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В статье представлены новые и  обобщены результаты предыдущих многолетних геохронологи-
ческих и  изотопно-геохимических исследований мезотермальных золоторудных месторождений 
орогенного типа крупнейшей в  мире Ленской металлогенической провинции, а  также дана оценка 
существующим представлениям об  их генезисе. На  основе геохронологических данных доказывает-
ся наличие трех рудообразующих событий, проявленных в регионе в палеозойское время. С ранним 
позднеордовикско-раннесилурийским (450–430  млн лет назад) событием связана крупномасштаб-
ная прожилково-вкрапленная золото-сульфидная минерализация в  неопротерозойских углеродис-
тых терригенно-карбонатных породах Байкало-Патомского складчатого пояса (БПП). По  времени 
рудообразование совпадает с развитием в регионе метаморфических процессов. Возобновление гидро-
термальной деятельности в БПП, приведшей к формированию жильной золото-кварцевой минерали-
зации, произошло в среднекаменноугольное (340–330 млн лет назад) время и была вызвана посткол-
лизионным гранитоидным магматизмом. Наиболее позднее рудообразующее событие приходилось 
на раннепермское (290–280 млн лет назад) время и было проявлено исключительно в докембрийских 
структурах Байкало-Муйского складчатого пояса (БМП). Оно было синхронно с развитием в регионе 
внутриплитного щелочного и субщелочного магматизма.
Новые, а  также ранее опубликованные изотопно-геохимические данные (прежде всего, 87Sr/86Sr, 
143Nd/144Nd, Pb-Pb и δ34S) свидетельствуют о том, что мезотермальные рудообразующие системы Север-
ного Забайкалья были неоднородны по своим изотопным характеристикам, что отличает их от рудно-
магматических (intrusion related type) систем. Сравнительный анализ изотопного состава Sr, Nd и Pb руд 
и пород региона, включая одновозрастные с золоторудной минерализацией магматические породы, 
доказывают ведущую роль докембрийской континентальной коры в поступлении минералообразую-
щих компонентов в гидротермальные системы золоторудных месторождений. Участие магматического 
источника вещества в генезисе орогенной золоторудной минерализации носило ограниченный харак-
тер и устанавливается только для раннепермских рудообразующих систем БМП, для которых предпо-
лагается поступление металлов из щелочных расплавов базитового состава. 
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ВВЕДЕНИЕ
Генезис мезотермальных месторождений, играю - 

щих важную роль в общем балансе добычи золота 
в  мире, относится к  числу актуальных проблем 
современной рудной геологии (Hu et al., 2002; 
Бортников, 2006; Hart, 2007; Sillitoe, 2010, 2020; Su et 

al., 2018; Vikentyev et al., 2019; Wilson et al., 2020a,b). 
В рамках этой проблемы наиболее острую дискус-
сию среди исследователей вызывает происхождение 
месторождений орогенного типа (Groves et al., 1998; 
2020a,b; Goldfarb et al., 2001, 2014; de Boorder, 2012; 
Hronsky et al., 2012; Groves, Santosh, 2016; Gaboury, 
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2019; Meyer, 2023 и  цитируемые в  них работы). 
Они приурочены к  разновозрас тным метаморфи-
ческим комплексам орогенных поясов и  для них, 
как правило, отсутствуют прямые геологические 
свидетельства связи оруденения с  магматизмом. 
В  последние годы вопросы источников вещества 
орогенных месторождений золота, геотектониче-
ских условий их образования и временной корре-
ляции рудообразующих процессов с  магматизмом 
и метаморфизмом широко обсуждается на примере 
крупных рудных провинций мира (Mao et al., 2008; 
de Boorder, 2012; Hronsky et al., 2012; Fu et al., 2012; 
Tomkins, 2013a; Groves, Santosh, 2016; Liu et al., 2019; 
Wilson et al., 2020b; Groves et al., 2020a; Wang et al., 
2022 и цитируемые в них работы).

Ленская провинция, охватывающая террито-
рию Северного Забайкалья (Россия), является 
одной из  крупнейших золоторудных провинций 
мира (Константинов, 2010а). В ее пределах извест-
но более трех десятков орогенных месторождений 
золота крупного и среднего масштаба, включая ме-
сторождение мирового класса Сухой Лог (Goldfarb 
et al., 2001, 2014). Изучение их  геологического 
строения, минерального состава руд, возраста, 
геохимических и  изотопно-геохимических ха-
рактеристик продолжается на  протяжении более 
полувека, что привело к  появлению среди иссле-
дователей разных взглядов на  их генезис (Буряк, 
1965, 1982; Митрофанов и  др., 1983; Рундквист 
и др., 1992; Дистлер и др., 1995; Лаверов и др., 2000; 
Distler et al., 2004; Ланда и  др., 2006; Кучеренко, 
2004, 2007, 2014; Корольков, 2007; Large et al., 2007; 
Русинов и др., 2008; Юдовская и др., 2011; Иванов, 
2014; Кучеренко, 2016; Попов и др., 2017; Кряжев, 
2017; Тарасова и др., 2016; Tarasova et al., 2020, 2022; 
Chugaev et al., 2022a,b).

Цели настоящей работы состояли: 1) в представ-
лении новых и в обобщении ранее опубликованных 
результатов многолетних геохронологических 
и  изотопно-геохимических исследований ороген-
ных месторождений золота Северного Забайкалья; 
2) в обсуждении на их основе вопросов корреляции 
рудообразующих, магматических и  метаморфиче-
ских процессов, проявленных в палеозойское время 
в регионе; 3) в обосновании источников минерало-
образующих компонентов, включая золото.

Используя возрастные и изотопно-геохимичес-
кие критерии, выполнена ревизия существующих 
представлений об  образовании золоторудной 
минерализации в  Северном Забайкалье. Прове-
дено их  согласование с  современными данными 
о  геотектоническом развитии региона и, в  более 
широком контексте, с  разработанными к  настоя-
щему времени концепциями генезиса орогенных 
месторождений.

ЗОЛОТОРУДНЫЕ МЕСТОРОЖДЕНИЯ 
ОРОГЕННОГО ТИПА

Определение, геолого-геохимические особенности 
и экономическая значимость

Существует большое разнообразие класси-
фикаций мезотермальных золоторудных место-
рождений, обзоры которых приведены в  работах 
(Hagemann, Cassidy, 2000; Bierlein, Crowe 2000; 
Константинов, 2010б; Хомич, Борискина, 2011; 
Викентьев и  др., 2016; Sillitoe, 2020). При их  раз-
работке исследователи использовали различные 
подходы и  основывались на  геологических, ми-
нералогических, геохимических, генетических 
и  геодинамических особенностях золоторудных 
месторождений. В  России наиболее широкое 
использование получил рудно-формационный 
подход (Петровская и  др., 1976; Сопко, 1977; Са-
фонов, 1997, 2010; Соболев, 2008; Викентьев и др., 
2016). Каждая из  предложенных классификаций 
имеет как свои преимущества, так и  недостатки. 
В  настоящей работе при типизации изученных 
месторождений Северного Забайкалья исполь-
зовалась классификация, разработанная для ме-
зотермальных месторождений золота D.I.  Groves 
и  R.J.  Goldfarb. Этими исследователями было 
выделено два основных типа: золоторудные место-
рождения, генезис которых непосредственно свя-
зан с магматическими системами (intrusion related 
type) и  орогенные (oroginic type) месторождения 
золота, происхождение которых является одним 
из наиболее обсуждаемых проблем в современной 
геологии (de Booder et al., 2012; Hronsky et al., 2012; 
Tomkins, 2013a; Gaboury, 2019; Groves et al., 2020a,b; 
Goldfarb, Pitcairn, 2023).

