Сибирский кратон, 2 – Байкало-Муйский внутренний пояс, 3 – выступы ранне-
докембрийского фундамента, 4 – прибайкальский краевой прогиб, 5 – неопротерозойские континентальные рифты
(Олокитский) и эпикратонные прогибы (Мамский, Патомский), 6 – Бодайбинская впадина, 7 – границы тектониче-
ских подразделений и разрывные нарушения, 8 – маркирующая толща низкокалиевых платобазальтов и продуктов
размыва древней коры выветривания в структурах неопротерозойских рифтов и прогибов, 9 – Позиция месторожде-
ния Вернинского. На врезке: 1 – Сибирский кратон, 2 – БМП, 3 – БПП, 4 – Баргузинский супертеррейн, 5 – Бодай-
бинский синклинорий, 6 – позиция месторождения Вернинское, 7 – разломы.
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Рис. 2. Схематическая карта Вернинского месторождения с рудными зонами (по Мартыненко и др., 2017, с добавле-
ниями). 1–6 – метаморфизованные осадочные породы свит: 1 – Ангарской (PR3an), 2 – Вачской (PR3vc), 3–6 – Ауна-
китской (PR3au): 3, 4, 5 – чередование высокоуглеродистых филлитовых сланцев, слабоуглеродистых алевролитов,
песчаников; 6 – горизонт известняков; 7 – жильная зона Первенец, 8 – разрывные нарушения, выявленные по гео-
физическим данным 9 – зоны прожилково-вкрапленных руд.
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ралов, наиболее характерны арсенопирит, пирит,
реже сфалерит, галенит, халькопирит, блеклые
руды и самородное золото (пробность 920–970‰)
(Мартыненко и др., 2017).

Возраст минералообразования месторождения
Вернинское, определенный по изотопным соот-
ношениям Rb и Sr в образцах пород и вкраплен-
но-прожилковых сульфидных руд, изменяется от
434 ± 4 до 440 ± 8 млн лет (Chugaev et al., 2022).
Данные о возрасте кварцевых жил Вернинского
месторождения отсутствуют. Имеются оценки
возраста вкрапленно-прожилковых и кварцево-

жильных руд месторождения Сухой Лог, распо-
ложенного в 12 км от месторождения Вернин-
ское, в Хомолхинской свите (PR3hm1) Бодайбин-
ского синклинория, которые составляют 425 ± 9 и
321 ± 14 млн лет соответственно (Laverov et al.,
2007).

ФАКТИЧЕСКИЙ МАТЕРИАЛ
И МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ

Авторами работы была изучена представитель-
ная коллекция руд и пород месторождения Вер-
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нинское – 30 образцов, отобранных в карьере ме-
сторождения из рудных тел № 1, № 2 и жильной
зоны Первенец, а также из керна скважин из сле-
пого рудного тела № 3. Пробы отбирались из про-
жилково-вкрапленных и жильных руд, а также из
вмещающих пород на удалении от них.

Микротермометрические исследования инди-
видуальных флюидных включений проводились
в лаборатории геохимии ИГЕМ РАН с использо-
ванием микротермокамеры THMSG-600. Ком-
плекс позволяет в режиме реального времени
производить измерения температур фазовых пе-
реходов внутри включений в температурном ин-
тервале от –196 до 600°С, наблюдать за ними при
больших увеличениях и получать электронные
микрофотографии. Солевой состав растворов
определялся по температурам эвтектик (Борисен-
ко, 1977). Концентрация солей в растворе вклю-
чений оценивалась по температурам плавления
газгидратов (Collins, 1979). Концентрации угле-
кислоты и метана в растворе оценивались также
из объемных соотношений фаз и плотностей уг-
лекислоты и метана в газовой фазе. Давление
оценивалось для гетерогенного флюида по пере-
сечению изохоры и изотермы. Оценка концен-

траций солей и давлений флюида проводились с
использованием программы FLINCOR (Brown,
1989). Точность определения температур гомогени-
зации ФВ составляла ±1.0°С, температур эвтектики
±1.5°С, температур плавления льда и газгидратов, а
также температур гомогенизации углекислоты
±0.1°С, плавления углекислоты ±0.5°С, расчета со-
лености ±0.1 мас. %-экв. NaCl, расчета плотностей
флюида ±0.01°С, оценки давлений ±5 бар.

Валовый анализ состава флюидов включений
был выполнен из навесок 0.5 г класса –0.5 + 0.25 мм
мономинеральных фракций кварца и сфалерита в
ЦНИГРИ (аналитик – Ю.В. Васюта) по методи-
ке, опубликованной в работе (Кряжев и др.,
2006). Включения в кварце вскрывали термиче-
ски при 500°С. Методом газовой хроматографии
(хроматограф ЦВЕТ-100) определяли количество
воды для расчета концентраций элементов в гид-
ротермальном растворе. Анализировались также
углекислота, метан и углеводороды. После приго-
товления водных вытяжек в растворе методом
ионной хроматографии (хроматограф ЦВЕТ-3006,
чувствительность 0.01 мг/л) определяли Cl, SO4 и F,
методом ICP MS (масс-спектрометр Elan-6100) –
K, Na, Ca, Mg и другие элементы.

Рис. 3. Рудный кварц месторождения Вернинское. а – гнездовые скопления золота в кварце. б – крупнокристаллический
агрегат кварца, николи скрещены, в – крупнокристаллический агрегат кварца из жилы, г – крупнокристаллический
агрегат кварца, николи скрещены.

Au Q
Q

Q

Q
Q

Q

Q

(a) 1 cм

(в) 1 мм (г) 1 мм

(б) 1 мм
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РЕЗУЛЬТАТЫ ИССЛЕДОВАНИЯ 
ФЛЮИДНЫХ ВКЛЮЧЕНИЙ

Изучены образцы кварца из прожилково-
вкрапленных руд и жил месторождения Вернин-
ское. В кварце из пяти проб были обнаружены
флюидные включения размером более 10 мкм,
пригодные для микротермометрических исследо-
ваний. По фазовому составу при комнатной тем-
пературе первичные включения подразделены на
3 типа (рис. 4): 1) углекислотно-водные флюид-
ные включения; 2) газовые флюидные включе-
ния, заполненные плотной углекислотой с не-
большой каймой водного раствора, и 3) двухфазо-
вые газово-жидкие включения водно-солевых
растворов. Среди флюидных включений в соот-
ветствии с известными критериями (Реддер,
1987) были выделены первичные, первично-вто-
ричные и вторичные флюидные включения. К
первичным отнесены флюидные включения, рав-
номерно распределенные в объеме минерала-хо-
зяина, либо приуроченные к зонам роста. Вто-
ричными считались включения, приуроченные
к секущим минерал-хозяин микро-трещинам.
Первично-вторичные флюидные включения при-
урочены к микро-трещинам, не достигающим
внешних границ кристаллов и зерен, а по фазово-
му наполнению аналогичны первичным включе-
ниям. Нередко встречаются ассоциации газовых
включений с углекислотно-водными включения-
ми, что свидетельствует о гетерогенном состоя-
нии минералообразующего флюида. Такие ассо-
циации захватываются на линии двухфазового
равновесия, и температуры гомогенизации угле-
кислотно-водных флюидных включений совпа-
дают с температурами захвата включений (Ред-
дер, 1987).

Получены данные исследования флюидных
включений в кварце для обоих типов промыш-
ленных руд месторождения (табл. 1, 2, рис. 5–7).

По данным изучения более 100 индивидуаль-
ных флюидных включений в кварце прожилково-
вкрапленных руд (табл. 1, рис. 5), температуры го-
могенизации первичных и первично-вторичных
флюидных включений типа 1 в кварце изменяются
в интервале температур от 252 до 330°С. Концентра-
ция солей в растворе флюидных включений этого
типа составляет 4.0–8.1мас. %-экв. NaCl. Концен-
трация углекислоты в рудообразующем флюиде
достигала 1.4–8.6 моль/кг р-ра, а метана 0.7–
1.0 моль/кг р-ра. Плотность углекислотно-водного
флюида 0.88–1.04 г/см3. Судя по величине темпера-
туры эвтектики (от –25 до –32°С), в рудообразую-
щих флюидах среди солей преобладали хлориды и
гидрокарбонаты натрия, магния и железа.

Гомогенизация углекислоты во флюидных
включениях типа 2, сингенетичных включениям
1 типа, происходит в жидкую фазу при температу-
рах от +9.3 до +30.8°С. Плавление углекислоты

наблюдается в интервале температур от –56.9 до
–64.7°С. Температуры плавления ниже темпера-
туры плавления чистой углекислоты (–56.6°С)
связаны с наличием в ней примесей метана или
азота. Плотность углекислоты изменяется от 0.54
до 0.87 г/см3.

Давление флюида оценивалось для ассоциа-
ций флюидных включений типов 1 и 2 в кварце,
захватывавшихся в периоды гетерогенизации флю-
ида. Оно рассчитывалось методом пересечения изо-
хор и изотерм для всего интервала плотностей угле-
кислотного флюида и температур гомогенизации
включений типа 1 в кварце прожилково-вкраплен-
ных руд (рис. 6). Величина давления изменяется
от 570 до 1960 бар при изменении температур от
252 до 330°С.

Вторичные включения типа 3 гомогенизиру-
ются при температуре 261°С. Они содержат вод-
ный раствор, в котором преобладают хлориды на-
трия, железа и кальция (температура эвтектики –
26°С) с концентрацией солей 5.3 мас. %-экв. NaCl.
Плотность водного флюида 0.83 г/см3.

Химический состав растворов из флюидных
включений в кварце прожилково-вкрапленных руд
Вернинского месторождения приведен в табл. 2 и
на рис. 7. Во флюиде среди катионов главную
роль играют (г/кг H2O): Na (6.7), а K (0.22) и
Mg (0.11) находятся в подчиненном количестве.
Установлено наличие таких компонентов, как
(г/кг H2O): Cl– (1.2),  (16.5), CO2 (209) и
CH4 (0.2), а также B (0.3) и Br (0.5). Кроме того, в со-
ставе флюида выявлены многие микрокомпоненты
(мг/кг H2O): As (146), Li (16), Rb (0.5), Cs (1.6),
Sr (0.9), Mo (0.09), Ag (0.12), Sb (38.9), Zn (7.0),
Cd (0.2), Bi (0.01), Ga (0.2), Ge (1.03), Fe (12.2),
Co (0.17), Ni (0.6), V (3.2), Cr (0.2), Y (0.05),
Zr (0.03), W (0.73), Au (0.124), Tl (0.012) и REE (0.06).

По данным изучения около 200 индивидуаль-
ных флюидных включений (табл. 1, рис. 5) темпе-
ратуры гомогенизации первичных и первично-
вторичных флюидных включений типа 1 в кварце
из рудных жил изменяются в интервале темпера-
тур от 246 до 356°С. Концентрация солей в рас-
творе флюидных включений этого типа 1.4–
7.5 мас. %-экв. NaCl. Концентрация углекисло-
ты во флюиде достигала 1.4–8.1 моль/кг р-ра, а
метана 0.2–1.2 моль/кг р-ра. Плотность углекис-
лотно-водного флюида 0.81–1.05 г/см3. Судя по ве-
личине температуры эвтектики (от –25 до –32°С),
в рудообразующих флюидах среди солей преоб-
ладали хлориды и гидрокарбонаты натрия, маг-
ния и железа.

Гомогенизация углекислоты во флюидных
включениях типа 2, сингенетичных включениям
1 типа, происходит в жидкую фазу при темпера-
турах от –13.7 до +12.5°С. Плавление углекисло-
ты наблюдается в интервале температур от –57.9

−
3HCO
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Рис. 4. Флюидные включения в кварце Вернинского месторождения. а, б – углекислотно-водные типа 1 (а – +25°С,
б – +3°С), в, г – газовые типа 2 (а – +20°С, б – –15°С), д, е – двухфазовые водно-солевые. Масштаб 10 мкм.

(a) (б)10 мкм

(в) (г)10 мкм

(д) (е)10 мкм 10 мкм
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до –59.6°С. Температуры плавления ниже темпе-
ратуры плавления чистой углекислоты (–56.6°С)
связаны с наличием в ней примесей метана или
азота. Плотность углекислоты изменяется от 0.84
до 1.00 г/см3.

Давление флюида оценивалось для ассоциа-
ций флюидных включений типов 1 и 2 в кварце,
захватывавшихся в периоды гетерогенизации
флюида. Оно рассчитывалось методом пересече-
ния изохор и изотерм для всего интервала плотно-
стей углекислотного флюида и температур гомоге-
низации включений типа 1 в кварце жил. Величина
давления изменяется от 1390 до 3170 бар при изме-
нении температур от 246 до 356°С (рис. 6).

Вторичные включения типа 3 гомогенизиру-
ются при температурах 192–136°С. Они содержат
водный раствор, в котором преобладают хлориды
натрия, железа и кальция (температуры эвтекти-
ки от –26 до –32°С) с концентрацией солей 5.0–
6.2 мас. %-экв. NaCl. Плотность водного флюида
0.92–0.97 г/см3.

Химический состав растворов из включений в
жильном кварце Вернинского месторождения при-
веден в табл. 2 и на рис. 7. Во флюиде среди катио-
нов главную роль играют (г/кг H2O): Na (3.1), а
K (0.08), Ca (0.26) и Mg (0.33) находятся в подчи-
ненном количестве. Установлено наличие таких
компонентов, как (г/кг H2O): Cl– (1.2),  (8.6),
CO2 (265) и CH4 (0.2), а также B (0.3) и Br (0.1). Кро-
ме того, в составе флюида выявлены многие мик-
рокомпоненты (мг/кг H2O): As (135), Li (27),
Rb (0.9), Cs (1.0), Sr (17.5), Ag (1.9), Sb (8.9),
Zn (14.3), Pb (0.22), U (0.03), Ga (1.01), Ge (1.9),
Mn (36.5), Fe (38.1), Co (0.30), Ni (5.8), V (0.9),
Cr (0.7), Sn (6.2), Ba (5.4), W (0.37), Au (0.031),
Tl (0.016) и REE (0.40).

В целом физико-химические параметры и хи-
мический состав флюида, формировавшего про-
жилково-вкрапленные и жильные руды место-
рождения Вернинское, близки, что свидетель-
ствует об их образовании в единой флюидной
системе (табл. 1, 2, рис. 5, 6), однако между этими
параметрами имеются некоторые различия, за-
метно превышающие ошибку в определении.