Термин «орогенный» применительно к  ме-
зотермальным золоторудным месторождениям 
впервые был использован J.K. Bohlke (1982) при 
описании золотоносных кварцевых жил, про-
странственно приуроченных к  докембрийским 
породам метаморфических поясов. В дальнейшем,  
благодаря работам D.I.  Groves и  R.J.  Goldfarb 
(например, Groves, 1993; Groves et al., 1995, 1998, 
2003, 2020a,b; Goldfarb et al., 2001, 2005, 2014, 
2019; Goldfarb, Groves, 2015; Groves, Santosh, 2016) 
этот термин получил широкое распространение 
в современной зарубежной научной литературе. Во 
многом этому способствовало то обстоятельство, 
что из-за разнообразия существующих классифи-
каций мезотермальных месторождений (напри-
мер, Hagemann, Cassidy, 2000; Bierlein, Crowe 
2000) возникали трудности для исследователей 
при их  описании и  сопоставлении, а  также при 
разработке генетических моделей. Предложенный 
в  работах D.I.  Groves с  соавторами (Groves, 1993; 
Groves et al., 1995, 1998) подход имеет генетическую 
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основу, связывая образование орогенных золото-
рудных месторождений с  конкретными этапами 
тектонического развития, геологическими процес-
сами, а  также обосновывая источники флюидов 
и рудных компонентов. Согласно представлениям, 
изложенным в работах (Groves et al., 2003, 2020a), 
формирование золоторудных месторождений оро-
генного типа происходило практически на  про-
тяжении всей (от  позднего архея до  кайнозоя) 
геологической истории Земли на  конвергентных 
границах в различных (например, активная конти-
нентальная окраина, посторогенная обстановка 
(decratonization)) геотектонических обстановках 
на  финальных стадиях эволюции орогена. Ру-
дообразующий процесс протекает в  условиях 
регионального метаморфизма при температурах 
350 ± 50°С в  широком диапазоне глубин (от  2 
до 15 км) с участием водно-углекислого (± CH4 ± N2)  
флюида, характеризующегося относительно низ-
кой соленостью.

На основе обобщения имеющихся литера-
турных данных по  месторождениям крупней-
ших золоторудных провинций мира D.I.  Groves 
и  R.J.  Goldfarb, а  также другие исследователи 
(Kerrich, Cassidy, 1994; Hagemann, Cassidy, 2000; 
Groves et al., 1998, 2003; Goldfarb et al., 2001, 2005) 
выделили ряд общих геологических, минерало-
гических и  геохимических черт, характерных для 
орогенных золоторудных месторождений. Среди 
них: 1) приуроченность орогенных месторождений 
к  региональным глубинным (транслитосферного 
заложения) тектоническим зонам и наличие струк-
турного контроля в  расположении рудных тел; 
2) отсутствие вертикальной и горизонтальной гео-
химической зональности как в пределах отдельных 
рудных тел, так и рудных полей в целом; 3) рудные 
тела на месторождениях представлены кварцевыми 
жилами и  прожилково-вкрапленными минерали-
зованными зонами; 4) пространственная ассоциа-
ция рудной минерализации с дайками лампрофи-
ров и  гранит-порфиров; 5)  золото присутствует 
в самородной форме и имеет высокую пробность, 
а сами руды характеризуются высоким (обычно ≥5) 
Au/Ag отношением; 6)  помимо золота и  серебра, 
руды могут обладать повышенным содержанием 
As ± B ± Bi ± Sb ± Te ± W.

В экономическом отношении золоторудные 
месторождения орогенного типа играют ведущую 
роль. Согласно имеющимся оценкам (Frimmel, 
2008; Phillips 2013; Lipson, 2014; Goldfarb et al., 2014) 
на этот тип коренных месторождений приходится 
около 40% добычи золота в мире (рис. 1). К ороген-
ному типу принадлежат более двух десятков объек-
тов мирового класса с запасами более 500 т золота 
(Goldfarb et al., 2001, 2014; Савчук, Волков, 2019). 
Среди них известные месторождения Колар (~850 т,  

Au), золотоносные кварцевые жилы которого 
локализованы в  неоархейском зеленокаменном 
поясе в  пределах Дарварского кратона Индий-
ского щита (Сафонов, 1988; Balakrishnan et al., 
1990; Goldfarb et al., 2001; Chugaev et al., 2001), 
пале опротерозойское месторождение Хоумстейк 
(~1200 т, Au), приуроченное к железистым кварци-
там архейского Вайомингского кратона (Frimmel, 
2008; Frei et al., 2009; Steadman, Large, 2016), а также 
близкое к нему по возрасту месторождение Ашан-
ти (≥2000 т, Au), рудная минерализация которого 
расположена среди палеопротерозойских метао-
садочных пород зеленокаменного пояса Ашанти 
(Западно-Африканский кратон) и представленная 
прожилково-вкрапленными рудами и  крутопада-
ющими кварцевыми жилами (Mumin et al., 1994; 
Berge, 2011; Oliver et al., 2020). Самым крупным 
из известных в настоящее время орогенных место-
рождений золота является Мурунтау (Узбекистан). 
Добытые, разведанные и  прогнозные запасы 
золота на  этом месторождении оцениваются по-
чти в 5300 т (Goldfarb et al., 2014). Раннепермская 
золоторудная минерализация на  месторождении 
образует крупномасштабные штокверковые зоны 
среди метаосадочных пород раннего палеозоя (Зо-
лоторудное месторождение Мурунтау, 1998; Morelli 
et al., 2007; Seltmann et al., 2020)

В России месторождения орогенного типа 
также являются важной частью ее золотодобыва-
ющей отрасли. К  их числу относятся, например, 
суперкрупные месторождения Сухой Лог (~1900 т,  
Au) в  Байкало-Патомском поясе (Северное За-
байкалье), Наталкинское (~1500 т, Au) в Яно-Ко-
лымском поясе (Магаданская область), Олимпиада 
(~950 т, Au) на Енисейском Кряже (Красноярский 
край) и Нежданинское (630 т, Au) в Южном Верхо-
янье (Якутия) (Савчук, Волков, 2019). Эти ме-
сторождения приурочены к  разновозрастным 
(от неопротерозоя до мезозоя) орогенным поясам, 
в  которых рудная минерализация (прожилково- 
вкрапленные руды, жильные тела) локализована 
среди метаморфизованных (включая высоко-
углеродистые) осадочных пород, а  ее положение 
контролируется тектоническими структурами 
(Буряк, Бакулин, 1998; Вуд, Попов, 2006; Гамянин 
и  др., 2000; Бортников и  др., 2007; Горячев и  др., 
2008; Голубев, 2008; Чугаев и др., 2010а; Чернышев 
и др., 2011; Волков и др., 2016; Сазонов и др., 2019; 
Sazonov et al., 2020; Vursiy et al., 2020).

Орогенные месторождения золота России

Орогенные месторождения золота присутству-
ют в  большинстве известных металлогенических 
провинций России. Наиболее древние (палео-
протерозойского возраста) небольшие по своему 
масштабу месторождения и  рудопроявления 
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(например, Талловейс, Фаддейн-Келья, Майское) 
известны в  архейских зеленокаменных поясах 
Карело-Кольской провинции (Сафонов и  др., 
2003; Ларионова и  др., 2013). Месторождения 
неопротерозойского возраста находятся на  тер-
ритории Енисейского Кряжа Саяно-Енисейской 
золоторудной провинции, ресурсный потенциал 
которой оценивается примерно в  1500  т золота. 
Здесь помимо месторождения Олимпиада, также 
известны крупные и  средние месторождения 
орогенного типа: Эльдорадо, Советское, Благо-
датное и Ведуга (Чугаев и др., 2001; Гибшер и др., 
2019; Sazonov et al., 2020). В  этой же провинции 
в  Восточном Саяне находится крупное месторо-
ждение Зун-Холбинское (Константинов, 2010в; 
Гордиенко и  др., 2016; Томиленко и  др., 2018; 
Damdinov et al., 2022; Чугаев и др., 2024). В преде-
лах Уральской провинции, для которой основные 
ресурсы (≥2000 т, Au) связаны с магматогенными 
(колчеданными и  мезотермальными) месторо-
ждениями (Сазонов и  др., 1999; Vikentyev et al., 
2021), известны многочисленные, как правило, 
мелкие позднепалеозойские золото-кварцевые 
месторождения, расположенные вблизи или 
непосредственно в зоне Главного Уральского раз-
лома в тектонизированных и метасоматизирован-
ных породах различного состава и возраста. Среди 

них, например, месторождения Ганеевское, 
Орловское, Среднеубалинское, Малый Каран 
и  Миндяк (Знаменский, Знаменская, 2011; Зна-
менский и  др., 2015; Чугаев, Знаменский, 2018). 
Мезозойские орогенные месторождения золота 
представлены в  нескольких провинциях России. 
В  Буреинско-Ханкайской (Монголо-Охотский 
пояс) провинции расположены, например, ран-
немеловые месторождения Маломыр, Токур, 
Угличкан и Эльгинское (Goldfarb et al., 2014; Ка-
дашникова и др., 2022; Sorokin et al., 2023), золо-
то-кварцевая минерализация которых локализо-
вана среди метаосадочных пород. В Верхоянской 
провинции (Верхоянский складчато-надвиговый 
пояс) находятся упомянутое выше суперкрупное 
месторождение Нежданинское с возрастом около 
130 млн лет, а также несколько более мелких ран-
немеловых месторождений и  рудопроявлений, 
например, Булар, Кузминична, Дуэт, Юр и Финн 
(Гамянин и  др., 2000; Гамянин, 2001; Горячев, 
2003; Nokleberg et al., 2005; Бортников, 2006; Борт-
ников и др., 2007; Чугаев и др., 2010b; Чернышев 
и др., 2018). К ним по возрасту близки орогенные 
месторождения в  Яно-Колымском поясе. К  их 
числу относятся суперкрупное месторождение 
Наталкинское и  крупное месторождение Кучус, 
а также меньшие по своим масштабам оруденения 

Другие (3%) Карлинский тип,
 скарновые (10%) Магматогенные

(intrusion-related)
месторождения (3%)

Колчеданные
месторождения (4%)

Орогенные
месторождения (40%)

Сu-Аu-порфировые
месторождения 

(20%)

Au-Ag-эпитермальные
месторождения

(20%)

Рис. 1. На диаграмме приведены оценки вкладов в общемировую добычу золота разных геолого-промышленных ти-
пов месторождений. Данные заимствованы из работ (Frimmel, 2008; Phillips 2013; Lipson, 2014; Goldfarb et al., 2014) 
без учета вклада россыпных месторождений и месторождения Витватерсранд (ЮАР). 
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месторождения Хангалас, Школьное и  Ветрен-
ское (Goldfarb et al., 2014; Савчук, Волков, 2019; 
Kudrin et al., 2021).

Самой крупной в  России является Ленская 
золоторудная провинция, которая также входит 
в  число крупнейших золоторудных провинций 
мира. За  почти 200-летнюю историю освоения 
здесь было добыто более 2000 т золота. В настоя-
щее время ее ресурсный потенциал оценивается 
примерно в  4000 т, а  ежегодная добыча золота 
составляет более 20  т (https://nedradv.ru/nedradv/
ru/resources/?obj=ab05b068239ede80d3dd35cf40638
bd2). Долгое время главным источником металла 
здесь являлись россыпные месторождения. Од-
нако по  мере их  истощения все больший вклад 
в  общий баланс добычи золота в  регионе стали 
вносить коренные месторождения, локализо-
ванные среди докембрийских метаморфических 
пород (Буряк, Бакулин, 1998; Константинов, 2010а 
и  др.). В  регионе известно более двух десятков 
месторождений различного масштаба (например, 
Чертово Корыто, Ходокан, Истанах, Вернинское, 
Голец Высочайший, Угахан, Красное, Ирокинда, 
Кедровское и  другие), включая месторождение- 
гигант Сухой Лог. Золоторудная минерализация 
представлена двумя основными типами: золото-
сульфидными прожилково-вкрапленными рудами 
и золото-кварцевыми жильными телами. В геоло-
гическом отношении месторождения приурочены 
к  двум крупным тектоническим структурам: 
Байкало-Патомскому и Байкало-Муйскому докем-
брийским складчатым поясам. Согласно работам 
(Goldfarb et al., 2014; Бондарь и др., 2018; Тарасова 
и  др., 2016; Tarasova et al., 2020, 2022; Chugaev et 
al., 2022 а,b; Будяк и  др., 2024 а,б), большинство 
расположенных в  этом регионе месторождений 
отнесены к орогенному типу. 

Приведенный выше обзор по  орогенным ме-
сторождениям России нельзя рассматривать как 
исчерпывающий. В  российской научной среде 
понятие «орогенные» не получило столь широкого 
распространения, как зарубежом. Вследствие это-
го зачастую затруднительно определить, к какому 
типу принадлежит то или иное месторождение 
только на  основании геологического описания, 
приводимого в  научной литературе. Сложность 
добавляет и то обстоятельство, что для многих ме-
сторождений существуют противоположные точки 
зрения как на их происхождение, так и на их при-
надлежность к  тому или иному типу. В  качестве 
примера можно привести крупное месторождение 
Дарасун, расположенное в Восточном Забайкалье. 
Согласно обзорной работе (Goldfarb et al., 2014), 
оно является представителем месторождений 
орогенного типа. Напротив, в работах (Прокофьев 
и др., 2000; Prokof’ev et al., 2010; Чугаев и др., 2013; 

Чернышев и др., 2014) обосновывается генетичес-
кая связь золоторудной минерализации с юрским 
гранитоидным магматизмом и  принадлежность 
месторождения к  типу объектов магматогенного 
происхождения (intrusion related).

Проблема генезиса орогенных золоторудных 
месторождений

В отношении генезиса золоторудных месторо-
ждений орогенного типа в  настоящее время раз-
рабатывается две основные концепции: корового 
метаморфизма (crustal metamorphic model) и  маг-
матогенно-гидротермальная рудообразования 
(magmatic-hydrothermal model). Наиболее попу-
лярной из них является метаморфогенная концеп-
ция, которая наиболее полно изложена в  работах 
(Tomkins, 2013a; Goldfarb, Groves, 2015; Groves 
et al., 2020). В  соответствие с  этой концепцией 
формирование мезотермальных месторождений 
золота орогенного типа связано с внутрикоровыми 
метаморфическими процессами, протекавшими 
на  глубинах менее 20–25  км. В  качестве главного 
источника как рудообразующих растворов, так 
и  металлов, включая золото, рассматриваются 
супракристаллические породы (как правило, оса-
дочного происхождения), дегидратация которых 
происходила при P-T условиях, отвечающих зе-
леносланцевой или амфиболитовой фациям мета-
морфизма (рис. 2). В качестве флюидоподводящих 
и  рудоконтролирующих структур предполагаются 
транскоровые тектонические зоны и  оперяющие 
их разломы.