Данные исследования флюидных включений
показали, что флюиды, формировавшие жильные
руды, имеют более высокую начальную темпера-
туру (356–246°С), более высокую плотность угле-
кислоты в газовых включениях (1.00–0.84 г/см3) и
флюидное давление (3170–1390 бар), по сравне-
нию с флюидами, формировавшими прожилко-
во-вкрапленные руды (температура 330–252°С,
плотность СО2 0.87–0.54 г/см3, давление 1960–
570 бар). Флюиды, формировавшие жильные ру-
ды, обогащены СО2, Sr, Ag, Ga, Ge, Mn, Fe, Ni,
Sn, Ba, РЗЭ, а флюиды, формировавшие прожил-

−
3HCO

Таблица 2. Химический состав рудообразующих флю-
идов в жильном и прожилково-жильном типах руд
Вернинского месторождения

Компонент Жильный
В14/41

Прожилково-
вкрапленный В10/32

Макрокомпоненты, г/кг воды
CO2 265.4 208.5
CH4 0.16 0.18

Cl– 1.24 1.24

HC 8.56 16.47

Na 3.07 6.70
K 0.08 0.215
Ca 0.26 –
Mg 0.33 0.11

Микрокомпоненты, 10–3 г/кг воды
Br 84.8 460.4
As 134.5 146.4
Li 26.5 16.1
B 268.7 282.9
Rb 0.85 0.53
Cs 1.03 1.62
Sr 17.5 0.88
Mo – 0.09
Ag 1.86 0.12
Sb 8.85 38.9
Zn 14.3 7.02
Cd – 0.19
Pb 0.22 –
Bi – 0.01
U 0.03 –
Ga 1.01 0.21
Ge 1.89 1.03
Mn 36.5 –
Fe 38.1 12.2
Co 0.30 0.17
Ni 5.81 0.60
V 0.92 3.21
Cr 0.71 0.21
Y – 0.05
Zr – 0.03
Sn 6.2 –
Ba 5.36
W 0.37 0.73
Au 0.031 0.124
Tl 0.016 0.012
REE 0.404 0.062
K/Rb 94 406

−
3O
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ково-вкрапленную минерализацию, обогащены
 Br, Sb, V, Au.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ 
И ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Данные исследования флюидных включений
показали, что минералообразующие флюиды
Вернинского месторождения были средне-тем-
пературными, высоко барическими, слабо ми-
нерализованными углекислотно-водными хло-

−
3НСО ,

ридно-гидрокарбонатными. Такие флюиды, со-
держащие небольшие концентрации солей и
высокие – углекислоты, характерны для состава
рудообразующих флюидов орогенных месторож-
дений золота (Ridley, Diamond, 2000; Bodnar et al.,
2014; Goldfarb, Groves, 2015; Prokofiev, Naumov,
2020 и др.). Класс орогенных месторождений зо-
лота (преимущественного архейских и фанеро-
зойских) был выделен сравнительно недавно на-
учным коллективом иностранных геологов
(Groves et al., 1998 и др.). Изменившиеся за два де-
сятилетия представления о месторождениях этого

Рис. 5. Диаграмма “температура–концентрация солей” для рудообразующих флюидов месторождения Вернинское.
1 – прожилково-вкрапленные руды, 2 – жильные руды.
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Рис. 6. Оценка давлений минералообразующих флюидов разных типов руд месторождения Вернинское: 1 – прожил-
ково-вкрапленные руды, 2 – жильные руды.
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класса связаны, в первую очередь, с переоценкой
глубины рудообразования, вертикальный диапазон
которой увеличен в последние годы в два раза – с 10
до 20 км – от мезо- до гипотермального (Goldfarb,
Groves, 2015; Goldfarb et al., 2014 и др.). Последняя
модель формирования орогенных месторожде-
ний (Groves et al., 2020), предполагает глубинный
(нижнекоровый или мантийный) источник рудо-
образующего флюида и тектонический контроль
процесса формирования золотой минерализации
этого типа. В рамках этой модели установленные
нами различия в параметрах и составе минерало-
образующих флюидов, формировавших разные
типы руд Вернинского месторождения можно
объяснить взаимодействием глубинного флюида
с вмещающими терригенными породами в про-
цессе рудоотложения. При формировании жиль-
ного кварца в относительно мощных трещинах
флюид мог в меньшей степени изменять свои па-
раметры при взаимодействии с вмещающими по-
родами, чем кварц прожилково-вкрапленных
руд, отлагавший минерализацию в узких трещи-
нах, и, соответственно, на большей поверхности
взаимодействовавший с вмещающими породами.

Т.е. начальные параметры флюида, формировав-
шего жильный кварц, были ближе всего к харак-
теристикам флюида, осуществлявшего транспорт
рудных компонентов, а сравнение этих данных с
параметрами флюидов, формировавших прожил-
ково-вкрапленную минерализацию, показывают
их изменение в ходе рудоотложения. В частности,
можно сделать заключение о том, что углекислота
во флюиде была глубинная, а гидрокарбонат-ион
образовался при реакции флюида с карбонатной
составляющей вмещающих пород.

Максимальная величина оценок флюидного
давления (3170 бар), связанная с присутствием в
жильном кварце чисто углекислотных флюидных
включений с максимально высокой плотностью
углекислоты (1.00 г/см3), согласуется с такой кар-
тиной и позволяет оценить глубину источника
флюидов примерно в 12 км при геобарическом
градиенте 260 бар на 1 км.

Если соотнести ранее опубликованные (Proko-
fiev et al., 2019) данные по изотопному составу уг-
лерода углекислоты из флюидных включений в
кварце Вернинского месторождения с типом руд
(табл. 3), то они также обнаруживают различия в
составе флюидов. Для углекислоты из кварца из
прожилково-вкрапленных руд  изменяет-
ся от –2.9 до –1.9, а из жил – от –4.1 до –3.2, что
подтверждает вывод об изменении состава флюи-
дов при формировании разных типов руд Вер-
нинского месторождения. Общий диапазон зна-
чений изотопного состава углерода соответствует
магматическому (гранитоидному) или даже ман-
тийному источнику CO2 (Hoefs, 2009). В пользу
участия магматических флюидов в процессе фор-
мирования жильных руд может свидетельство-
вать низкая величина K/Rb отношения (Irber,
1999), равная 94 для флюида, формировавшего

2

13
СОδ С

Рис. 7. Химический состав рудообразующих флюидов, формировавших прожилково-вкрапленные (1 образец В10/32)
и жильные (2 образец В14/4) руды месторождения Вернинское.
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Таблица 3. Изотопный состав углерода углекислоты
газовых включений в кварце прожилково-вкраплен-
ных (1) и жильных (2) руд Вернинского месторожде-
ния золота

Проба Тип руд

В 10/32 1 −1.9
В 14/21 1 −2.9
В 14/17 2 −3.4
В 14/41 2 −4.1
П 14/4 2 −3.2

2

13
СОδ С
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жильные руды (обр. В14/41, жильные руды, табл. 2).
Во флюиде, формировавшем прожилково-вкрап-
ленные руды, K/Rb отношение выше и составля-
ет 406, что может быть связано с взаимодействием
флюида с вмещающими породами. Отметим, что
участие флюидов, связанных с гранитным оча-
гом, наряду с флюидами из других источников,
было показано для орогенных месторождений зо-
лота Западной Африки (Lawrence et al., 2013).

Таким образом, проведенные исследования
показали наличие различий в физико-химиче-
ских параметрах и химическом составе флюидов,
формировавших разные типы руд Вернинского
месторождения золота. Полученные результаты
не противоречат как полигенной метаморфоген-
но-плутоногенной гипотезе (Рундквист, 1997;
Крупные…, 2006), связывающей образование зо-
лоторудных месторождений Бодайбинского рай-
она с процессами тектоно-магматической акти-
визации, так и модели орогенных месторождений
золота (Groves et al., 2020).

Работа выполнена в рамках темы Государ-
ственного задания ИГЕМ РАН.
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По результатам исследования процессов современной седиментации в проливе Стур-фьорд (Запад-
ный Шпицберген) определены периоды формирования различных литотипов осадка. Хронология
осадконакопления установлена по изменению удельной активности 210Pb и 226Ra, верифицирована
по 137Cs. За последнее столетие темпы осадконакопления существенно варьировали на разных
участках бассейна седиментации в пределах от 0.04 до 0.3 см/год. Седиментогенез в проливе Стур-
фьорд тесно связан с изменением климатических условий. Климатические компоненты (темпера-
тура воздуха, атмосферные осадки) оказывают дифференцированное влияние в морфологически
различных участках бассейна седиментации. На юге пролива формирование литотипа отложений
определяется океанологическими условиями (придонное течение). Несмотря на изменение скоро-
стей седиментации литотип осадка на юге Стур-фьорда остается стабильным уже более 100 лет. На
севере и в центральной части пролива похолодание в период с 1970 по 1995 гг. вызывало смену ли-
тотипа донных осадков.
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ВВЕДЕНИЕ

Осадконакопление на арктическом шельфе за-
висит от изменения климатических условий
(Страхов, 1963). Особенно сильно такая зависи-
мость выражена на шельфе ледовых архипелагов.
Ранее многократно было показано, что во фьор-
дах Шпицбергена седиментологические процес-
сы протекают на порядок быстрее, чем в откры-
тых морских бассейнах (Лисицын, 1978, 2010; Та-
расов и др., 2000; Мещеряков, Тарасов, 2016;
Мещеряков, 2017; Elverhøi et al., 1983, Zajączkows-
ki et al., 2004; Pedersen et al., 2013). Во фьордах из-
за высокой скорости седиментации даже корот-
копериодные флуктуации климата влияют на
формирование морского дна (Zaborska et al., 2006;
Eidam et al., 2019; Meshcheryakov et al., 2021). В Арк-
тике заметные изменения климатических условий
начались в 1950-х годах и продолжаются по на-
стоящее время (Анциферова и др., 2014; Førland,
Hanssen-Bauer, 2003). Положительные отклоне-
ния средней годовой температуры воздуха от та-
ковой за последние 400 лет беспрецедентны
(Overpeck et al., 1997). Последствия таких измене-

ний наиболее заметны на высокоширотных архи-
пелагах и окружающем шельфе. Так на архипела-
ге Шпицберген с середины прошлого века по на-
стоящее время в результате потепления отмечается
интенсивное сокращение ледников (Анциферова
и др., 2014; Førland, Hanssen-Bauer, 2003; Hagen,
Liestøl, 1990; Чернов, Муравьев, 2018; Elagina
et al., 2021). Вследствие смягчения климата в вы-
соких широтах ослабевает влияние морских льдов
на распределение осадочного вещества в морской
среде (Лисицын, 2010). Однако в то же время уси-
ливается абляция ледниковых покровов, которая
сопровождается выносом в морской бассейн
большого количества ледникового материала в
тёплое время года (Svendsen et al., 2002). Таким об-
разом, становится очевидным, что на шельфе ар-
хипелага Шпицберген изменяются условия седи-
ментации. Подобные процессы меняют субстраты
в арктических донных биотопах, имеющие ключе-
вое значение в динамике бентофауны и шельфо-
вой экосистемы в целом.

Цель настоящего исследования – изучить со-
временные изменения условий седиментации на
юго-восточном шельфе Шпицбергена с исполь-
зованием метода радиоизотопного геохронологи-
ческого анализа, показать особенности формиро-
вания донных отложений в период изменения

1 Дополнительная информация для этой статьи доступна по
doi 10.31857/S001675252304009X для авторизованных поль-
зователей.
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условий седиментации в высокоширотной Арк-
тике. В задачи данной работы входило определе-
ние литотипов донных отложений по М.В. Клёно-
вой (1948) в бассейне седиментации, реконструкция
скорости их накопления, выявление основных фак-
торов, оказывающих влияние на осадконакопление.

РАЙОН ИССЛЕДОВАНИЙ

В качестве модельного был выбран пролив Стур-
фьорд. Ранее здесь уже были проведены некоторые
литологические исследования (Pfirman et al., 1994;
Svendsen et al., 2002; Winkelmann, Knies, 2005).
Они стали хорошим референтным материалом в
наших геохронологических изысканиях. Было
показано, что главными факторами, определяю-
щими осадконакопление в проливе, являются пе-
ренос обломочного материала морским льдом и
флювиогляциальными потоками с берега. Влия-
ние ледового переноса наибольшее значение
имеет в зимнее и весеннее время (Тарасов, 2004;
Иванов и др., 2012). Припайные льды выносят с
литоральной отмели в акваторию пролива грубый
обломочный материал. Флювиогляциальные по-

токи значительную роль играют в теплое время
года (Тарасов и др., 2000; Svendsen et al., 2002),
они переносят обломочный материал и терриген-
ную взвесь. Оба эти фактора зависят от изменяю-
щихся климатических условий. Именно они опре-
деляют темпы седиментации и литотипы формиру-
емых донных отложений в проливе.

Пролив Стур-фьорд расположен на юго-во-
стоке архипелага Шпицберген и отделяет острова
Эдж и Баренца от острова Западный Шпицберген
(рис. 1).

Пролив простирается с севера на юг в направ-
лении, близком к меридиональному. Его площадь
составляет 15000 км2, а протяженность – 245 км.
Ширина пролива увеличивается от 2 км на севере до
160 км – в южной оконечности. Его глубина увели-
чивается также с севера на юг от 20 м до 180 м. Боль-
шая часть западного побережья окаймлена лед-
никами. Протяженность береговой линии состав-
ляет 310 км. Восточное побережье пролива изрезано
мелкими реками и ручьями, питающимися от лед-
ников на островах Баренца и Эдж.

Пролив круглогодично подвержен ледовой инва-
зии и находится в зоне ледовой седиментации. Се-
диментация в северной части пролива зависит от ле-
дового припая местного генезиса (Тарасов и др.,
1998). В летнее время в результате абляции ледни-
ков и плоскостного смыва осадочного материала в
бассейн седиментации выносится большое коли-
чество мелкодисперсных частиц, образованных в
результате размыва ледниковых отложений. Си-
стема течений в проливе образует входящий и вы-
ходящий потоки, в том числе в придонных слоях
(Новицкий, 1961; Loeng, Saetre, 2001). Близ юж-
ного устья пролива по желобу проходит ветвь теп-
лого Зюйдкапского течения, образуя океанический
Полярный фронт. Влияние теплых вод может про-
слеживаться в проливе при соответствующей вет-
ровой ситуации.

С середины прошлого века на архипелаге
Шпицберген наблюдается тенденция к смягчению
климата (Анциферова и др. 2014; Иванов и др.,
2012). Это подтверждается данными многолетних
метеонаблюдений зональной гидрометеорологи-
ческой станции “Баренцбург” (рис. 2).

Значительные температурные аномалии суще-
ственно изменяют режим роста и таяния островных
ледников и припайных льдов в последние 20 лет.

МАТЕРИАЛЫ И МЕТОДЫ
Океанографическое исследование пролива и

сбор проб выполнены в период 24.06–03.07.2019 г.
на НИС “Дальние Зеленцы”. Пробы донных отло-
жений (n = 6) отобраны вдоль осевой линии проли-
ва Стур-фьорд (https://www.yr.no/en) (рис. 1) с по-
мощью дночерпателя Ван-Вина. Грунтовые керны
вырезали из толщи поднятых отложений трубча-

Рис. 1. Район исследований.
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тым пробоотборником диаметром 100 мм без на-
рушения вертикальной структуры осадка. Мощ-
ность вскрытого осадочного разреза составляет
10–13 см. Полученный керн разделяли на слои по
2 см для детальных исследований. В пробах каж-
дого слоя выполнен гранулометрический анализ
и определены потери при прокаливании (п.п.п.).
В кернах 1, 5 и 6 (рис. 1) измерена удельная актив-
ность радионуклидов и рассчитан возраст отдель-
ных слоев.

Радиометрические исследования проведены в
лаборатории ММБИ РАН на многоканальном гам-
ма-спектрометре для измерения рентгеновского и
гамма-излучения “Canberra” (США) со свинцовой
экран-защитой ОЧГ детектора “Экран-2П” фирмы
“Аспект” (Россия). В качестве регистрирующей
части использовался широкополосный детектор
из особо чистого германия планарного типа
BE5030 с входным окном из “carbon epoxy” толщи-
ной 0.6 мм и диаметром кристалла 80 мм, позволя-
ющим регистрировать гамма-кванты с энергией от
3 КэВ до 3 МэВ. Сбор спектральной информации
осуществляли на анализаторе импульсов DSA-1000
(США) с разрешением 16К каналов, соответствую-
щем современной технологии цифровой обработки
сигналов. Обработку спектров и идентификацию
радионуклидов проводили с помощью программ-
ного обеспечения Genie-2000 (версия 3.3).

Определение возраста донных отложений и
средней скорости осадконакопления в бассейне

седиментации проводили с помощью метода да-
тирования современных осадков по “избыточно-
му” (неравновесному) 210Pb (Сапожников и др.,
2020). Была измерена удельная активность при-
родных радионуклидов 210Рb, 226Ra и техногенно-
го радиоизотопа 137Cs. Перед измерением все ис-
следуемые образцы осадков высушивали, гомоге-
низировали и выдерживали 30 дней в герметично
закрытых сосудах для обеспечения равновесия
между 226Ra и 222Rn, а также между 214Pb и 214Bi
(Appleby, 1986; Schelske et al., 1994). Радиометри-
ческий анализ проб проводили в этих же сосудах
после достижения равновесия. Время измерения –
85000 с, что обеспечивает погрешность измере-
ний в верхних слоях кернов 5–15%. Определение
неравновесного (избыточного) свинца-210 (210Pbизб)
выполнено вычитанием удельной активности
равновесного 210Pb, (определена по основным ли-
ниям 226Ra) из общей удельной активности 210Pb, из-
меренной по его γ-линии (46.5 кэВ). Количествен-
ная оценка 226Ra проводилась по 214Pb (295.2 и
351.9 кэВ) и 214Bi (1120 кэВ). Активность 210Pbизб
была скорректирована на дату сбора керна. Ре-
зультаты указаны в расчете на сухую массу пробы
с поправкой на самопоглощение и геометрию об-
разца (Piliposian, Appleby, 2004). Данные по вер-
тикальному распределению удельной активности
“суммарного” и “избыточного” 210Рb в слоях кер-

Рис. 2. Аномалии средней годовой температуры воздуха (°С) по данным зональной гидрометеорологической станции
“Баренцбург” (Анциферова и др., 2014).
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нов дали возможность определить скорости седи-
ментации с высокой разрешающей способностью.

Содержание 210Pb в слоях осадка позволяет рас-
считать их возраст при соблюдении условий, что
поток “избыточного” 210Pb в осадки постоянен,
постседиментационная миграция 210Pb не происхо-
дит, а активность 210Pb после распада материнского
радионуклида 226Ra в донных отложениях не ме-
няется с глубиной. Величину “избыточного” 210Pb
определяли путем вычитания удельной активно-
сти 226Ra из исходного “суммарного” содержания
210Pb в каждом слое керна. “Избыточный” 210Pb
показывает седиментационное поступление 210Pb
извне дополнительно к его удельной активности,
сформировавшейся за счет радиоактивного рас-
пада 226Ra (Galdberg, 1963; Купцов, 1986; Сапож-
ников и др., 2020). Удельная активность “избы-
точного” 210Pb при соблюдении вышеперечислен-
ных условий должна экспоненциально убывать
до горизонтов, где она становится равной 226Ra,
отражая равновесие этих двух радионуклидов, на-
зываемое “вековым”.

Возраст осадочных горизонтов и скорости
осадконакопления оценивали с помощью модели
Periodic Flux (PF), предложенной (Sanchez-Cabe-
za, Ruis-Fernandes, 2012) для расчета этих пара-
метров в бассейнах седиментации с непостоян-
ным вертикальным потоком частиц. Модель PF

позволяет учитывать неравномерность поступле-
ния 210Pb с потоком массы осадка на поверхность
донных отложений (рис. 3).

Полученные результаты представлены в При-
ложении 1 (Приложение 1, табл. 1–3). Формулы
расчета календарного возраста осадков и скоро-
стей осадконакопления в исследуемых кернах
приводятся в комментариях к Приложению 1.

Рассчитанный возраст осадочных горизонтов
уточняли по удельной активности техногенного
радионуклида 137Cs, который накапливался в дон-
ных отложениях с потоком взвеси (Gharibreza et al.,
2022). Хроностратиграфический маркер 137Cs при-
меняется для датирования кернов донных отложе-
ний в Арктике, так как выпадение радиоактивных
осадков в результате атмосферных испытаний
ядерного оружия имело место в глобальном мас-
штабе, а наличие пиков концентрации в большин-
стве случаев позволяет сопоставить дату загрязне-
ния с известной датой события (Appleby, 2001)

Реконструкцию климатических условий в рай-
оне исследования проводили с помощью откры-
той базы данных Норвежского Метеорологиче-
ского Института (Norwegian Meteorological Insti-
tute and NRK) (https://www.yr.no/en).

Гранулометрический анализ выполняли по
методу, разработанному во ВНИИОкеангеологии
без химического воздействия на донные отложе-

Рис. 3. Удельная активность “избыточного” 210Pb в вертикальных профилях исследуемых кернов.

0

1

2

3

4

25 50

Керн 1
210Pbизб, Бк/кг

m
i, 

г/
см

2

210Pb = 0.14 см/год
(0.11–0.16 cм/год)

0

1

2

3

5

4

50 100

Керн 5
210Pbизб, Бк/кг

m
i, 

г/
см

2

210Pb = 0.12 см/год
(0.07–0.3 cм/год)

0

1

2

3

5

4

75 150

Керн 6
210Pbизб, Бк/кг

m
i, 

г/
см

2

210Pb = 0.07 см/год
(0.04–0.12 cм/год)



ГЕОХИМИЯ  том 68  № 5  2023

ХРОНОЛОГИЯ СОВРЕМЕННОГО ОСАДКОНАКОПЛЕНИЯ 525

Таблица 1. Гранулометрический состав донных отложений пролива Стур-фьорд

Стан-
ции

Глубина,
м

ППП,
%

Слой 
осадка,

см

Гранулометрические фракции, мм

>2
гравий песок алеврит пелит

2–1 1–0.5 0.5–0.25 0.25–0.1 0.1–0.05 0.05–0.01 <0.01

1 95 9.4
7.9
8.6
6.4

0–2 – 0.2 1.6 1.6 3.7 4.2 48.6 40.1

2–4 1.4 1.0 1.3 1.1 3.0 3.0 54.7 34.5

4–6 1.7 1.8 1.8 1.7 3.1 2.7 44.1 43.0

6–8 3.4 1.5 1.7 0.9 2.0 2.0 44.1 44.4

2 92 8.2
7.4
7.1
7.5
6.4

0–2 7.3 1.7 2.3 1.6 2.7 2.4 37.9 43.1

2–4 8.2 1.6 2.5 1.9 4.4 5.0 38.2 38.2

4–6 5.5 0.9 2.3 2.8 4.5 3.6 40.0 40.1

6–8 0.7 2.2 2.2 2.0 5.9 6.0 44.1 37.1

8–11 0.6 0.9 1.5 1.2 5.9 7.7 52.3 29.8

3 98 9.1
9.6
8.6
8.2
8.1
8.0

0–2 2.7 1.4 0.2 0.5 2.8 3.6 51.2 37.4

2–4 0.7 0.6 0.7 0.8 4.1 4.7 47.1 41.4

4–6 3.2 1.3 0.8 0.7 1.4 1.9 56.0 34.7

6–8 – 2.3 0.4 0.6 3.8 3.6 58.3 31.0

8–10 – 0.2 0.2 0.7 2.4 7.2 59.5 29.8

10–12 – 0.1 0.1 0.3 2.7 6.5 62.5 27.8

4 91 8.7
8.0
8.1
7.6
7.9

0–2 – 0.2 0.4 0.8 2.2 3.2 55.5 37.7

2–4 – – 0.1 0.2 1.0 1.7 59.7 37.3

4–6 – – 0.2 0.3 1.5 3.1 62.2 32.7

6–8 – – 0.1 0.1 1.1 2.5 66.1 30.1

8–11 – – 0.4 0.5 3.3 5.9 61.9 27.6

5 120 8.8
8.5
8.3
8.4
8.1
7.7

0–2 0.5 1.2 0.5 0.1 2.5 5.0 36.2 54.0

2–4 – – 0.1 0.3 1.4 2.0 42.4 53.8

4–6 – 0.7 – 0.6 5.0 6.4 52.5 34.8

6–8 – – – 0.2 1.3 2.7 49.1 46.7

8–10 – – – 0.5 5.4 7.7 45.9 40.5

10–12 0.1 – – 0.2 1.8 3.5 41.3 53.5

6 145 8.9
8.6

17.7
8.2
7.7

0–2 – – 0.3 0.5 9.9 17.2 53.2 18.9

2–4 2.0 13.2 15.1 45.8 23.9

4–6 – – – 0.4 2.6 10.0 67.5 19.5

6–8 – – 0.2 0.2 1.6 8.5 73.2 16.3

8–11 – 0.3 0.6 0.4 2.7 10.4 66.0 19.6
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ния (Андреева, Лапина, 1998). Пробы высушива-
ли при температуре 105°С до постоянного веса.
Высушенные образцы заливали дистиллирован-
ной водой и кипятили в течение 30 мин. Получен-
ную суспензию растирали резиновым пестиком,
после чего вновь заливали дистиллированной во-
дой (Т = 100°С) и охлаждали до комнатной темпе-
ратуры. Разделение размерных фракций в пробах
проводили согласно этапам, указанным в методи-
ке. Удаление фракции пелита (<0.01) контроли-
ровали под микроскопом. Тип донных отложе-
ний определяли по динамической классифика-
ции М.В. Клёновой (1948).

При определении потери массы при прокали-
вании (ППП) сухую взвешенную пробу прокали-
вали в муфельной печи при температуре 450°С до
постоянного веса. Охлажденную пробу снова взве-
шивали. Разница между весом пробы до и после
прокаливания косвенно показывает количество
удаленного из пробы органического вещества.

Для выявления связи между климатическими
показателями и седиментологическими процес-
сами использовали коэффициент ранговой кор-
реляции Спирмена. Из числа климатических
факторов, влияющих на осадконакопление в про-
ливе, были выделены: средняя годовая темпера-
тура воздуха, количество атмосферных осадков
выпадающих на водосбор в периоды отрицатель-
ных и положительных температур, средняя сумма

положительных температур, период абляции лед-
ников. Численные величины климатических
компонентов для каждого реконструированного
периода получены из выше упомянутой базы дан-
ных. Статистическую значимость полученных
коэффициентов ранговой корреляции Спирмена
оценивали при помощи t-критерия Стьюдента.

РЕЗУЛЬТАТЫ
Донные отложения пролива Стур-фьорд сло-

жены алеврито-пелитовым материалом с приме-
сью более грубых частиц (табл. 1). Однако соот-
ношение между алевритом и пелитом отличается
как в горизонтальном, так и в вертикальном рас-
пределении.

Гамма-спектрометрический анализ донных
отложений в кернах представлен в табл. 2.

ЛИТОЛОГИЯ
В профиле керна 1 вся осадочная толща пред-

ставлена илом. В кернах 2, 3 и 4 (рис. 1) от поверх-
ности до глубины 8 см также преобладает ил, ни-
же 8 см – песчанистый ил. В кернах 1–3 в верхних
слоях от 2 до 6 см, предположительно сформиро-
вавшихся в 1970–1980-е гг., присутствуют вклю-
чения щебня, характерные для ледового разноса
грубого обломочного материала. Осадки в районе
точки отбора 5 представлены мелкодисперсным

Таблица 2. Результаты измерения удельной активности короткоживущих изотопов в Бк/кг с указанием стандарт-
ного отклонения

* Указана удельная активность общего 210Pb.

Станция Слой, см 137Cs ± ∆ 226Ra ± ∆ 210Pb* ± ∆ Годы ± ∆

1 0–2 4.8 ± 0.4 56.9 ± 3.6 85.9 ± 5.6 2019 ± 0

2–4 5.8 ± 0.5 55.8 ± 4.8 81.3 ± 9.8 2006 ± 4

4–6 7.0 ± 0.5 54.2 ± 4.2 65.1 ± 6.1 1988 ± 7

6–8 5.0 ± 0.4 41.2 ± 2.6 64.7 ± 3.8 1976 ± 7

5 0–3 4.9 ± 0.4 52.2 ± 3.2 92.8 ± 5.5 2019 ± 0

3–5 4.9 ± 0.5 50.5 ± 3.9 96.4 ± 7.7 2010 ± 2

5–7 3.5 ± 0.3 44.8 ± 4.6 79.9 ± 8.0 1993 ± 4

7–9 3.2 ± 0.3 44.6 ± 2.9 65.1 ± 4.2 1971 ± 9

9–12 1.7 ± 0.6 46.3 ± 4.1 57.9 ± 7.0 1943 ± 21

6 0–2 3.1 ± 0.2 45.9 ± 2.3 176.0 ± 9.4 2019 ± 0

2–4 2.9 ± 0.3 51.2 ± 4.1 138.0 ± 11.5 1999 ± 2

4–6 1.6 ± 0.2 49.0 ± 4.2 72.2 ± 6.2 1968 ± 6

6–8 2.1 ± 0.2 44.2 ± 3.6 72.3 ± 6.3 1951 ± 10

8–10 0.8 ± 0.4 38.1 ± 3.4 42.9 ± 5.7 1897 ± 44
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Рис. 4. Хронология формирования типов донных отложений в проливе стур-фьорд.
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материалом. Анализ гранулометрического соста-
ва керна 5 позволил сделать заключение о не-
устойчивости условий осадконакопления. По-
верхностный слой осадков на этом участке про-
лива представлен глинистым илом, который
формировался приблизительно с 1995 г. С 1970-х
до 1990-х гг. условия соответствовали накопле-
нию более грубого осадочного материала – ила. В
нижележащем слое осадков, образованном с
1960-х по начало 1970-х гг., вновь отмечается на-
копление тонкодисперсных глинистых илов. По
всей глубине вскрытия (0–11 см) осадочная тол-
ща сложена песчанистым илом, механический
состав которого близок к составу илистого песка.
По количественным показателям смены типа
донных отложений не отмечено.

ХРОНОЛОГИЯ И СКОРОСТИ 
ОСАДКОНАКОПЛЕНИЯ

Результаты измерения удельной активности
изотопов показали, что в нижних горизонтах
вскрытой кернами 1 и 5 осадочной толщи не до-
стигнуто “вековое” равновесие между “избыточ-
ным” 210Pb и исходным 226Ra и (рис. 3а, 3б), что за-
трудняет определение нижней границы возраста
донных отложений, отобранных на севере и в
центре пролива. Отсутствие монотонности сни-
жения “избыточного” 210Pb в керне 1 не позволи-
ло датировать осадочные горизонты, поэтому
хронологию осадконакопления в северной части
Стур-фьорда реконструировали по косвенным
признакам с использованием литературных дан-
ных (Winkelmann, Knies, 2005). В керне 5, несмот-

ря на низкое содержание “избыточного” 210Pb в
верхнем слое, и отсутствие “векового” равнове-
сия в нижних слоях, наблюдалась монотонность
экспоненциального снижения удельной актив-
ности радионуклида вдоль профиля. Возраст оса-
дочных слоев в центре пролива определяли по
210Pb, при этом возраст нижнего слоя уточняли по
распределению 137Cs.