Результаты термодинамического моделирова-
ния показывают, что наибольший объем водного 
флюида отделяется от кристаллических пород при 
температурах 500–550°C, тогда как при темпера-
турах выше 650°C как отделение, так и  миграция 
в  породах флюидов затруднено (Connolly, 2010; 
Tomkins, 2010). Метаморфогенная модель позволя-
ет объяснить: пространственную связь золоторуд-
ной минерализации с метаморфическими порода-
ми, которая устанавливается на многих орогенных 
месторождениях, структурный контроль месторо-
ждений и  рудных тел, относительно низкую со-
леность и  водно-углекислотный состав флюида, 
а также присутствие в газово-жидких включениях 
CH4 и  N2, повышенное содержание As в  рудах и, 
напротив, присутствие лишь в незначительных ко-
личествах других металлов (Cu, Mo, Sb, Bi, W, Pb, 
Zn, Te) (Goldfarb et al., 2005; Phillips, Powell, 2010).

Концепция метаморфогенного происхожде-
ния орогенных месторождений золота домини-
ровала в  рудной геологии на  протяжении почти 
20 лет. Однако в последнее время отмечается су-
щественный сдвиг в  сторону магматогенно-гид-
ротермальной модели. Это выражается, с  одной 
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стороны, в том, что ряд месторождений, класси-
фицируемых ранее как орогенные, в  последнее 
время были отнесены к  intrusion related типу 
(например, упомянутое выше месторождение Да-
расун), или их  метаморфогенное происхождение 
(например, Голден Майл (Австралия), Цзяодун 
(Китай), Хоумстейк (США)) результате новых 
исследований было поставлено под сомнение 
(de Booder, 2012; Sillitoe, 2020). Так, для супер-
крупного месторождения Хоумстейк на  основе 
комплекса новых геохронологических и  изотоп-
но-геохимических данных (в первую очередь, ре-
зультатов изучение изотопного состава Pb) были 

показаны синхронность развития магматизма 
и  рудообразования, а  также участие магматиче-
ского источника в его генезисе (Frei et al., 2009). 
Во-вторых, существует целый ряд геологических 
фактов, которые затруднительно объяснить 
в  рамках метаморфогенной концепции. К  их 
числу относится пространственная и  временная 
сопряженность золоторудной минерализации 
месторождений орогенных поясов с  лампро-
фировыми и  гранит-порфировыми телами, что 
неоднократно было отмечено исследователями 
(McNeil, Kerrich, 1986; Rock et al., 1987; Robert, 
2001; Бортников, 2006; Mao et al., 2008; Vielreicher 

Глубина

300°C

Метаморфогенный
флюид

Зона хрупких
деформаций

20 км

Au+As
месторождения

Зона пластических
деформаций

Зона глубинного
транскорового разлома

Гранулитизация пород нижней коры
и частичное их плавление

Граница МОХО

Золото-кварцевые
жильные

месторождения

470°C

10 км
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Рис. 2. Схема формирования орогенных золоторудных месторождений согласно метаморфогенной концепции.  
Составлена по (Groves et al., 2020a,b; Goldfarb et al., 2023) с изменениями.
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et al., 2010; de Boorder, 2012). Кроме того, для неко-
торых золоторудных провинций мира (например, 
Цзяодунская провинция (Китай), Варисциды 
(Центральная Европа)) существует значительный 
(в десятки — сотни миллионов лет) разрыв между 
возрастом золоторудной минерализации и пиком 
регионального метаморфизма, что, по  мнению 
некоторых исследователей, свидетельствует о  ге-
нетической связи рудообразования с глубинными 
магматическими процессами (Mao et al., 2008; de 
Boorder, 2012; Hronsky et al., 2012). Кроме того, ряд 
месторождений (например, Mouther Lode, Му-
рунтау), отнесенные к орогенному типу (Goldfarb 
et al., 2001), обладают повышенными содержани-
ями таких элементов как Pb, Zn, W, Bi и Te (Weir 
et al., 1987; Kempe et al., 2001), что сближает их с 
месторождениями, образование которых связано 
с магматогенными гидротермальными системами 
(Sillitoe, 2020).

Учитывая эти особенности, ряд исследователей 
в  своих работах (Бортников, 2006; Mao et al., 
2008; Hronsky et al., 2012; de Boorder, 2012; Webber 
et al., 2013; Чугаев и  др., 2024) обосновывают 
магматогенно-гидротермальное образование 
золоторудной минерализации орогенного типа 
(рис. 3). В этих моделях важная роль, по крайней 
мере, для части металлов (включая и  золото), 
а также других компонентов (CO2, S) рудоносных 
флюидов отводится глубинному источнику. В ка-
честве такового, как правило, рассматривается 
подкоровая литосферная мантия (Hronsky et al., 
2012; González-Jiménez et al., 2020; Wang et al., 
2022; Chugaev et al., 2022b; Чугаев и др., 2024) или 
мантийный плюм, обладающий повышенным со-
держанием золота (Bierlein, Pisarevsky, 2008; Mao 
et al., 2008; de Boorder, 2012; Webber et al., 2013). 
В  работе (Hronsky et al. 2012) предполагается су-
ществование долгоживущих (>100 млн лет) регио-
нальных областей в  подкоровой литосферной 
мантии, обогащенных золотом. Их активизация 
за  счет магматических процессов в  различное 
геологическое время, по  мнению этих авторов, 
позволяет объяснить формирование крупных 
рудных провинций, объединяющих золоторуд-
ные месторождения различного типа. Перенос 
рудных компонентов от  глубинного источника 
на  верхнекоровые уровни осуществлялся за  счет 
магматических расплавов (кислого или основного 
состава) и  отделившиеся от  них флюидов. При 
этом предполагается, что магматические расплавы 
имеют преимущественно окисленное состояние, 
т.е. ΔQFM (кварц–фаялит-магнетитовый буфер), 
отражающий химический потенциал кислорода, 
превышает 1 (Hronsky et al., 2012; Рябчиков и др., 
2016). Согласно (Richards, 2011), окисленные 
магматические расплавы обладают существенно 

более высокой емкостью по  сравнению с  восста-
новленными расплавами в  отношении серы 
и  некоторых халькофильных и  сидерофильных 
элементов, к  числу последних относится золото. 
Транскоровые глубинные разломы в этих моделях 
рассматриваются как каналы, по которым проис-
ходит подъем рудоносных магм от  источника 
и  циркуляция гидротермальных растворов, пре-
имущественно магматогенного происхождения. 
Возможность обогащения золотом щелочных ма-
фических и кислых расплавов (вплоть до 100 ppb) 
подтверждено результатами прямых определений 
содержания этого элемента в породах и ксенолитах 
(Arima, Kerrich, 1988; Zheng et al., 2005; Wang et al., 
2022). К ключевым процессам, при которых золото 
ведет себя как несовместимый элемент, отнесены 
метасоматическое преобразование литосферной 
мантии и  низкие степени плавления ее вещества 
при формировании рудоносных щелочных и суб-
щелочных магм. Более подробное геохимическое 
обоснование этого механизма приведено в работе 
(Tassara et al., 2020). 