Равновесие между “избыточным” 210Pb и ис-
ходным 226Ra достигнуто только в керне 6 (гори-
зонт 8–10 см) (рис. 3в), что позволило достоверно
восстановить хронологию современного осадко-
накопления в южной части пролива Стур-фьорд.
Хронология формирования типов донных отло-
жений в различных зонах седиментации пред-
ставлена на рис. 4. Ниже представлено описание
возраста осадочных горизонтов для северной,
центральной и южной частей пролива Стур-
фьорд.

Скорости седиментации, рассчитанные с по-
мощью PF модели (Sanchez-Cabeza, Ruis-Fer-
nandes, 2012), представлены на рис. 3 и в Прило-
жении 1, табл. 1–3. На рис. 5 представлена схема
изменения скорости осадконакопления в проли-
ве Стур-фьорд за определенные промежутки вре-
мени и многолетняя динамика климатических ха-
рактеристик среды.

Северная часть пролива Стур-фьорд (керн 1)
В керне 1 во всей вскрытой осадочной толще

был обнаружен техногенный радионуклид 137Cs
(рис. 4). Высокое содержание 137Cs в нижних го-
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ризонтах керна не позволило установить ниж-
нюю временную границу реконструируемого пе-
риода. В связи с этим для оценки возраста отло-
жений мы использовали данные, полученные в
2001 г. (Winkelmann, Knies, 2005). Было показано,
что в северной части пролива хронологически пер-
вое появление 137Cs в профиле донных отложений
отмечено на горизонте 9.5 см. Начало формирова-
ния этого слоя было датировано 1952-м годом. По
нашим данным скорость современного осадкона-
копления составила 2.5 см, за последние 18 лет (с
2001 по 2019 гг.) (табл. 2). При такой скорости
слой отложений, депонированный в 1952 г., пред-
положительно, должен залегать на глубине 12 см.
Этот показатель позволил нам рассчитать сред-
нюю скорость осадконакопления с середины
прошлого века по 2019 г., которая составляет
0.18 см/год. При такой скорости осадконакопле-
ния возраст нижнего слоя отобранного нами керна
(6–8 см) определен 1976-м годом. Это сопоста-
вимо с возрастом, определенным по “избыточ-
ному” 210Pb (табл. 2; рис. 4). Дальнейшее датиро-
вание осадочных слоев выше горизонта 6–8 см
проводили с помощью рассчитанной средней
скорости осадконакопления. Пик удельной ак-
тивности 137Cs отмечен в слое 4–6 см, что, веро-
ятно, отражает максимальное поступление в
пролив радиоизотопа с атлантическими водами,
загрязненными стоками завода “Селлафильд” в
1975–1979 гг. Рассчитанное время трансокеани-
ческого переноса 137Cs из Ирландского моря в
пролив Стур-фьорд составляет 8–9 лет (Kautsky,
1988). Этот пик датируется 1988 г., что соответ-
ствует возрасту осадочного слоя, рассчитанному
по “избыточному” 210Pb.

В последней четверти прошлого века в северной
части пролива Стур-фьорд отмечено снижение тем-
пов седиментации. Если в период 1952–2001 гг.
средняя скорость осадконакопления составляла
0.2 см/год, то с 1976 по 2019 гг. она варьировала в
пределах 0.11–0.16 см/год. С учетом полученных
нами данных средняя скорость за период 1952–
2019 гг. составляет приблизительно 0.18 см/год.
При этом минимальные значения отмечены с
1988 по 2006 гг., что связанно с похолоданием в
1980-х (рис. 2). Прирост скорости седиментации
начался с 2006 (до 0.15 см/год) и наблюдается по
настоящее время (рис. 5).

Центральная часть пролива Стур-фьорд (керн 5)

Характеристика центральной части пролива
отображена в данных керна 5. В нижних осадоч-
ных слоях пробы также не достигнуто равновесие
между “избыточным” 210Pb и исходным 226Ra. От-
сутствие равновесия свидетельствует, что возраст
нижних слоев не превышает 100–120 лет (менее
5 периодов полураспада “суммарного” 210Pb). Од-
нако наблюдаемая монотонность экспоненци-

ального снижения 210Pb вдоль профиля керна поз-
волила рассчитать скорость осадконакопления и
возраст осадочных горизонтов (рис. 4). Нижнюю
границу определяемого периода уточняли по ли-
тературным данным (Winkelmann, Knies, 2005).
Накопление 137Cs в профиле этого керна отражает
интегральное поступление радионуклида с атмо-
сферными выпадениями (испытания ядерного
оружия в 1950–1960-е гг.) и с трансокеаническим
переносом (поступление сбросов Селлафильда в
1970–1980-е гг.). Присутствие техногенного 137Cs
в нижнем слое керна подтверждает, что осадоч-
ная толща 0–12 см сформировалась после начала
испытаний ядерного оружия. В хронологической
модели по данным 2001 г. первое появление 137Cs
в осадках центральной части пролива отмечено
на горизонте 9.5 см, что соответствует 1952 г.
(Winkelmann, Knies, 2005). Средняя скорость
осадконакопления с 1952 по 2001 гг. должна со-
ставлять 0.15 см/год. При этом к началу ХХ в. бы-
ла отмечена тенденция роста скорости седимен-
тации на шельфе Шпицбергена в целом (Za-
jączkowski et al., 2004).

Для определения скорости осадконакопления
после 2001 г. нами использованы данные анализа
“избыточного” 210Pb. По этим данным с 2001 г. по
2019 г. в центральной части пролива Стур-фьорд
сформировался слой донных отложений около
4 см (табл. 2). Соответственно слой отложений,
сформированный в 1952 году должен залегать на
глубине около 13.5 см. Таким образом, возраст от-
ложений нижней границы взятого нами керна
(12 см), скорректированный по “избыточному”
210Pb, можно датировать ориентировочно 1962-м
годом. (рис. 4). В динамике скорости осадконакоп-
ления в центральной части пролива выражена мно-
голетняя тенденция роста. С 2010 г. по 2019 г. она со-
ставляла 0.3 см/год. Ранее, с 1993 г. по 2010 г. сред-
няя скорость седиментации составляла 0.12 см/год.
С 1971 г. по 1993 г. она была ещё ниже и оценива-
лась 0.09 см/год (рис. 5).

Южная часть пролива Стур-фьорд (керн 6)

В керне 6, отобранном в южной части пролива
техногенный 137Cs обнаружен во всей толще
вскрытых отложений (табл. 2). Минимум удель-
ной активности 137Cs был отмечен в слое 8–10 см.
Вероятно, формирование этого горизонта про-
изошло в период до начала испытаний ядерного
оружия, следовые концентрации радионуклида
могут быть обусловлены его диффузией из выше-
лежащих слоев. Пик удельной активности 137Cs,
измеренный в слое осадков на глубине 6–8 см,
можно отнести к максимуму атмосферных выпа-
дений 1950–1960-х гг. после испытаний ядерного
оружия на Новой Земле (Appleby, 2001). Повыше-
ние удельной активности 137Cs слоях выше 4–6 см



ГЕОХИМИЯ  том 68  № 5  2023

ХРОНОЛОГИЯ СОВРЕМЕННОГО ОСАДКОНАКОПЛЕНИЯ 529

(рис. 4) связано с поступлением в составе атланти-
ческих вод радиоактивных сбросов западноевро-
пейских радиохимических предприятий (Kautsky,
1988).

В южной части пролива с 1897 по 1954 гг. тем-
пы осадконакопления не превышали 0.04 см/год
(Приложение 1, табл. 3). Однако, начиная с сере-
дины прошлого века, скорость седиментации
увеличивалась. К концу 1950-х она составляла
0.12 см/год. В период с 1960 по 1999 гг. отмечается
спад скорости седиментации до 0.07 см/год. С на-
чала 2000-х по настоящее время наблюдается уве-
личение скорости седиментации по нашим рас-
четам до 0.1 см/год (рис. 5). Таким образом, в юж-
ной устьевой части пролива также наблюдается
устойчивая многолетняя тенденция возрастания
темпа осадконакопления за последние 60–70 лет,
с отмеченным снижением значений в 1980-х, что
совпадает с периодом изменения климатических
условий в Арктике.

ОБСУЖДЕНИЕ

Очень важное влияние на формирование типа
донного осадка и размер частиц, оседающих на
дно, оказывает припайный лед, транспортирую-
щий обломочный материал из волноприбойной
зоны в приглубые части пролива. Тающий на от-
крытой акватории припайный лёд постепенно те-
ряет захваченный у берега гравийно-галечный
материал и дополняет мелкодисперсные донные
отложения приглубых участков грубообломочны-
ми частицами (табл. 1). Роль ледового припая хо-
рошо отражена в северной части на станциях 1–3.
Кратковременные периоды похолодания средины
1970-х–начала 1980-х гг. а затем конца 1980-х–кон-
ца 1990-х гг. (Анциферова и др., 2014; Nordli et. al.,
2014) привели к смене типа осадка и увеличению
в нем грубообломочных фракций вначале в север-
ной оконечности пролива, а затем и в его цен-
тральной части (рис. 4, станции 2–3). В этих ча-
стях бассейна роль припайной ледовой седимен-

Рис. 5. Схема изменения скорости осадконакопления в проливе стур-фьорд и многолетняя динамика климатических
характеристик среды.
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тации наиболее высока. Достоверная связь
скорости седиментации с климатическими фак-
торами отсутствует (Приложение 2, табл. 1). В то
же время, наблюдается обратная корреляционная
связь между температурой воздуха и долей гра-
вийно-галечных включений в донных отложени-
ях, что подтверждает роль ледового седиментогене-
за в этой части бассейна (Приложение 2, табл. 1).
При смягчении температурных условий снижа-
ются образование припайных льдов и объем вы-
носимого в пролив грубого каменного материала,
что влияет на формирование литотипа отложе-
ний (Приложение 2, табл. 1).

В центральной части пролива на скорость
осадконакопления наибольшее влияние оказыва-
ет температурный режим воздушной среды. По-
холодание с 1960-х по 1980-е отразилось на смене
типов донных отложений (рис. 4) До 1970-х гг.
здесь происходило отложение глинистого ила.
После 1970-х гг. накапливался более грубый оса-
док – ил. Отмечается зависимость доли пелито-
вой и гравийно-галечной фракций в донных от-
ложениях от температурного режима (Приложе-
ние 2, табл. 2). Смена типа донных отложений
связана с увеличением поступления пелита в теп-
лый период и в меньшей степени с увеличением
мощности припайных льдов в холодный период.
С потеплением климата вначале 2000-х гг. вновь
формируются отложения глинистого ила. С по-
вышением суммы положительных температур в
осадках увеличивается содержание органическо-
го вещества (Приложение 2, табл. 2).

Южная устьевая часть пролива находится за
пределами какого-либо влияния ледовой при-
пайной седиментации. В этом секторе основны-
ми факторами формирования литотипа донных
отложений становятся морские течения. Полу-
ченные данные не позволяют выявить чёткую
статистическую взаимосвязь между темпами се-
диментации и климатом, однако следует отме-
тить, что осадконакопление характеризуется тен-
денцией возрастания в период смягчения клима-
тических условий (рис. 5).

Гидродинамический режим определяется
сложной системой вдоль береговых, приливо-от-
ливных и ветровых течений, распространяющих-
ся до дна (Loeng, Saetre, 2001). Придонные тече-
ния препятствуют накоплению в устьевой части
мелкодисперсного материала. На протяжении
всего хронологического ряда вскрытых керном
донных отложений с конца 1890-х гг. до настоя-
щего времени литотип донных отложений не из-
менялся. Осадки представлены песчанистыми
илами.

Сравнительные графики многолетних измене-
ний скорости осадконакопления, среднегодовой
температуры, средних температур в холодные и
теплый периоды года представлены на рис. 5.

Таким образом, климатические условия диф-
ференцировано влияют на седиментацию в про-
ливе Стур-фьорд. Повышение среднегодовых
температур воздуха способствует деградации лед-
ников и выносу ледникового “молока” в пролив.
В центре и на юге пролива (керн 5, 6) с 1970-х с
ростом температуры воздуха увеличивается ско-
рость седиментации (рис. 5). На севере пролива
(керн 1) темпы седиментации зависят от основ-
ных климатических факторов в меньшей мере.
Литотип донных отложений изменяется в зависи-
мости от смены температурного режима воздуш-
ной среды на севере (керн 1) и в центре пролива
(керн 5) (Приложение 2, табл. 1, 2). На юге Стур-
фьорда литотип осадков в настоящее время опре-
деляется придонным течением. Полученные ре-
зультаты позволяют предположить, что основным
компонентом климата, определяющим седимен-
тацию в настоящее время, является температура
воздуха.

ВЫВОДЫ
С 1950-х гг. и по настоящее время в проливе

Стур-фьорд периодически изменялись условия
седиментации, вызванные флуктуациями клима-
та и прежде всего температурой нижних слоев ат-
мосферы. Это вызывало смену литотипа осадков
на севере и в центральной части пролива в период
похолодания с 1970 по 1995 гг. На юге пролива
смены литотипов донных отложений не наблюда-
лось. Осадконакопление в этой части бассейна в
большей степени зависит от придонных течений.
В течение исследуемого периода скорость осад-
конакопления в проливе варьировала в пределах
от 0.11 до 0.16 см/год на севере, от 0.09 до
0.3 см/год в центре и от 0.04 до 0.12 см/год на юге.
Максимальное влияние ледовой седиментации
на скорость осадконакопления в проливе отмеча-
лось в период 1970–1980 гг. В настоящее время
фактором, определяющим седиментогенез в про-
ливе, является температура воздуха. Однако седи-
ментация в проливе Стур-фьорд не является
устойчивой системой, ее условия и механизмы
способны изменяться в будущем.

Авторы выражают глубокую благодарность ре-
цензентам и редколлегии журнала “Геохимия” за
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научной статьи.
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19–20 апреля 2022 г. в Москве прошел очередной Всероссийский ежегодный семинар по экспе-
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ства минералов, расплавов и флюидов; планетология, метеоритика и космохимия; физико-хими-
ческие свойства геоматериалов; экспериментальная геоэкология; методика и техника экспери-
мента. В работе семинара приняло участие 200 ученых, треть из них, молодые из 40 Российских
научных Институтов и 8 зарубежных организаций, представлено более 140 докладов.
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ПЛЕНАРНОЕ ЗАСЕДАНИЕ
На пленарном заседании было заслушано два

научных доклада. Шацкий А.Ф. (НГУ, ИГМ СО
РАН, ГЕОХИ РАН), Бехтенова А.Е., Подбородни-
ков И.В., Арефьев А.В., Виноградова Ю.Г. (НГУ,
ИГМ СО РАН), Литасов К.Д. (ИФВД РАН) пред-
ставили обзор экспериментальных данных о фа-
зовых взаимоотношениях в силикатных системах
с CO2 при давлениях 3–6.5 ГПа. Авторы обсудили
основные реакции, контролирующие солидусы
карбонатизированных мантийных пород (пери-
дотитов и эклогитов) в номинально безводных
условиях и в присутствии воды. Рассмотрели вли-
яние H2O, Na2O и K2O на реакции плавления, со-
ставы образующихся расплавов и область их P–T
устойчивости. Во втором докладе Котельников А.Р.,
Чевычелов В.Ю., Сук Н.И., Коржинская В.С. (ИЭМ
РАН), Котельникова З.А. (ИГЕМ РАН) оценили
условия и механизм образования тантало-ниоби-
евого оруденения на основе изучения раствори-
мости тантало-ниобатов в гранитных расплавах в
зависимости от состава и Т–Р параметров. Пока-
зали возможность накопления Ta, Nb в процессе
магматической дифференциации и образования

специфичных Li-F гранитов, содержание тантала
и ниобия в которых возрастает примерно на по-
рядок относительно исходных магм гранитных
батолитов (типа Хангилайского плутона). Экспе-
риментально определили фазовые соотношения в
системе тантало-ниобат – кварц – раствор фторида
калия в широком интервале Р–Т параметров. Та-
ким образом, экспериментально продемонстри-
ровали возможность образования тантало-нио-
биевых месторождений по двухстадийной модели
процесса рудогенеза, теоретически предсказан-
ной в работах Г.П. Зарайского и Ф.Г. Рейфа.