ТЕКТОНИЧЕСКАЯ И ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ 
ПОЗИЦИЯ ОРОГЕННЫХ  

ЗОЛОТОРУДНЫХ МЕСТОРОЖДЕНИЙ  
СЕВЕРНОГО ЗАБАЙКАЛЬЯ

Тектоническая позиция золоторудных 
месторождений Северного Забайкалья

Золоторудные месторождения орогенного типа 
локализованы в  пределах двух крупных структур-
ных зон южного обрамления Сибирской платфор-
мы: Байкало-Патомского и  Байкало-Муйского 
складчатых поясов (рис.  4). Байкало-Патомский 
пояс (БПП) расположен на южной окраине Сибир-
ского кратона. Он образован сложно деформиро-
ванными и  метаморфизованными осадочными 
комплексами. С  запада, севера и  востока Байка-
ло-Патомский пояс отделен от  Сибирской плат-
формы системой глубинных разломов, представ-
ленных преимущественно надвигами с  северной 
вергентностью. Южной границей БПП является 
неопротерозойская сутурная зона, отделяющая его 
от  структур Байкало-Муйский складчатого пояса 
(Зоненшайн и др., 1990; Гусев, Хаин, 1995; Зорин 
и др., 1997, 2009; Хоментовский, Постников, 2001; 
Гордиенко, 2006; Кузмин и  др., 2006; Немеров 
и др., 2010; Станевич и др., 2010; Юдовская и др., 
2011; Гладкочуб и  др., 2013; Powerman et al., 2015; 
Чугаев и др., 2017а, 2018).

Байкало-Муйский складчатый пояс (БМП) 
расположен к  югу от  Байкало-Патомского пояса. 
Он выделяется в  составе северо-восточной части 
Центрально-Азиатского орогенного пояса (ЦА-
ОП) — крупной аккреционно-коллизионой струк-
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туры, имеющей протяженность около 5  тыс. км  
и  характеризующаяся длительной историей разви-
тия (от неопротерозоя до мезозоя) (Ярмолюк и др., 
2012; Добрецов и др., 2013; Kröner et al., 2014; Safonova 
et al., 2017). Байкало-Муйский складчатый пояс со-
стоит из разнородных блоков докембрийской коры, 
интенсивно переработанной в  каледонский и  гер-
цинский этапы развития ЦАОП. С запада и востока 
БМП граничит через систему надвиговых и сдвиго-

вых тектонических зон с выходами докембрийского 
основания Сибирского кратона. С  юга он сосед-
ствует с  Баргузино-Витимским супертеррейном, 
образованного неопротерозойскими и  раннепа-
леозойкими блоками континентальной коры, ин-
тенсивно переработанными в  позднепалеозойское 
время (Добрецов, 1983; Рыцк и  др., 2007а; Зорин 
и др., 2009; Ярмолюк и др., 2012; Kröner et al., 2014; 
Ярмолюк, Дегтярев, 2019).
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Рис. 3. Схема формирования орогенных золоторудных месторождений согласно магматогенной концепции. Со-
ставлена по (Hronsky et al., 2012; de Boorder, 2012; Goldfarb et al., 2023) с изменениями.
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Геологическое строение Байкало-Патомского 
складчатого пояса

Структура БПП

Внутреннее строение БПП определяется 
присутствием в  его пределах выступов раннедо-
кембрийского фундамента (Чуйско-Тонодско-Не-
черская цепочка блоков), а  также палеорифтов, 
поднятий и  эпикратонных прогибов, сложенных 
преимущественно позднедокембрийскими и  ран-
непалеозойскими осадочными комплексами 
(рис. 5). 

При геолого-структурном районировании 
БПП принято выделять следующие структурно-
фациальные зоны: Прибайкальскую, Патомскую 
и  Бодайбинскую (Немеров и  др., 2010; Гладкочуб 
и  др., 2013). Первые две являются приплатфор-
менными моноклинальными зонами и формируют 
внешнюю часть БПП. Внутренняя Бодайбинская 
зона представляет собой широкую, серповидную 
складчатую область, которую с  юга полукольцом 
ограничивают выходы палеозойских гранитоидов 
Ангаро-Витимского батолита, а также докембрий-
ские блоки коры Байкало-Муйского пояса.

Докембрийские комплексы БПП

К наиболее древним породам БПП отнесены 
раннедокембрийские метаосадочные образования, 
слагающие ядра гранито-гнейсовых куполов Чуй-
ско-Тонодско-Нечерская антиклинорной зоны.  
К ним приурочены такие крупные месторождения 
золота, как Чертово Корыто и  Ходокан (Ланда 
и др., 2006; Константинов, 2010; Yudovskaya et al., 
2016; Тарасова и  др., 2016; Tarasova et al., 2022), 
которые находятся за  рамками настоящей об-
зорной статьи. Среди исследователей региона 

нет единого мнения относительно их  возраста. 
Расходятся также и взгляды на их стратиграфичес-
кое расчленение (Салоп, 1964, 1967; Казакевич 
и  др., 1971; Кориковский и  Федоровский, 1980; 
Хоментовский, 1990; Иванов и  др., 1995). При 
описании раннедокембрийских кристаллических 
пород за  основу была взята схема, изложенная 
в  объяснительной записке к  Государственной 
геологической карте масштаба 1:1 000 000 (третье 
поколение), серия Алдано-Забайкальская, лист 
О-50 (2010). Среди раннедокембрийских образо-
ваний выделяют породы чуйской и  кевактинской 
серии. Чуйская серия, выходы пород которой опи-
саны в пределах Чуйского и Тонодского поднятий, 
образована гнейсами, плагиогнейсами и кристал-
лическими сланцами. Слагающие эту толщу отло-
жения метаморфизованы в условиях гранулитовой 
и эпидот-амфиболитовой фаций. Предполагаемый 
для этих пород архейско-нижнепротерозойский 
возраст основывается на  геологических данных 
(Кориковский и Федоровский, 1980; Иванов и др., 
1995). К  центральным частям антиклинориев 
приурочены также нижнепротерозойские отло-
жения кевактинсой серии, которая подразделя-
ется на албазинскую и михайловскую свиты. В ее 
строении, главным образом, принимают участие 
слюдистые кварциты, кварц-полевошпатовые 
метапесчаники, метаалевролиты и  кварц-серици-
товые и  серицит-хлоритовые сланцы, слюдистые 
кварциты и  алевролиты. Породы метаморфизо-
ваны в  условиях эпидот-амфиболитовой и  амфи-
болитовой фаций. Верхняя возрастная граница 
отложений чуйской толщи и  кевактинской серии 
устанавливается по прорывающим их палеопроте-
розойским гранитоидам чуйско-нечерского (ранее 

Байкало-Муйский
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Рис. 4. Геотектоническая схема северо-восточной части Центрально-Азиатского орогенного пояса (ЦАСП) 
по (Kröner et al., 2014) с изменениями.
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Рис. 5. Схема геологического строения центральной части Байкало-Патомского пояса (по Митрофанов и др., 1994 
с изменениями): 1 — раннедокембрийские интрузивные и метаосадочные породы (без расчленения); 2–4 — неопро-
терозойские метаосадочные породы патомского комплекса и юдомской группы, серии (снизу вверх): 2 — баллага-
нахская, 3 — дальнетайгинская; 4 — жуинская; 5 — юдомская; 6 — палеозойские гранитоиды; 7 — фанерозойский 
осадочный чехол Сибирской платформы; 8 — тектонические нарушения.
Основные тектонические структуры Байкало-Патомского складчатого пояса: выступы раннедокембрийского 
фундамента: I — Чуйский; II — Тонодский; III — Нечерский; структурно-фациальные зоны: IV — Бойдабинская; 
V — Патомская; VI — Прибайкальская.

известный как чуйско-кадарский) и  ничатского 
комплексов.

Палеопротерозойские магматические образо-
вания проявлены в ядрах купольных структур Чуй-
ско-Нечерской антиклинальной зоны. Наиболее 

крупномасштабными среди них являются бато-
литовые интрузии чуйско-нечерского комплекса, 
сложенные плагиогранитами, гранитами, аляс-
китовыми гранитами и  кварцевыми сиенитами. 
В  соответствии с  U-Pb данными, полученными 
по  цирконам, становление гранитоидов чуйско- 
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нечерского комплекса происходило 1.85  млрд лет 
назад (Ларин, 2011). Близкими по возрасту являют-
ся интрузивные породы ничатского комплекса. 
Среди них преобладают пегматоидные лейкогра-
ниты с гранатом и турмалином.

В свою очередь, палеопротерозойские интрузии 
перекрываются мезопротерозойскими метаоса-
дочными породами пурпольской свиты и неопро-
терозойскими отложениями медвежевской свиты 
и  патомского комплекса. Породы пурпольской 
свиты обнажаются по периферии и в сводах Чуй-
ского и  Нечерского поднятий. Породы представ-
лены метапесчаниками, гравелитами и высокогли-
ноземистыми сланцами и относятся к отложениям 
красноцветной формации. 

Наибольшее площадное распространение 
в  пределах БПП имеют терригенно-карбонатные 
породы неопротерозойского возраста. Они с несог-
ласием перекрывают либо раннепротерозойские 
отложения, либо вулканогенно-осадочные об-
разования медвежевской свиты, в составе которой 
преобладают грубообломочные отложения: кон-
гломераты, гравелиты и песчаники. Вулканические 
породы представлены покровами метабазальтов. 
По  своим геохимическим характеристикам они 
близки к  вулканитам рифтогенного происхожде-
ния (Макрыгина и др., 2007).

Неопротерозойские осадочные отложения 
объединены в патомский комплекс и в юдомскую 
серию. В  составе патомского комплекса выделя-
ют (снизу вверх) три стратиграфические серии: 
балаганахскую, дальнетайгинскую и  жуинскую. 
Породы этого комплекса относятся к  флишоид-
ным отложениям, которые фиксируют крупный 
цикл осадконакопления, обусловленный фор-
мированием эпикратонных прогибов на  окраине 
Сибирского кратона. Юдомская серия, согласно 
перекрывающая нижележащие породы патомско-
го комплекса, объединяет как флишоидные отло-
жения (Бодайбинская зона), так и  карбонатные 
осадки (Патомская зона), накопление которых 
происходило уже в  спокойных тектонических 
условиях платформы. 

Геологическое строение Бодайбинской зоны

Бодайбинская зона (БЗ), к  центральной части 
которой приурочено большинство известных 
месторождений коренного и  россыпного золота 
БПП, в структурном отношении представляет со-
бой крупную региональную синформу, известную 
как Бодайбинский синклинорий. Он сложен мощ-
ной (более 14 км) толщей терригенно-карбонатных 
пород неопротерозойского возраста и  рассмат-
ривается как наиболее глубокая часть осадочного 
палеобассейна (Кузьмин и др., 2006; Чумаков и др., 

2007). Внутреннее строение синклинория ослож-
нено чередованием синклинальных прогибов 
и антиклинальных поднятий, разделенных глубин-
ными тектоническими зонами надвигов и сбросов 
субширотного простирания с  падением поверх-
ностей смещения на север (рис. 6, 7). Слагающие 
Бодайбинский синклинорий породы претерпели 
интенсивные пластические деформации, что при-
вело к  образованию изоклинальных складчатых 
структур различного порядка, вытянутых в субши-
ротном направлении.

Литолого-стратиграфическая характеристика 
неопротерозойских метаосадочных толщ 
Бодайбинской зоны

Неопротерозойские толщи БЗ являются вме-
щающими породами для большинства орогенных 
месторождений золота региона. Петрографическое 
и литологическое описания образующих их пород 
даны в  целом ряде работ (Салоп, 1964, 1967; Жу-
равлева и  др., 1969; Львова, 1969; Кориковский, 
Федоровский, 1980; Иванов, 1995; Покровский 
и др., 2006; 2010; 2021; Немеров и др., 2010; Чума-
ков и др., 2013; Покровский, Буякайте, 2015). При 
их  описании использовалась схема стратиграфи-
ческого расчленения неопротерозойских метао-
садочных толщ, приведенная в  работах (Немеров 
и др., 2010; Чумаков и др., 2013).

Согласно данной схеме, неопротерозой-
ские отложения подразделяются (снизу вверх) 
на  патомский комплекс и  юдомскую (или бо-
дайбинскую по (Немеров и др., 2010)) серию. В со-
ставе патомского комплекса выделяется три серии 
(снизу вверх): баллаганахская, дальнетайгинская 
и жуинская. 

Баллаганахскую серию традиционно подразделя-
ют (снизу вверх) на харлухтахскую, хайвергинскую, 
бугарихтинскую и мариинскую свиты.

В пределах Бодайбинской зоны выходы медве-
жевской свиты (соответственно, и нижняя граница 
патомского комплекса) отсутствуют, а сами отложе-
ния баллаганахской серии вскрыты не полностью. 
Баллаганахский горизонт представлен частично 
отложениями харлухтахской свиты и  в полном 
объеме породами хайвергинской, бугарихтинской 
и  мариинской свит. Выходы метапесчаников 
харлухтахской свиты известны вблизи массивов 
палеозойских гранитоидов. Метаосадочные по-
роды здесь существенно изменены, характерны 
проявления приконтактового метаморфизма 
и  метасоматоза, что выражается в  присутствии 
среди породообразующих минералов новообразо-
ванного граната, мусковита и биотита. Отложения 
хайвергинской свиты, представленные мощной 
толщей (до 600 м) олигомиктовых метапесчаников 
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Рис. 6. Геологическая схема Бодайбинского рудного района (Байкало-Патомский пояс) с  указанием положения 
изученных месторождений «сухоложского» типа (по данным Tarasova et al., 2020) с изменениями.
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и  алевросланцев с  горизонтами углеродсодер-
жащих филлитовых сланцев (до  20%), изучались 
на  большем удалении от  интрузивов. В  породах 
отсутствуют признаки наложенных процессов, 
связанных с  развитием в  регионе палеозойского 
гранитоидного магматизма. Выше по  разрезу 
залегают существенно более груботерригенные 
отложения бугарихтинской свиты, среди которых 
преобладают известковистые метапесчаники 
и алевролитистые сланцы при подчиненной роли 
углеродсодержащих метапелитовых и карбонатных 
пород (<7%). Разрез баллаганахской серии завер-
шают известняки и известковистые алевросланцы 
мариинской свиты.

Для изученного разреза баллаганахской серии 
Бодайбинской зоны прослеживается общий тренд 
в изменении литологических характеристик отло-
жений. Он выражается в постепенном увеличении 

вверх по разрезу доли алевролитового и пелитово-
го материала, а  также в  повышении карбонатной 
составляющей в метаосадочных породах.