ФАЗОВЫЕ РАВНОВЕСИЯ 
ПРИ ВЫСОКИХ P–T ПАРАМЕТРАХ

Арефьев А.В., Шацкий А.Ф., Бехтенова А.Е.,
Подбородников И.В. (НГУ, ИГМ СО РАН),
Литасов К.Д. (ИФВД РАН) экспериментально
изучали системы Kfs + Dol ± Jd ± Di ± Na2CO3 при
3–6 ГПа. Солидус системы Kfs + Dol установлен
при 1200°C/3 ГПа, 1100°C/4/4.5 ГПа и 1050°С/6
ГПа. Состав солидусного расплава изменяется в
следующей последовательности: L(карб) + L(сил)
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при 3 ГПа, L(сил) при 4.5 ГПа, L(карб) при 6 ГПа.
Введение натрия в систему в виде Jd + Di приво-
дило к стабилизации карбонатного расплава,
обогащенного натрием, при 3 ГПа/1050°C и суже-
нию области калиевого карбонатного расплава за
счет расширения области жидкостной несмеси-
мости при 6 ГПа. Добавления натрия в систему в
виде Jd расширяло область устойчивости натро-
вого карбонатного расплава в сторону низких
температур при 3 ГПа, расширяло область жидкост-
ной несмесимости при 4 и 4.5 ГПа, а также область
калиевого карбонатного расплава при 6 ГПа. До-
бавление натрия в виде Na2CO3 приводило к стаби-
лизации натро-калиевого карбонатного расплава в
широком диапазоне температур и давлений и значи-
тельному сужению P–T области жидкостной несме-
симости. Арефьев А.В., Шацкий А.Ф., Бехтенова А.Е.,
Подбородников И.В. (НГУ, ИГМ СО РАН), Лита-
сов К.Д. (ИФВД РАН) исследовали систему пелит-
CO2 при 3–6 ГПа. Сравнение солидуса безводно-
го карбонатизированного пелита с водосодержа-
щим показало, что в присутствии воды солидус
системы понижается на ~200°C при 2.5–3 ГПа и
~75°C при давлениях ≥5 ГПа без значительного
изменения состава солидусного расплава. Бен-
делиани А.А. (геол. ф-т МГУ, ГЕОХИ РАН), Ере-
мин Н.Н. (геол. ф-т МГУ), Бобров А.В. (геол. ф-т
МГУ, ГЕОХИ РАН, ИЭМ РАН) экспериментально
исследовали системы перидотит–K2CO3–H2O и
базальт–K2CO3–H2O при давлении 7 ГПа в диа-
пазоне температур 900–1200°C. Сделали вывод о
возможности кристаллизации титансодержащих
флогопитов только в условиях корово-мантийно-
го взаимодействия. Бехтенова А.Е., Шацкий А.Ф.,
Подбородников И.В., Арефьев А.В. (НГУ, ИГМ СО
РАН), Литасов К.Д. (ИФВД РАН) изучали составы
карбонатного расплава в равновесии с перидоти-
том при 6 ГПа и 1200–1500°C. Определили, что
калий-содержащий (26–35 мас. % K2O) карбонат-
ный расплав с Ca# 30–34 находится в равновесии
с лерцолитом, а расплавы с Сa# 10–20 и 40 нахо-
дятся в равновесии с гарцбургитом и верлитом со-
ответственно. Отметили, что с повышением тем-
пературы от 1200 до 1500°C концентрация SiO2 в
карбонатном расплаве увеличивается от 1 до 11–
12 мас. %. Бехтенова А.Е., Шацкий А.Ф., Аре-
фьев А.В., Подбородников И.В. (ИГМ СО РАН,
НГУ), Литасов К.Д. (ИФВД РАН) исследовали
взаимодействие фонолитового и карбонатитово-
го расплавов с перидотитом при 6 ГПа и 1200–
1500°C. Выяснили, что взаимодействие сопро-
вождается реакцией, в результате которой SiO2 и
Al2O3 из фонолитового расплава реагируют с оли-
вином с образованием ортопироксена и граната,
в то время как K2O и CO2 поглощаются сосуще-
ствующим карбонатным расплавом. Бутвина В.Г.
(ИЭМ РАН), Сафонов О.Г. (ИЭМ РАН, геол. ф-т
МГУ), Спивак А.В., Лиманов Е.В. (ИЭМ РАН), Во-

робей С.С. (ГЕОХИ РАН), Бондаренко Г.В., Ван К.В.
(ИЭМ РАН) представили результаты эксперимен-
тального изучения кристаллизации хромсодер-
жащих K-Ba-титанатов магнетоплюмбитовой груп-
пы (имэнгита и хоторнеита) в системе хромит-ру-
тил/ильменит в присутствии флюида H2O–CO2–
KCO3/BaCO3 при давлениях 3.5 и 5.0 ГПа и темпе-
ратуре 1200°C, моделирующих процессы образо-
вания этих фаз в ходе метасоматоза перидотитов
верхней мантии. Выявили зависимость содержа-
ния Cr в титанатах от давления. Виноградова Ю.Г.,
Шацкий А.Ф., Подбородников И.В., Арефьев А.В.
(НГУ, ИГМ СО РАН), Литасов К.Д. (ИФВД РАН)
рассмотрели реакцию пиропа с CO2 с обеих сто-
рон путем изучения фазовых взаимоотношений в
системах Mg3Al2Si3O12 + 3CO2 и 3MgCO3 + 3SiO2 +
+ Al2O3 в интервале 3–6 ГПа, 900–1500°C при
длительности опытов до 170 часов. Такой подход,
позволил обосновать термодинамическое поло-
жение данной реакции и установить нижний пре-
дел устойчивости пиропа с CO2 по температуре
при давлениях от 3 до 6 ГПа. Гирнис А.В. (ИГЕМ
РАН), Булатов В.К. (ГЕОХИ РАН), Вудланд А.,
Брай Г.П., Хёфер Х. (Университет Гете, ФРГ) изу-
чали окислительно-восстановительные взаимо-
действия между модельными перидотитами и ме-
таосадками или эклогитами в присутствии угле-
рода в системах, не содержащих железо, при
10 ГПа и 1200–1500°C. Реакции осуществлялись
за счет диффузии кислорода и углерода вдоль
межзерновых каналов. Перенос основных катио-
нов приводил к образованию карбонатизирован-
ного перидотита и алмазосодержащего эклогита.
Рассмотренные процессы могут объяснять суще-
ствование богатых алмазом эклогитов и малым
количеством алмазов в перидотитовых ксеноли-
тах. Горбачев Н.С., Костюк А.В., Горбачев П.Н.,
Некрасов А.Н., Султанов Д.М. (ИЭМ РАН) иссле-
довали плавление и фазовые соотношения в си-
стеме FeS–Fe–C при 4 ГПа, 1400°C, а также пове-
дение Re при FeS–FeC расслоении Fe–S–C рас-
плава. Жимулев Е.И., Чепуров А.И., Сонин В.М.,
Чепуров А.А., Похиленко Н.П. (ИГМ СО РАН) экс-
периментально определяли взаимодействие ким-
берлита с металлическим железом при 4 ГПа и
1500°С. Полученные результаты свидетельствуют
о неустойчивости карбонатной составляющей
кимберлита в восстановительных условиях ста-
бильности металлического железа. Иванов М.В.
(ИГГД РАН) на основе полученных ранее уравне-
ний состояния тройных систем H2O–CO2–CaCl2
и H2O–CO2–NaCl вывел уравнение состояния
четверной системы H2O–CO2–NaCl–CaCl2 и по-
строил соответствующую численную термодина-
мическую модель. Искрина А.В. (геол. ф-т МГУ,
ИЭМ РАН), Бобров А.В. (геол. ф-т МГУ, ГЕОХИ
РАН, ИЭМ РАН), Спивак А.В. (ИЭМ РАН), Кузь-
мин А.В. (ИФТТ РАН), Чаритон С. (Центр передо-
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вых источников излучения, Ун-т Чикаго, США),
Федотенко Т. (Институт физики материалов при
экстремальных условиях, ФРГ), Дубровинский Л.С.
(Баварский Геоинститут, ФРГ) определили усло-
вия образования, границы фазовых переходов и
изменение физических свойств постшпинелевых
фаз в различных химических системах в широком
P–T диапазоне. Сделали обобщение имеющихся
данных, а также изучили условия образования и
структурные особенности высокобарных фаз в
системах Ca–Al–O(+Fe) и Mg–Al–Cr–O. Йоси-
мовска А.В. (МГУ), Оганов А.Р. (Сколтех) пред-
приняли попытку создания геохимической
классификации химических элементов под дав-
лениями 0, 200 и 500 ГПа. Исследование основы-
валось на модели геохимической классификации
В.М. Гольдшмидта. Карпович З.А. (ИГМ СО РАН)
рассмотрел морфологические особенности алма-
за, выращенного на затравках импактных алмазов
Попигайской астроблемы в системе Fe–Ni–C.
Костюк А.В., Горбачев Н.С., Горбачев П.Н., Некрасов
А.Н., Султанов Д.М. (ИЭМ РАН) провели экспе-
риментальное изучение системы базальт–FeS–
Fe–C при параметрах верхней мантии, что пред-
ставляет интерес в связи с проблемами ранней
дифференциации космических тел, химического
состава метеоритов и магматических сульфидных
месторождений. Кузюра А.В., Литвин Ю.А. (ИЭМ
РАН) при давлении 6.0 ГПа и температуре 700–
1400°C исследовали влияние повышенных содер-
жаний С–О–Н-флюида на возможность пери-
тектической реакции оливина, ее температуру,
составы реакционных фаз, точку стартового со-
става в мантийных силикат-флюидных магмати-
ческих системах: оливин–жадеит–диопсид –
(5 мас. % С–О–Н) и алмазообразующей силикат –
(Mg–Fe–Ca–Na–карбонат) – (7.5 мас. % С–О–Н).
Лиманов Е.В., Бутвина В.Г., Сафонов О.Г., Ван К.В.,
Воробей С.С. (ИЭМ РАН) изучали реакции образо-
вания K-рихтерита при 3 ГПа и 1000°С. Устано-
вили, что образование K-рихтерита зависит не
только от щелочности флюида, но и от соотноше-
ния самих щелочных компонентов. Лин В.В., Че-
пуров А.А., Туркин А.И. (ИГМ СО РАН) продемон-
стрировали результаты исследования кристалли-
зации оливинов при разложении серпентина в
присутствии хромита и корунда. Литасов К.Д.
(ИФВД РАН), Шацкий А.Ф., Бехтенова А.Е., Под-
бородников И.В. (ИГМ СО РАН, НГУ) представили
результаты исследований по взаимодействию
мантийных пород и минералов с SiC при 6 ГПа и
1100–1500°С. Показали, что при 6 ГПа происхо-
дит достаточно быстрое реакционное взаимодей-
ствие SiC с минералами и породами мантии с об-
разованием металлических фаз и высокомагнези-
альных силикатов и хромитов. Это означает, что
они не могут находиться в равновесии, как это
утверждалось ранее для ряда офиолитовых перидо-
титов и хромититов, а также вулканических пород,