Дальнетайгинская серия, отложения (~2.5  км) 
которой с  несогласием перекрывают нижележа-
щие терригенно-карбонатные толщи, подразделя-
ется на  три свиты (снизу вверх): бужуихтинская, 
угаханская и  хомолхинская (Немеров и  др., 
2010). Основание дальнетайгинской серии (бу-
жуихтинская свита) сложено грубообломочными 
породами: гравелитами, кварцевыми метапес-
чаниками. В  меньшем количестве присутствуют 
углеродсодержащие алевросланцы и  филлиты, 
а  также карбонатные породы. Доля филлитовых 
сланцев в Бодайбинской зоне достигает 20%. Вы-
ше по  разрезу большее распространение имеют 
мелко- и тонкозернистые метаосадочные породы. 
Отложения угаханской свиты — это углеродсодер-

58° 00'

58° 40'

114° 00' 116° 00'

V

2 3

6

1

Бол. Патом

Витим

II

I

III

IV

Кропоткин

Бодайбо

Вача

Жуя

54

VI

Рис. 7. Схема геологического строения Бодайбинской зоны Байкало-Патомского складчатого пояса по (Константи-
нов, 2010а) с изменениями: 1 — палеопротерозойские метаосадочные породы нечерской и кевактинской серий (без 
расчленения); 2-3 — неопротерозойские терригенно-карбонатные породы патомского комплекса и бодайбинской 
серии, образующие структуры второго порядка: 2 — синклинальные прогибы (I — Бодайбинский, II — Марака-
но-Тунгусский, III  — Хомолхино-Илигирский); 3  — антиклинальные поднятия (IV  — Кропоткинское, V  — Ка-
даликанское, VI — Тамаракское); 4 — палеозойские гранитоидные интрузивы; 5 — региональные тектонические 
нарушения.



ЗОЛОТОРУДНЫЕ МЕСТОРОЖДЕНИЯ ОРОГЕННОГО ТИПА 765

ГЕОХИМИЯ       том 69       № 9      2024

жащие биогенные известняки с  подчиненными 
горизонтами известковистых сланцев. Разрез 
дальнетайгинской серии завершается толщей тер-
ригенных пород (хомолхинская свиты), характери-
зующихся повышенным содержанием (в  среднем 
1–3 мас.%) углеродистого вещества. Среди них 
широко распространены (до  45%) углеродистые 
(до  5 мас.%) кварц-серицит-хлоритовые сланцы. 
В  разрезе свиты также участвуют метапесчаники 
и алевросланцы нередко с примесью карбонатного 
компонента.

Жуинская серия, максимальная мощность от-
ложений которого по  разным оценкам достигает 
~1.5  км, имеет согласную стратиграфическую 
границу с  нижележащими породами дальне-
тайгинской серии. В ее составе для Бодайбинской 
зоны выделяют имняхскую, аунакитскую и  вач-
скую свиты (Немеров и  др., 2010). Базальная 
имняхская свита образована известковистыми 
алевросланцами, карбонат-слюдистыми сланца-
ми, мергелями и  известняками. При этом кар-
бонатные породы характерны для верха свиты. 
Породы аунакитской и  вачской свит отличаются 
существенно большим содержанием терригенного 
материала. В  основании аунакитской свиты зале-
гают кварцевые и олигомиктовые, часто известко-
вистые песчаники, чередующиеся с  горизонтами 
известковистых алевролитов и  углеродистых 
сланцев. В верхней части разреза свиты доля угле-
родсодержащих метапелитов резко увеличивается 
(с 10 до 40%). Здесь наблюдается тонкое переслаи-
вание черных сланцев с  прослоями кварцевых 
песчаников. Содержание Сорг в сланцах варьирует 
от 0.5 до 3.7 мас.%. Выше по разрезу согласно за-
легает толща пород вачской свиты, образованная 
углеродистыми кварц-серицитовыми сланцами 
с  подчиненной долей (менее 30%) кварцевых 
песчаников и алевролитистых сланцев. В породах 
вачской свиты устанавливается максимальное для 
всего разреза неопротерозойских отложений Бо-
дайбинской зоны БПП содержание углеродистого 
вещества (до 10 мас.%) (Немеров и др., 2010; Чугаев 
и др., 2018).

Отложения юдомской серии согласно зале-
гают на  нижележащих метаосадочных породах 
патомского комплекса (Станевич и  др., 2007; 
Немеров и  др., 2010; Чумаков и  др., 2013 и  др.). 
Метаосадочные породы юдомской серии в  пре-
делах Бодайбинской зоны подразделяются на  три 
свиты (снизу вверх): анангрскую, догалдынскую 
и  илигирскую. Наблюдается плавный переход 
в  разрезе между породами жуинской и  юдомской 
серий. Углеродсодержащие кварц-серицитовые 
сланцы вачской свиты сменяются толщей пород 
анангрской свиты, сложенной гравелитами, поли-
миктовыми песчаниками и серицит-хлоритовыми 

сланцами. Выше по разрезу залегают полимикто-
вые песчаники и сланцы догалдынской свиты. От-
личительной особенностью является присутствие 
в метапесчаниках этой свиты большого количества 
обломков вулканогенных пород различного соста-
ва (Львова, 1969; Немеров и др., 2010). Завершают 
разрез юдомской серии аркозовые метапесчаники 
илигирской свиты, среди которых присутствуют 
маломощные пачки серицит-хлоритовых сланцев 
с  содержанием Сорг, достигающим 1.5 мас.%. По-
роды илигирской свиты согласно перекрываются 
нижнекембрийскими карбонатными породами 
нохтуйской свиты, принадлежащими уже к  осад-
кам чехла Сибирской платформы.

Геологическое строение Байкало-Муйского 
складчатого пояса

Структура БМП

Байкало-Муйский пояс представляет собой 
коллаж из  разнородных блоков протерозойской 
коры, интенсивно переработанной в  каледонский 
и  герцинский этапы формирования ЦАОП. 
В  строении БМП выделяется несколько структур-
но-формационных зон, формирование которых 
связывают с  раннебайкальским (тонийская эпоха) 
и  позднебайкальским (криогений и  эдиакарская 
эпохи) тектоническими циклами (Рыцк и др., 2007а; 
Ярмолюк и  др., 2012; Kröner et al., 2014; Ярмолюк, 
Дектярев, 2019) (рис. 8). К раннебайкальским струк-
турам отнесены Анамакит-Муйская, Кичерская, 
Светлинская и  Парам-Шаманская зоны, тогда как 
к  позднебайкальским  — Каралон-Мамаканская, 
Янская и  Катеро-Уакитская. Современный струк-
турный облик БМП в  значительной степени сло-
жился в  позднеэдиакарское время (630–620  млн 
лет назад) в результате аккреции раннебайкальских 
и позднебайкальских тектонических блоков, которая 
сопровождалась развитием метаморфизма высоких 
степеней (Шатский и др., 2012; Skuzovatov et al., 2019).

В настоящее время существуют разные точки 
зрения на  геотектоническую природу БМП. Ряд 
исследователей предполагают, что пояс представ-
ляет собой комплекс блоков, образованных на мес-
те палеотрогов и разделяющих их межтроговых зон 
(Добрецов, 1983; Рыцк и  др., 2007а; Kröner et al., 
2014). Напротив, в  более поздних работах (Зорин 
и  др., 2009; Ярмолюк и  др., 2012; Ярмолюк, Дек-
тярев, 2019; Skuzovatov et al., 2019) обосновывается 
его аккреционно-коллизионная природа. В насто-
ящее время эта точка зрения преобладает среди 
исследователей.