таких как базальты и кимберлиты. Матросова Е.А.
(ГЕОХИ РАН), Бобров А.В. (ГЕОХИ РАН, геол. ф-т
МГУ), Бинди Л. (ун-т Флоренции), Ирифуне Т. (ун-т
Эхиме) исследовали поля стабильности Na-Ti-пи-
роксена (Na(Mg0.5Ti0.5)Si2O6) при 10–24 ГПа и 1000–
1300°C на многопуансонном аппарате высокого
давления. Определили, что в зависимости от P-T
условий основными фазами, полученными в
опытах, являются Na-Ti-пироксен (при 10 ГПа) и
Na-мэйджорит в ассоциации со стишовитом и
фазой Na(Ti1.5Mg0.5)O4 со структурой кальциофер-
рита (при 16 ГПа). С увеличением давления до
24 ГПа образовывался MgSiO3 бриджманит с высо-
ким содержанием натрия и титана. Новоселов И.Д.,
Пальянов Ю.Н., Борздов Ю.М. (ИГМ СО РАН) для
изучения взаимодействия CO2- и CO2–H2O-флю-
идов с гранатами эклогитового и лерцолитового
парагенезисов провели эксперименты в ячейке с
буферирующим гематитовым контейнером при
6.3 ГПа, 950–1550°C длительностью 5–100 ч. В ка-
честве исходных веществ использованы гранаты
из ксенолитов эклогита и гранатового лерцолита,
графит, а также оксалат серебра или щавелевая
кислота как источник флюида. Установили, что в
экспериментах происходят перекристаллизация
графита и гранатов, а также частичная карбона-
тизация последних с образованием коэсита, киа-
нита, (Al,Cr)2O3 и карбонатной фазы. Выявленные
закономерности могут быть рассмотрены как воз-
можные индикаторы углекислого метасоматоза
мантийных пород. Пальянов Ю.Н., Хохряков А.Ф.,
Куприянов И.Н. (ИГМ СО РАН) провели экспери-
ментальное обоснование индикаторов генезиса
алмаза. По данным изучения реальной структу-
ры алмаза установили, что кислородсодержащие
центры (1065 см–1) являются индикаторами
окислительных условий (ƒО2 между ССО и
ССО-0.5 лог. ед.), а кремний-вакансионные цен-
тры характерны только для ультра-восстановлен-
ных сред (ƒО2 ≤ IW). Индикаторами неметалличе-
ских сред являлись высокие содержания азота
(≥1000 ppm) в алмазах и водородсодержащие цен-
тры. Включения углеводородов и низкие концен-
трации азота (50–200 ppm) характерны для алма-
зов, синтезированных в металл-углеродных рас-
плавах. Подбородников И.В., Шацкий А.Ф.,
Федораева А.С., Арефьев А.В., Бехтенова А.Е.
(НГУ, ИГМ СО РАН), Литасов К.Д. (ИФВД РАН)
представили экспериментальные данные по фа-
зовым T–X диаграммам систем NaCl–CaCO3–
MgCO3 и KCl–CaCO3–MgCO3 при 6 ГПа и 1000–
1600°C. В свете полученных данных обсудили воз-
можную генетическую связь соляных и карбонати-
товых расплавов/флюидов в мантии Земли. Похмел-
кин Н.С., Шацкий А.Ф., Бехтенова А.Е., Подбородни-
ков И.В., Арефьев А.В. (НГУ, ИГМ СО РАН),
Литасов К.Д. (ИФВД РАН) получили новые экс-
периментальные данные по фазовым взаимоот-
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ношениям в системах 2Phl + 3Dol, 2Ph + 3Dol,
Phl + 3Cal и Ph + 3Cal в интервале давлений 3–6 ГПа
при 900–1100°C. Ращенко С.В. (ИГМ СО РАН, НГУ),
Дружбин Д.А., Crichton W. (ESRF), Шацкий А.Ф.
(ИГМ СО РАН, НГУ) использовали технику син-
хротронной монохроматической дифракции in situ
в прессе большого объёма, с помощью которой,
удалось охарактеризовать кристаллическую струк-
туру полиморфных модификаций CaCO3 в диапа-
зоне 3–10 ГПа и 1100–2000 K и-обнаружить новую
модификацию “calcite-Vb”, относящуюся к струк-
турному типу KClO3. Ращенко С.В., Шацкий А.Ф.
(ИГМ СО РАН, НГУ) провели экспериментальное
исследование поведения структуры Na-Ca-бер-
банкита при высоком давлении. Сагатов Н.Е.
(ИГМ СО РАН), Литасов К.Д. (ИФВД РАН) на ос-
нове расчетов из первых принципов в рамках тео-
рии функционала плотности определили фазо-
вые взаимоотношения в системе Fe–C при 100–
400 ГПа и 0–4000 K. Расчеты свободной энергии
Гиббса показали, что Fe7C3-Pbca является энерге-
тически более выгодной модификацией, чем
Fe7C3-P63mc при давлениях внутреннего ядра
Земли и температурах выше 2100–2800 K. Сага-
тов Н.Е., Гаврюшкин П.Н., Сагатова Д.Н. (ИГМ
СО РАН), Литасов К.Д. (ИФВД РАН) продемон-
стрировали, что исследование фазовых взаимоот-
ношений и P-T диаграмм соединений железа с
легкими элементами при высоких давлениях яв-
ляется одной из ключевых задач определения со-
става и структуры ядра Земли. Представили ре-
зультаты поиска стабильных соединений и их
структур в системах Ni–X и Fe–X (X = C, N, P)
при 100–400 ГПа. Сагатова Д.Н., Гаврюшкин П.Н.,
Шацкий А.Ф., Сагатов Н.Е., Банаев М.В. (ИГМ СО
РАН, НГУ), Литасов К.Д. (ИФВД РАН) в рамках
теории функционала плотности рассмотрели си-
стему CaO–CO2. Показали, что в системе поми-
мо известного CaCO3 при давлении ∼10 ГПа ста-
билизируются три новых соединения, Сa2CO4,
Ca3CO5 и CaC2O5. В CaO-обогащенной части об-
разуются ортокарбонаты кальция в двух фазах,
Ca2CO4-Pnma (CaO⋅CaCO3) и Ca3CO5-Cmcm
(2CaO⋅CaCO3). Структуры ортокарбонатов со-
держали изолированные группы [CO4]-тетраэдров
и являлись структурными аналогами силикатов
кальция и бария. Сагатова Д.Н., Шацкий А.Ф., Га-
врюшкин П.Н., Сагатов Н.Е. (НГУ, ИГМ СО РАН),
Литасов К.Д. (ИФВД РАН) представили результа-
ты расчетов реакций взаимодействия Ca2CO4 и
CaC2O5 с главными и второстепенными минера-
лами-фазами мантии Земли в диапазоне давле-
ний 20–100 ГПа и температур 300–2000 K на ос-
нове теории функционала плотности с помощью
метода решеточной динамики в рамках квазигар-
монического приближения. Слободов А.А. (ГТИТУ,
Ун-т ИТМО), Шорников С.И., (ГЕОХИ РАН), Мелен-
тьев А.В., Осипов П.Е., Ефимов Р.Д. (Ун-т ИТМО)

проводили термодинамическое определение фа-
зовых ассоциаций по составу продуктов их испа-
рения. Показали корректность и высокую эффек-
тивность предлагаемого метода для исследования
самых сложных геохимических систем и процес-
сов. Федькин В.В. (ИЭМ РАН) рассмотрел условия
происхождения контрастных серий пород в коро-
вых эклогит-глаукофансланцевых комплексах.
Черткова Н.В. (ИЭМ РАН), Бурова А.И. (МГУ, ИЭМ
РАН), Спивак А.В., Захарченко Е.С., Литвин Ю.А.,
Сафонов О.Г. (ИЭМ РАН), Бобров А.В. (МГУ, ИЭМ
РАН) применили различные экспериментальные
методики исследования минеральных ассоциа-
ций и фаз Н2О, захваченных в виде включений в
алмазах, в диапазоне давлений от 4 до 8 ГПа и
температур от 500°С до 1250°С. Наблюдения in situ
с использованием ячейки с алмазными наковаль-
нями выявили кристаллизацию льда VII в ассоци-
ации с минералами ильменита и оливина при
охлаждении от 890°C при 4 ГПа, что согласуется с
данными, полученными для природных образ-
цов. С другой стороны, нагрев этой ассоциации
до 1200°C при давлении 6 ГПа приводил к образо-
ванию новой минеральной ассоциации, ильмени-
та, пироксена и клиногумита. Полученные экспе-
риментальные результаты могут быть использова-
ны для реконструкции термобарического режима
захвата минеральных и флюидных включений при
росте и перемещении алмаза в литосфере. Шарапо-
ва Н.Ю., Бобров А.В. (геол. ф-т МГУ), Спивак А.В.
(ИЭМ РАН) поставили серию экспериментов при
7.0 ГПа и 900–1600°C на твердофазовой установ-
ке тороидного типа (“наковальня с лункой”) в
ИЭМ РАН, в результате чего была построена фа-
зовая Т-Х диаграмма системы FeS-NiS. Согласно
полученным результатам, в изученном диапазоне
составов образовывалась непрерывная серия
твердых растворов сульфидных минералов. Про-
следили эволюцию состава моносульфидного
твердого раствора и сульфидного расплава в усло-
виях алмазной фации глубинности при измене-
нии температуры.

ОБРАЗОВАНИЕ И ДИФФЕРЕНЦИАЦИЯ 
МАГМ

Арискин А.А., Бармина Г.С., Николаев Г.С. (геол.
ф-т МГУ, ГЕОХИ РАН) представили ретроспек-
тиву работ по геохимической термометрии зем-
ных и лунных магматических пород. Детально об-
судили базовые принципы подхода, который сло-
жился в 80-х гг. прошлого столетия при попытках
генетической интерпретации магматических пород
из реголита Моря Кризисов на Луне, доставленного
на Землю АМС Луна-24. Асавин А.М., Сенин В.Г.
(ГЕОХИ РАН) рассмотрели модели формирования
мельтейгит-якупирангито-ийолитовой щелочной
фазы Гулинского плутона (дифференциация, вы-
плавление из эклогитовой мантии и др.). Данные
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по составам минералов в якупирангитах и рас-
плавных микровключений использовали для
оценки физико-химических условий эволюции
этих расплавов. Асавин А.М., Шубин И.И., Серо-
ва Л.Д. (ГЕОХИ РАН) изучали реакции высокого
давления в четырех различных генерациях клино-
пироксена из щелочных якупирангитов Гулинского
плутона. Бычков Д.А., Коптев-Дворников Е.В. (геол.
ф-т МГУ) решали проблему равновесности зака-
лочных экспериментов в системах силикатный
расплав – твердые фазы и предложили подходы к
ее решению. Бычков Д.А., Романова Е.С., Коптев-
Дворников Е.В. (геол. ф-т МГУ) вывели уравнение
(композитометр) для расчета равновесия рас-
плав–оливин в диапазоне от “сухих” до водона-
сыщенных систем. Когарко Л.Н. (ГЕОХИ РАН)
рассмотрела генезис кальцитовых карбонатитов в
процессе плавления метасоматизированной ман-
тии. Взаимосвязи между стеклом, сульфидом и
карбонатом позволили предположить, что сили-
катные, сульфидные и богатые Ca карбонатито-
вые расплавы находились в равновесии друг с
другом и возникли в результате частичного плав-
ления метасоматизированного и верлитизирован-
ного перидотита. На основе этих данных была раз-
работана двухэтапная модель образования карбона-
тита, богатого кальцитом: первая стадия –
метасоматическая верлитизация и карбонатизация
мантийного субстрата; вторая стадия частичное
плавление карбонатизированного верлита, при-
водящая к образованию кальциокарбонатитов.
Крук А.Н., Сокол А.Г. (ИГМ СО РАН) впервые экс-
периментально исследовали механизмы вскипа-
ния кимберлитовой магмы на начальном этапе ее
подъема с использованием кимберлитоподобных
расплавов, которые образуются за счет растворе-
ния гранатового лерцолита в модельных богатых
CO2 и H2O карбонатных расплавах при давлении
5.5 и 3.0 ГПа. Мальков Б.А. (Сыкт ГУ им. П. Соро-
кина), Куратов В.В. (ФМИ Коми НЦ УрО РАН)
рассмотрели альтернативные гипотезы проис-
хождения аномально-алмазоносной кольцевой
структуры Кумдыколь в Кокчетавском массиве
(северный Казахстан). Митяев А.С., Сафонов О.Г.
(ИЭМ РАН, геол. ф-т МГУ), Варламов Д.А. (ИЭМ
РАН) провели экспериментальное и термодина-
мическое изучение процессов дегидратации/де-
карбонатизации и частичного плавления карбонат-
содержащих пород в условиях высокотемператур-
ного метаморфизма. Пшеницын И.В., Арискин А.А.,
Николаев Г.С., Соболев С.Н. (ГЕОХИ РАН) предста-
вили результаты по оценке параметров исходной
магмы и растворимости серы в расплаве при фор-
мировании сульфидной минерализации в при-
донном плагиоперидотитовом апофизе (апофиз
DV10) Йоко-Довыренского массива. Русак А.А.,
Луканин О.А. (ГЕОХИ РАН) моделировали про-
цессы формирования в магматических системах
металлической фазы железа, которые в природ-

ных условиях реализуются в некоторых базальто-
вых магмах (например, базальты о-ва Диско), а
также могут протекать при плавлении восстанов-
ленной мантии Земли и в других планетных телах.
Построили трехкомпонентную диаграмму плав-
кости для системы SiO2–MgO–FeO и показали
область возможного выделение металлических
капель железа при ультра-восстановительных
условиях. Соболев С.Н., Пшеницын И.В. (ГЕОХИ
РАН), Арискин А.А. (геол. ф-т МГУ, ГЕОХИ РАН),
Николаев Г.С. (ГЕОХИ РАН) рассмотрели корре-
ляцию поведения меди, никеля, серы, тугоплавких
ЭПГ и хрома с CSD (распределение кристаллов по
размеру) оливина в нижней части разреза дунитов
Йоко-Довыренского массива. Шишкина Т.А., Ано-
сова, Мигдисова Н.А., Сущевская Н.М. (ГЕОХИ
РАН), используя методики LA-ICP-MS, опреде-
лили содержания элементов-примесей (Cu, Zn,
Co, Ni, Mn, Cr, Sc, V, Ca, Ti, Al, Y, Yb) во вкрап-
ленниках оливина из вулканических пород раз-
ных геологических обстановок, таких как остро-
водужные базальты, базальты срединно-океани-
ческих хребтов, высокощелочные породы
континентального вулканизма. Щекина Т.И., Зино-
вьева Н.Г. (геол. ф-т МГУ), Русак А.А. (ГЕОХИ РАН),
Хвостиков А.А. (ИПТМ РАН), Котельников А.Р.
(ИЭМ РАН), Алферьева Я.О., Граменицкий Е.Н.
(геол. ф-т МГУ) изучали кристаллизацию породо-
образующих минералов и фаз редких элементов в
обогащенной фтором модельной гранитной си-
стеме при понижении температуры от 800 до
500°C при давлении 1 кбар.

ВЗИМОДЕЙСТВИЕ В СИСТЕМАХ
ФЛЮИД–РАСПЛАВ–КРИСТАЛЛ

Алферьева Я.О., Граменицкий Е.Н., Щекина Т.И.
(геол. ф-т МГУ) исследовали взаимодействие
кальцита и фторсодержащего гранитного распла-
ва при 700°C и 1 Кбар. Получили зональную ко-
лонку, которая явилась результатом контактово-
реакционного взаимодействия кальцита и фтор-
содержащего гранитного расплава. Девятова В.Н.
(ИЭМ РАН), Симакин А.Г. (ИЭМ РАН, ИФЗ РАН),
Некрасов А.Н. (ИЭМ РАН) провели опыты при
1050°C,  = 2 Кбар и t = 24 ч по изучению ста-
бильности чистого синтетического безжелезисто-
го паргасита NaCa2Mg4Al3Si6O22(OH)2 и его взаи-
модействию с расплавами, близкими по составу к
уртиту и пироксениту. Поведение паргасита при
взаимодействии с расплавами различного состава
подтвердило эффект влияния активности кремне-
зема на стабильность амфибола. Котельников А.Р.,
Коржинская В.С., Сук Н.И. (ИЭМ РАН), Котель-
никова З.А. (ИГЕМ РАН), Ахмеджанова Г.М.,
Ван К.В. (ИЭМ РАН) для оценки фазовых отно-
шений минералов–концентраторов Nb, Ta – пи-
рохлора и танталита в интервале ТР-параметров,
отвечающих заключительным этапам магматиче-

2H OP



538

ГЕОХИМИЯ  том 68  № 5  2023

ЖАРКОВА

ского и началу гидротермального процессов, по-
ставили эксперименты по взаимодействию дан-
ных минералов с 1 М раствором KF (NaF) с до-
бавлением силикатного вещества (SiO2) в
систему. Персиков Э.С. (ИЭМ РАН), Аранович Л.Я.
(ИГЕМ РАН), Бухтияров П.Г., Шапошникова О.Ю.
(ИЭМ РАН) получили новые экспериментальные
данные по взаимодействию магматических рас-
плавов с водородом в динамическом режиме при
температуре 1200°С и давлениях водорода (10–
60 МПа), позволившие понять возможную роль
водорода в процессах, протекающих в магмах в
земной коре и вулканическом процессе в восста-
новительных условиях, когда f(O2) = 10–13–10–14.
Персиков Э.С. (ИЭМ РАН), Аранович Л.Я. (ИГЕМ
РАН), Бухтияров П.Г. Косова С.А. (ИЭМ РАН) ис-
пользовали оригинальную установку высокого
газового давления и впервые выполнили экспе-
рименты по взаимодействию железа с метаном
при температуре 900°С и давлении 100 МПа. Ре-
зультаты опытов сопоставили с расчетами состава
С–Н флюида, равновесного с металлической фа-
зой с фиксированным содержанием углерода.
Персиков Э.С. (ИЭМ РАН), Аранович Л.Я. (ИГЕМ
РАН), Бухтияров П.Г., Некрасов А.Н. Косова С.А.
(ИЭМ РАН) установили, что, несмотря на высо-
кий восстановительный потенциал системы
Н2-андезитовый расплав, реакции окисления во-
дорода и восстановления оксидов Fe в расплаве
не идут до конца. Отметили, что структура и раз-
меры экспериментально полученных металличе-
ских обособлений хорошо согласуются с природ-
ными данными о находках небольших количеств
металлической фазы, прежде всего железа в маг-
матических породах различного состава и генези-
са в условиях земной коры. Расс И.Т. (ИГЕМ
РАН), Шмулович К.И. (ИЭМ РАН) провели экспе-
риментальное исследование модельной фосфат-
но-карбонатной системы с фтором. Родкин М.В.,
Рукавишникова Т.А. (ИТПЗ РАН) проанализиро-
вали данные по микроэлементному (МЭ) составу
гидротермальных вод Большого Кавказа в сравне-
нии с МЭ составом нефти и грязевулканических
вод Предкавказья и Закавказья и ряда других регио-
нов (в частности, Камчатки). Ходоревская Л.И., Вар-
ламов Д.А. (ИЭМ РАН) при T = 750°С, P = 500 МПа в
условиях градиента температуры и давления
внутри ампулы воспроизвели опыты по выносу
Si, Al, K, Na из гранитного стекла Gl и их переотло-
жению на амфиболите с образованием гранитного
стекла Gl1. Хохряков А.Ф., Крук А.Н., Сокол А.Г. (ИГМ
СО РАН) представили результаты по растворению
алмаза в расплавах, образующихся при плавле-
нии неизмененного кимберлита из трубки Удач-
ная-Восточная (Якутия) и модельного карбона-
тита при 6.3 ГПа, 1200–1400°C и fO2 от буфера ни-
кель-бунзенит (NNO) до NNO + 3.1 лог. ед.,
моделируя условия, характерные для перидотито-

вого источника кимберлитовых магм в субконти-
нентальной литосферной мантии. Установили,
что наиболее агрессивными средами по отноше-
нию к алмазу в исследованном интервале Т–fO2
являлись обогащенные водой расплавы. Скорость
растворения алмаза возрастала во всех исследован-
ных системах при увеличении fO2 и температуры.
Шацкий А.Ф., Подбородников И.В., Бехтенова А.Е.,
Арефьев А.В. (ИГМ СО РАН), Литасов К.Д. (ИФВД
РАН) исследовали влияние катионного состава
карбонатов на их взаимодействие с металличе-
ским железом при 6–6.5 ГПа и 1000–1500°С.

ГИДРОТЕРМАЛЬНЫЕ РАВНОВЕСИЯ 
И РУДООБРАЗОВАНИЕ

Алексеев В.А. (ГЕОХИ РАН) изучал коллоидный
перенос металлов гидротермальными растворами.
Балицкая Е.Д. (ИЭМ РАН), Плотникова И.Н. (ИПИ
АН РТ), Балицкий В.С. (ИЭМ РАН), Пиронон Ж.,
Баррес О., Ранди А. (Université de Lorraine), Балиц-
кая Л.В., Бубликова Т.М., Голунова М.А., Сетко-
ва Т.В. (ИЭМ РАН), Петров С.М., А.И. Лахова
(КНИТУ) экспериментальным путем выясняли
реальные источники жидких и газовых углеводо-
родов при восполнении и подпитке истощенных
месторождений нефти и газа. Коржинская В.С.
(ИЭМ РАН) продемонстрировала результаты по-
ведения марганца, железа, натрия и кальция при
растворении природных минералов танталита и
пирохлора в растворах (m HF + 0.5m HCl) при T =
= 300–550°C, P = 100 МПа в присутствии кисло-
родного буфера Co-CoO. Коржинская В.С., Кото-
ва Н.П. (ИЭМ РАН) рассмотрели влияние состава
раствора и температуры на растворимость окси-
дов тантала и ниобия, танталита и пирохлора во
фторидно-хлоридных флюидах. Лаптев Ю.В.
(ИГМ СО РАН) осуществил расчетное моделиро-
вание миграционного состава форм золота в суль-
фатно-хлоридно-углекислотных флюидах. Лахо-
ва А.И., Петров С.М. (КНИТУ), Балицкий В.С.
(ИЭМ РАН), Плотникова И.Н. (ИПИ АН РТ),
Сеткова Т.В., Балицкая Л.В., Бубликова Т.М., Го-
лунова М.А. (ИЭМ РАН) экспериментально изуча-
ли влияние гидротермального флюида на измене-
ние нефтяных углеводородов различных геноти-
пов. Редькин А.Ф., Котова Н.П. (ИЭМ РАН)
выяснили особенности взаимодействия шеелита
с растворами HCl при 400 и 500°С, 100 МПа и раз-
личных fO2 по экспериментальным и расчетным
данным. Тарнопольская М.Е., Николаева И.Ю.,
Лубкова Т.Н., Бычков А.Ю. (геол. ф-т МГУ) опре-
деляли растворимость HfO2 в зависимости от
концентрации NaF-HF при 300–350°С и давле-
нии насыщенного пара воды при 400°С, 1 кбар.
Таусон В.Л., Липко С.В., Смагунов Н.В., Бабкин Д.Н.,
Белозерова О.Ю. (ИГХ СО РАН) изучали влияние
фугитивности серы на коэффициенты распреде-
ления и сокристаллизации основных металличе-
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ских изоморфных примесей, а также некоторых
благородных металлов в сфалерите (Ag, Au, Pt и
Pd) при 450°С, 1 кбар.

СИНТЕЗ МИНЕРАЛОВ
Бутвина В.Г. (ИЭМ РАН), Сафонов О.Г. (ИЭМ

РАН, геол. ф-т МГУ), Спивак А.В., Лиманов Е.В.
(ИЭМ РАН), Воробей С.С. (ГЕОХИ РАН), Бонда-
ренко Г.В., Ван К.В. (ИЭМ РАН) представили ре-
зультаты экспериментального исследования кри-
сталлизации хромсодержащих K-Ba-титанатов
магнетоплюмбитовой группы в системе хромит-
рутил/ильменит в присутствии флюида H2O–
CO2–KCO3/BaCO3 при давлениях 3.5 и 5.0 ГПа и
температуре 1200°C, моделирующие процессы
образования этих фаз в ходе метасоматоза пери-
дотитов верхней мантии. Ковалев В.Н. (МГУ, ИЭМ
РАН), Сеткова Т.В., Балицкий В.С., Калинин Г.М.
(ИЭМ РАН), Боровикова Е.Ю. (МГУ) показали,
что кристаллы твердого раствора α-Si1 – xGexO2
являются перспективными монокристалличе-
скими пьезоэлектриками, обладающими более
высокими в сравнение с кварцем пьезоэлектри-
ческими характеристиками и представили новые
экспериментальные данные по выращиванию
кристаллов α-Si1 – xGexO2 в борнокислых раство-
рах. Ковальская Т.Н., Ермолаева В.Н. (ИЭМ РАН),
Чуканов Н.В. (ИПХФ РАН), Варламов Д.А. (ИЭМ
РАН), Ковальский Г.А. (геол. ф-т МГУ, ИЭМ РАН),
Калинин Г.М., Чайчук К.Д. (ИЭМ РАН) с целью
воссоздания физико-химических условий обра-
зования типоморфного минерала ультращелоч-
ных комплексов – эвдиалита провели экспери-
менты по его синтезу. Осадчий В.О., Чареев Д.А.
(ИЭМ РАН), Абрамова В.Д. (ИГЕМ РАН) синтезиро-
вали мультиэлементный стандарт на основе галени-
та для анализа методом LA ICP-MS. Сеткова Т.В.,
Спивак А.В. (ИЭМ РАН), Кузьмин А.В. (ИФТТ
РАН), Балицкий В.С. (ИЭМ РАН), Шершнева И.Н.
(ИЭМ РАН, ИПХФ РАН), Бубликова Т.М. (ИЭМ
РАН), Лазаренко В.А., Дороватовский П.В. (КИСИ)
в термоградиентных гидротермальных условиях
при температуре 600/650°C и давлении 100 МПа
получили кристаллы Ge,Ga-оксида размером до
100 мкм. Комплексный анализ (РСА, КР- и ИК-
спектроскопия) кристаллов показал, что данная
кристаллическая фаза синтезирована впервые.

ТЕРМОДИНАМИЧЕСКИЕ СВОЙСТВА 
МИНЕРАЛОВ, РАСПЛАВОВ И ФЛЮИДОВ

Воронин М.В., Осадчий Е.Г., Бричкина Е.А.,
Осадчий В.О. (ИЭМ РАН) методом измерения элек-
тродвижущих сил (ЭДС) в системе Ag–Au–Te в тем-
пературном диапазоне 332–485 K определили тер-
модинамические свойства креннерита (AgAu4Te10
или AgAu3Te8) в полностью твердотельной электро-
химической ячейке. Гриценко Ю.Д. (геол. ф-т МГУ,

Мин. музей им. А.Е. Ферсмана РАН), Дедушенко С.К.
(хим. ф-т МГУ), Паутов Л.А. (Мин. музей им. А.Е.
Ферсмана РАН), Голубев Я.В. (хим. ф-т МГУ), Ви-
гасина М.Ф., Мельчакова Л.В. Огородова Л.П.
(геол. ф-т МГУ) провели исследование химиче-
ского состава стурманита из рудника Н’Чванинг 2
(ЮАР) и рассчитали его химическую формулу.
Иванов М.В., Александрович О.В. (ИГГД РАН) при
помощи метода классической молекулярной ди-
намики произвели расчет степени диссоциации
NaCl в водном флюиде для большого набора то-
чек в диапазоне T = 400–1000°C и P = 0.2–20 кбар
при моляльных концентрациях от 0.05 до 2 m. Ре-
зультаты расчета позволили создать простую
численную модель для константы диссоциации
в зависимости от P, T и концентрации NaCl. Ко-
ролева О.Н. (ГЕОХИ РАН) изучала бинарные стек-
лообразующие системы M2O–GeO2 и М2O–SiO2
(где М – щелочной металл) методом физико-хи-
мического моделирования на основе минимиза-
ции свободной энергии в области температур до
1500 К. Котельников А.Р., Сук Н.И. (ИЭМ РАН),
Котельникова З.А. (ИГЕМ РАН) собрали сводку ме-
тодов оценки РТ-параметров природных процес-
сов в Земной коре, основанных на эксперимен-
тальном изучении: межфазового распределения
главных, малых, редких элементов и изотопов;
распределения элементов между неэквивалентны-
ми позициями структуры минералов; фазовых от-
ношений во флюидных включениях в породообра-
зующих минералах. Осадчий Е.Г., Осадчий В.О.
(ИЭМ РАН), Поляков В.Б. (ГЕОХИ РАН) определяли
устойчивость высокобарной синтетической фазы
AgTe3 при стандартных условиях. Слободов А.А. (СПб
ГТИ(ТУ), Ун-т ИТМО), Шорников С.И. (ГЕОХИ
РАН), Радин М.А. (СПХФУ), Ворожцова Ю.С., Кле-
пова А.Н. (Ун-т ИТМО) на основе процедур экспер-
тизы, расчета, оценки, согласования информации
разработали базы стандартных термодинамических
свойств для широкого круга неорганических, орга-
нических веществ и компонентов водных раство-
ров в широкой области температур и давлений,
комплекс компьютерных программ для извлече-
ния необходимой информации. Соколова Т.С.
(ИЗК СО РАН), Филиппова А.И. (ИТПЗ РАН,
ИЗМИРАН), Дорогокупец П.И. (ИЗК СО РАН) на
основе свободной энергии Гельмгольца построи-
ли уравнения состояния трех фаз MgSiO3 и рас-
считали их термодинамические и термоупругие
свойства при заданных P–T параметрах. Тюрин А.В.
(ИОНХ РАН), Полотнянко Н.А. (Гос. ун-т “Дуб-
на”), Чареев Д.А. (ИЭМ РАН, Гос. ун-т “Дубна”),
Попов Е.А., Згурский Н.А. (Гос. ун-т “Дубна”), Пу-
занова И.Г. (РХТУ) изучали термодинамические
характеристики дителлуридов рутения и плати-
ны, синтетических аналогов природных минера-
лов, необходимые для проведения физико-химиче-
ского моделирования условий образования место-
рождений благородных металлов. Чареев Д.А.
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(ИЭМ РАН, Гос. ун-т “Дубна”), Полотнянко Н.А.
(Гос. ун-т “Дубна”), Тюрин А.В. (ИОНХ РАН), Га-
ничев Я.А. (Гос. ун-т “Дубна”) провели синтез и
исследовали новые термодинамические свойства
кестерита, который представляет научный инте-
рес и может быть использован, например, в тон-
коплёночной фотовольтаике. Шапошникова О.Ю.
(ИЭМ РАН), Симакин А.Г. (ИФЗ РАН, ИЭМ РАН),
Тютюнник О.А. (ГЕОХИ РАН) представили пред-
варительные экспериментальные данные по вли-
янию хлора на растворимость платины и других
металлов в системе с высокой фугитивностью
СО. Шорников С. И., Яковлев О. И. (ГЕОХИ), Ми-
наев В. С. (Рамблер Групп), используя полуэмпи-
рическую модель (Шорников, 2019), рассчитали
термодинамические свойства расплавов в систе-
ме Na2O–Al2O3. Шорников С.И., Яковлев О.И.
(ГЕОХИ), Слободов А.А. (СПб ГТИ) провели теоре-
тические расчеты термодинамических свойств
расплавов в системе K2O–Al2O3 при высоких тем-
пературах (1200–2500 K).

ПЛАНЕТОЛОГИЯ, МЕТЕОРИТИКА 
И КОСМОХИМИЯ

Бадеха К.А. (ГЕОХИ РАН, УрФУ), Демидова С.М.
(ГЕОХИ РАН) отметили структурные особенности
плессита в атаксите Гоба как индикатор ударного
процесса. Баренбаум А.А. (ИПНГ РАН) рассмот-
рел физическую модель, которая связывает су-
перконтинентальную цикличность с интенсив-
ными бомбардировками Земли галактическими
кометами в эпохи попадания Солнца в спираль-
ные рукава и струйные потоки Галактики. Барен-
баум А.А. (ИПНГ РАН), Шпекин М.И. (КФУ) пред-
положили, что бассейн Восточный на Луне мог
быть создан кометами, выпавшими на Луну в
конце последней бомбардировки. Воропаев С.А.,
Федулов В.С., Душенко Н.В., Наймушин Г.С., Кри-
венко А.П. (ГЕОХИ РАН) проводили эксперимен-
ты по ступенчатой дегазации хондритов типов
LL, L, H, которые показали существенное содержа-
ние азота в общем составе выделяемых газов. В свя-
зи с этим, авторы рассмотрели возможность влия-
ния фазовых переходов полевых шпатов при нагре-
ве на объемную диффузию азота. Генералова Е.А.,
Дорофеева В.А. (ГЕОХИ РАН) провели оценку со-
отношения масс ледяной и тугоплавкой компо-
ненты в первичных телах внешней части солнеч-
ной небулы. Рассмотрели состав газовой фазы
для различных регионов диска, получили макси-
мальные оценки отношения массы ледяной ком-
поненты к массе тугоплавкой компоненты для
региона Главного астероидного пояса, регионов
Юпитера и Сатурна и транснептунового региона.
Демидова С.И., Рязанцев К.М., Бадеха К.А. (ГЕОХИ
РАН) применили современные аналитические
методы для изучения минеральной ассоциации
поздних стадий кристаллизации высокоалюми-

ниевых базальтов “Луны-16”. Дунаева А.Н., Крон-
род В.А., Кусков О.Л. (ГЕОХИ РАН) рассмотрели
влияние органического вещества на тепловой ре-
жим и структурные характеристики частично
дифференцированного Титана. Иванов А.А., Се-
вастьянов В.С., Шныкин Б.А., Долгоносов А.А.
(ГЕОХИ РАН), Лауринавичус К.С. (ИБФМ РАН),
Смирнова Л.Л. (ИПТС, г. Севастополь) предложи-
ли экспериментальную модель синтеза органиче-
ских соединений на этапе предбиологической
стадии Земли при генерации ультразвука при-
брежной морской галькой. Ипатов С.И. (ГЕОХИ
РАН) рассчитал вероятности выпадений на пла-
неты и Луну тел, выброшенных с Земли при ее
столкновении с телами ударниками. Кронрод Е.В.,
Кронрод В.А., Кусков О.Л. (ГЕОХИ РАН) провели
моделирование тепловой эволюции Луны, разде-
ленной на кору, верхнюю, нижнюю мантии, зону
пониженной вязкости (LVZ) и ядро в соответствии
с геофизическими ограничениями. Кронрод В.А.,
Дунаева А.Н., Кусков О.Л. (ГЕОХИ РАН) обсудили
применительно к частично дифференцированно-
му Титану два вероятных механизма теплопере-
носа – глобальную конвекцию в мантии и льдах
высокого давления и теплоперенос посредством
движения жидкой фазы в вертикальных каналах
(heat-pipe). Рассмотрели ограничения на размеры
силикатного ядра и параметры каменно-ледяной
мантии. Куражковский А. Ю., Цельмович В.А. (ГО
“Борок” ИФЗ РАН) впервые обнаружили возрас-
тание поступления самородных металлов на зем-
ную поверхность в ходе эпизода смены геомагнит-
ной полярности, что может служить фактографиче-
ским подтверждением гипотезы А.А. Баренбаума.
Куюнко Н.С. (ГЕОХИ РАН) предложила методику
идентификации внеземного вещества по соотно-
шению естественной и наведенной рентгенов-
ским излучением термолюминесценции. Устано-
вила зависимость высоты пика и интенсивности
термолюминесцентного свечения от ударного
класса равновесных обыкновенных хондритов и
рассчитала величину ударной нагрузки. Лаврен-
тьева З.А., Люль А.Ю. (ГЕОХИ РАН) методом
ИНАА определили содержания литофильных и
сидерофильных микроэлементов в магнитных и
немагнитных размерных фракциях из энстатито-
вого хондрита Atlanta EL6. Лепешкин С.В., Бату-
рин В.С., (ГЕОХИ РАН), Оганов А.Р. (Сколтех) с
помощью эволюционного алгоритма, реализо-
ванного в программе USPEX, рассчитали опти-
мальные структуры молекул CnHm в широком
диапазоне составов (1 ≤ n ≤ 20, m ≤ 2n + 2), что поз-
волило объединить различные гомологические
ряды УВ в единый общий контекст. Построили
карты стабильности, которые служат ориентиром
для оценки вероятности наблюдения тех или
иных молекул в различных средах. Луканин О.А.,
Жаркова Е.В., (ГЕОХИ РАН) обобщили получен-
ные данные по измерению собственной летуче-
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сти кислорода (fO2) стекол импактного проис-
хождения при температурах 800–1100°С и 1 атм.,
используя метод твердых электролитических яче-
ек. Объектами исследования выбрали образцы
различных типов тектитов из европейской (мол-
давиты) и австрало-азиатской (индошиниты, фи-
липпиниты, австралиты) полей рассеяния, а также
импактиты из двух ударных кратеров Жаманшин
(Казахстан) и Эльгыгытгын (Россия). Люль А.Ю.,
Лаврентьева З.А. (ГЕОХИ РАН) для уточнения
процессов образования отдельных компонентов
энстатитовых ахондритов получили данные по
составу тонкозернистого металла матрицы и
крупных изолированных частиц обрита Norton
County. Никитин С.М. (Лаб. петромеханики ООО
“ЛС-КАМ”) провел статистический анализ грану-
ломтрического состава продуктов разрушения
обыкновенных хондритов в условиях неоднород-
ного сжатия. Сорокин Е.М. (ГЕОХИ РАН), Гераси-
мов М.В., Зайцев М.А. (ИКИ РАН), Щербаков В.Д.
(геол. ф-т МГУ), Рязанцев К.М., Крашенинни-
ков С.П., Яковлев О.И., Слюта Е.Н. (ГЕОХИ РАН)
построили экспериментальную модель образова-
ния нанофазного металлического железа в рего-
лите Луны. Уварова А.В., Агапкин А.И. (ГЕОХИ
РАН) представили экспериментальное исследо-
вание лунного грунта-аналога Vi-75 (имитирует
физические и механические свойства поверх-
ностного лунного реголита) при отрицательных
температурах. Устинова Г.К. (ГЕОХИ РАН) обсуди-
ла базовые процессы разделения вещества при фор-
мировании планетарных систем. Фисенко А.В., Се-
менова Л.Ф., Павлова Т.А. (ГЕОХИ РАН) рассмот-
рели вопрос о фазе носителе изотопно-аномальной
компоненты Хe-pr2 в обогащенных наноалмазами
фракциях метеоритов. Хисина Н.Р., Бадюков Д.Д.
(ГЕОХИ РАН) изучали гипергенные изменения
металл-сульфидных ассоциаций в палласите
Сеймчан и в железном метеорите Дронино. Цель-
мович В.А. (ГО “Борок” ИФЗ РАН), Максе Л.П.
(БГУТ, Беларусь) показали морфологию и состав
магнетитовых микросфер как продуктов разру-
шения метеороидов в атмосфере Земли, выделен-
ных из осадочных пород в сравнении с микросфе-
рами, образующимися в технологических про-
цессах плавления.

ФИЗИКО-ХИМИЧЕСКИЕ 
СВОЙСТВА ГЕОМАТЕРИАЛОВ

Бубликова Т.М., Балицкий В.С., Некрасов А.Н.,
Сеткова Т.В. (ИЭМ РАН), Крикунова П.В. (геол. ф-т
МГУ) провели экспериментальное исследование
влияния концентрации растворов аммиака на раз-
меры кристаллов малахита в процессе их массовой
кристаллизации. Вигасина М.Ф. (геол. ф-т МГУ),
Гриценко Ю.Д. (геол. ф-т МГУ, Мин. музей РАН),
Дедушенко С.К. (хим. ф-т МГУ), Огородова Л.П.),
Мельчакова Л.В. (геол. ф-т МГУ) с помощью Ра-

мановской и Мёссбауэровсой спектроскопий изу-
чали стурманит из рудника Н’Чванинг 2 (ЮАР).
Галынина О.В. (геол. ф-т МГУ), Гриценко Ю.Д.
(геол. ф-т МГУ, Мин. музей РАН), Вигасина М.Ф.,
Мельчакова Л.В. Ксенофонтов Д.А., Огородова Л.П.
(геол. ф-т МГУ) исследовали образец рруффита
из коллекции А.А. Годовикова, собранной в 1953 г.
в зоне окисления арсенидного никель-кобальто-
вого месторождения Хову-Аксы (республика Ты-
ва, Россия). Гриценко Ю.Д. (геол. ф-т МГУ, Мин.
музей РАН), Ксенофонтов Д.А. (геол. ф-т МГУ),
Паутов Л.А. (Мин. музей РАН), Мельчакова Л.В.,
Вигасина М.Ф., Огородова Л.П. (геол. ф-т МГУ)
провели рентгенографическое исследование
стурманита из рудника Н’Чванинг 2 (ЮАР). Гри-
ценко Ю.Д. (геол. ф-т МГУ, Мин. музей РАН), Ви-
гасина М.Ф., Мельчакова Л.В., Ксенофонтов Д.А.,
Огородова Л.П. (геол. ф-т МГУ) занимались рент-
генографическим, термическим и КР-спектро-
скопическим изучением пектолита из карбонати-
товых массивов Карело-Кольской и Маймече-
Катуйской щелочных провинций. У Жуйсян, Ря-
ховская С.К. (геол. ф-т МГУ), Гриценко Ю.Д.
(геол. ф-т МГУ, Мин. музей РАН) изучали образо-
вание редкоземельных фосфатов из проявления
Сфеновое (Восточный Памир, Таджикистан).
Ковалев В.Н. (МГУ, ИЭМ РАН), Спивак А.В., Сет-
кова Т.В., (ИЭМ РАН), Боровикова Е.Ю. (МГУ), За-
харченко Е.С. (ИЭМ РАН) с помощью КР-спек-
троскопии исследовали кристаллы твердого рас-
твора Si1 – xGexO2 со структурой α-кварца при
давлении до 30 ГПа. Кошелев А.В., Осадчий Е.Г., Ки-
рюхина Г.В. (ИЭМ РАН) твердофазным методом
получили кристаллы состава Ni3Cu2Sn со струк-
турным типом CuAu и изучили их магнитные
свойства. Кузин А.М. (ИПНГ РАН) предложил гео-
механическую модель Земной коры в области
нефтегазообразования. Федяева М.А. (геол. ф-т
МГУ), Лепешкин С.В. (ГЕОХИ РАН), Оганов А.Р.
(Сколтех) с помощью эволюционного алгоритма,
реализованного в программе USPEX, провели
глобальную оптимизацию кластеров серы, содер-
жащих от 2 до 26 атомов. На основе этих данных
определили наиболее устойчивые (“магические”)
кластеры, которые должны обладать наибольшей
распространенностью. Хайрулина А.И. (геол. ф-т
МГУ), Гриценко Ю.Д. (геол. ф-т МГУ, Мин. музей
РАН), Вигасина М.Ф., Мельчакова Л.В. (геол. ф-т
МГУ) занимались спектроскопическим и терми-
ческим изучением темно-синего берилла из Гор-
но-Бадахшанской области, Таджикистан. Цель-
мович В.А. (ИФЗ РАН, Борок), Дороничева Е.В.
(Лаб. доистории) исследовали микроструктуры и
состав кремневых артефактов из слоев 7 и 8 грота
Сосруко в Приэльбрусье.
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ЖАРКОВА

ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНАЯ ГЕОЭКОЛОГИЯ
Агапкин И.А. (ГЕОХИ РАН) провел сравнение

гранулометрического состава камчатского вулка-
нического пепла с лунным реголитом. Гришанце-
ва Е.С., Лубкова Т.Н., Николаева И.Ю. (геол. ф-т
МГУ) обсудили результаты применения процеду-
ры SBET (Simplified Bioaccessibility Extraction
Test) для оценки биодоступности тяжелых метал-
лов (Cd, Co, Cr, Cu, Ni, Pb, Zn, Fe, Mn) из донных
осадков. Жариков А.В., Мальковский В.И., Юдин-
цев С.В. (ИГЕМ РАН) изучали проницаемость об-
разцов горных пород для оценки коллоидной ми-
грации радионуклидов. Котельников А.Р., Ах-
меджанова Г.М. (ИЭМ РАН), Криночкина О.К.
(НИУ МГСУ), Белоусова Е.О. (ИЭМ РАН) для
оценки возможности переработки экологически
опасных отвалов шунгитового вещества (п-ов За-
онежье, Карелия) провели опыты по их гидроли-
тическому выщелачиванию. Попутно оценива-
лась степень извлечения полезных рудных ком-
понентов из углеродсодержащего вещества
шунгитовых пород, являющихся природным
концентратором ряда рудных (Ni, Cu, Zn, Cd) и
редких (REE, Mo, U) элементов. Котова Н.П.
(ИЭМ РАН) экспериментальным путем изучала
растворимость Nb2O5 в растворах KF при 550°С,
50–500 МПа. Кулешова М.Л. (геол. ф-т МГУ),
Данченко Н.Н. (Почвенный институт им. В.В. До-
кучаева), Шимко Т.Г. (геол. ф-т МГУ) оценили
иммобилизующую способность глинистых мате-
риалов как геохимических барьеров для радио-
нуклидов. Мартынов К.В., Захарова Е.В. (ИФХЭ
РАН) провели эксперименты по одновременному
выщелачиванию модельной алюмофосфатной стек-
ломатрицы РАО подземной водой и поровой диф-
фузии выщелоченных элементов через глинистые
материалы барьеров безопасности глубинного хра-
нилища и зон милонитизации вмещающих пород.
Мельникова И.М., Каленова М.Ю., Сапрыкин Р.В.
(ВНИИХТ), Юдинцев С.В. (ИГЕМ РАН) исследова-
ли поведение минералоподобных матриц для им-
мобилизации редкоземельно-актинидной фрак-
ции в условиях гидротермального воздействия.
Миронов Д.Д. (ГЕОХИ РАН, Ин-т Экологии
РУДН), Основина А.А., Багаутдинова А.С. (Ин-т

Экологии РУДН) изучали химико-минералогиче-
ский состав грунта эолово-аккумулятивного
комплекса Сарыкум методом РФА и с примене-
нием сканирующей электронной микроскопии.
Янин Е.П. (ГЕОХИ РАН) исследовал состав реч-
ной эпифитовзвеси (РЭ) – осадочного материа-
ла, накапливающегося на макрофитах, на необ-
ходимость изучения которого указывал В.И. Вер-
надский.

МЕТОДИКА И ТЕХНИКА ЭКСПЕРИМЕНТА

Зайцев В.А. (ГЕОХИ РАН) представил Add-Ins
надстройку для MS Excel, которая дает пользова-
телю доступ к востребованным при минералого-
геохимической работе константам (атомным ве-
сам, распространенностям элементов) и опера-
циям (нормализация к хондриту и примитивной
мантии, перевод химических анализов в фор-
мульные единицы. Надстройка доступна на сайте
ГЕОХИ http://www.geokhi.ru/publishing/DocLib/
Lab14/Geokhi_Z.xlam. Автором также разработа-
на программа для MS Excel, позволяющая прово-
дить в электронных таблицах наиболее востребо-
ванные при обработке минералого-геохимиче-
ских данных математические операции, которая
доступна на сайте ГЕОХИ http://www.geokhi.ru/
publishing/DocLib/Lab14/Inequality_Z.xlam. Зино-
вьева Н.Г., Щекина Т.И. (геол. ф-т МГУ), Русак А.А.
(ГЕОХИ РАН), Хвостиков А.А. (ИПТМ РАН), Ко-
тельников А.Р. (ИЭМ РАН), Бычков А.Ю., Алфе-
рьева Я.О. (геол. ф-т МГУ) сравнили результаты
применения нескольких типов анализа вещества
при изучении силикатных и фторидных фаз в си-
стеме Si–Al–Na–K–Li–F–O–H, содержащей
редкоземельные элементы. Молчанов В.П. (ДВГИ
ДВО РАН), Медков М.А., Юдаков А.А. (ИХ ДВО
РАН) предложили технологию извлечения титана
из ильменитовых руд и россыпей Ариадненской
интрузии ультрабазитов (Приморье).

Работа выполнена по теме Госзадания ГЕОХИ
РАН.

Ссылка на Труды ВЕСЭМПГ 2022: http://
www.geokhi.ru/DocLab17/RASEMPG_2022.pdf