Известные в  пределах БМП орогенные место-
рождения золота расположены преимущественно 
в трех структурно-формационных зонах БМП: Ана-
макит-Муйской, Каралон-Мамаканской и Янской.
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Анамакит-Муйская, Каралон-Мамаканская 
и  Янская зоны БМП представляют собой само-
стоятельные геотектонические блоки, характе-
ризующиеся сложным геологическим строением 
и  индивидуальной историей их  формирования. 
В их пределах присутствуют стратифицированные, 
магматические и  метаморфические комплексы 
с  возрастом от  раннего докембрия до  кайнозоя. 
Здесь приведено краткое описание докембрийских 
образований, которые широко распространены 
в  указанных регионах. При их  описании исполь-
зовались материалы, опубликованные в  объяс-
нительных записках к  Государственным геологи-
ческим картам Российской Федерации, а  также 
литературные источники (Цыганков и  др., 1998; 
Цыганков, 2005; Рыцк и  др., 2001, 2007а,б, 2011, 
2017а,б, 2018; Грудинин и  др., 2002; Макрыгина 
и др., 2007; Шатский и др., 2012; Скузоватов и др., 
2016; Skuzovatov et al., 2019; Чугаев и  др., 2019а 
и другие работы).

Докембрийские комплексы Анамакит-Муйской, 
Каралон-Мамаканской и  Янской структурных зон 
БМП

К наиболее древним образованиям отнесены 
метаморфические породы (гнейсами, гранито- 
гнейсами, кристаллическими сланцами, каль-
цифиры) киндиканской толщи и  джалтукской 
серии, выходы которых присутствуют в восточной 
части (Муйская подзона) Анамакит-Муйской 
зоны (рис.  9). Они формируют относительно 
крупные тектонические структуры, известные как 
Северо-Муйскую и  Южно-Муйскую глыбы. Тра-
диционно они рассматриваются исследователями 
региона как выходы раннедокембрийского фунда-

мента древнего кратона. Однако в  работе (Зорин 
и  др., 2009) высказано также предположение, что 
это основание (цоколь) позднепротерозойской 
островной дуги. Следует отметить, что возраст 
этих пород на  основании геологических данных 
принимается как позднеархейско(?)-раннепроте-
розойский. Имеющиеся единичные Nd-модель-
ные оценки указывают на  раннепротерозойский 
возраст субстрата, по  которому сформированы 
эти метаморфические породы (Рыцк и  др., 2011; 
Чугаев и др., 2020). С этими оценками согласуются 
наши (неопубликованные) U-Pb исследования ак-
цессорных цирконов в  палеозойских риолитовых 
дайках, прорывающих гнейсы киндиканской тол-
щи в  пределах Южно-Муйской глыбы. Они дали 
максимальные значения возраста в  1.9–1.8  млрд 
лет, который можно рассматривать как нижнюю 
возрастную границу для пород киндиканской тол-
щи. Кроме того, непосредственное U-Pb геохро-
нологическое исследование цирконов из  гнейсов 
киндиканской толщи показали, что в  их состав 
могли быть ошибочно включены породы тоний-
ского возраста.

Наиболее широким распространением 
в  рассматриваемых зонах БМП пользуются 
неопротерозойские островодужные комплексы, 
представленные вулканогенно-осадочными поро-
дами и  пространственно ассоциирующие с  ними 
расслоенными интрузиями габбро-диорит-пла-
гиогранитного состава и высокотитанистые габбро. 
Среди них наиболее древними (тонийского воз-
раста) являются вулканогенно-осадочные породы 
(метаморфизованные базальты, андезиты, дациты, 
риолиты, плагиориолиты, туфы кислого, среднего 
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и  основного состава, туфогенно-терригенные 
породы, кремнисто-углеродистые сланцы и карбо-
натные породы) усть-келянской (825–815 млн лет) 
толщи и габброиды и плагиограниты (812 ± 19 млн 
лет) муйского комплекса, распространенные 
в  пределах восточной части Анамакит-Муйской 
зоны (Рыцк и др., 2007б; 2011). К островодужным 
образованиям этого же возрастного уровня от-
несены метаморфизованные вулканиты и  туфы 
кислого и (реже) основного состава аюлиндинской 
серии, присутствующие в  пределах Янской зоны. 
К  тонийским образованиям Анамакит-Муйской 
зоны также принадлежат синметаморфические 
гранито-гнейсы (~785  млн лет, Рыцк и  др., 2011)) 
илеирского комплекса. В течение уже постколли-
зионного этапа, завершающего раннебайкальский 
цикл развития БМП, сформировались расслоен-
ные габбро-плагиогранитные интрузии кедровско-
го (781 ± 3  млн лет, Чугаев и  др., 2019а) и  сред-

немамаканского (769 ± 33  млн лет, Рыцк и  др., 
2011) комплексов, а  также калиевые гранитоиды 
(793 ± 6  млн лет, U-Pb данные, SHRIMP-метод, 
ВСЕГЕИ) бамбукойского комплекса. К позднето-
нийским (723 ± 4 млн лет, Рыцк и др., 2011) образо-
ваниям отнесены высококалиевые субщелочные 
вулканиты (трахириолиты) и  субвулканические 
(лейкогранит-порфиры, гранит-порфиры, туффы) 
породы жанокской свиты.

Криоген-эдиакарские комплексы преимуще-
ственно присутствуют в  Каралон-Мамаканской 
и Янской зонах, расположенных по северной пе-
риферии Анамакит-Муйской зоне БМП. Наибо-
лее древними (~700–650 млн лет, Рыцк и др., 2011, 
2018а) из  них являются вулканогенно-осадочные 
породы островодужной ассоциации каралонской 
и  якорной толщи, сложенные контрастно диф-
ференцированными метавулканитами, а  также 
туффами и сланцами. Эти толщи выделены в пре-
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делах Каралон-Мамаканской зоны. По  площади 
большую часть этой же зоны занимают выходы 
крупных габброидных и  плагиогранитных интру-
зий таллаинского комплекса (~600 млн лет, Рыцк, 
и др., 2017а). Породы этого же комплекса широко 
распространены и  в пределах Янской зоны, где 
они прорывают вулканогенно-осадочные толщи 
аюлиндинской серии. В  пределах Каралон-Ма-
маканской зоны к  эдиакарским образованиям 
принадлежат вулканогенно-осадочные отложения 
и гранитоидные интрузии падринского комплекса 
(590 ± 5 млн лет, Рыцк и др., 2004; 598 ± 4 млн лет, 
Рыцк и  др., 2007б). С  его формированием свя-
зывают завершение позднебайкальского цикла 
и  начало постколлизионного (или орогенного) 
этапа развития БМП (Ярмолюк, Дегтярев, 2019). 
В  течение постколлизионного этапа происходит 
становление серии гранитоидных и  габброидов 
массивов лесного (556 ± 16  млн лет, Срывцев 
и  др., 1992) и  заоблочного комплексов. Наиболее 
поздними (позднеэдиакарско-раннекембрийски-
ми) докембрийскими образованиями в  пределах 
рассмотренных зон БМП являются терриген-
но-карбонатные (туколамийская, сидельтнинская 
и  аматканская свиты, юктоконская серия) отло-
жения, приуроченные к  наложенным грабенам 
и впадинам.

Палеозойские магматические  
комплексы БПП и БМП

Магматические интрузивные образования па-
леозойского возраста в  БПП и  в БМП по  своему 
объему значительно превосходят докембрийские 
и  мезозойские магматические образования. 
Палеозойские интрузии в  регионе образуют не-
прерывные по  протяженности и  значительные 
по площади поля. 

Палеозойские магматические комплексы 
Бодайбинской зоны

В Бодайбинской зоне их выходы расположены 
вдоль ее южной и западной границы (рис. 7). Среди 
палеозойских магматических образований, при-
сутствующих в  Бодайбинской зоне, традиционно 
выделяют несколько комплексов (Государствен-
ная геологическая карта…, 2010). К наиболее ран-
ним относят пегматоидные граниты и  пегматиты 
мамского комплекса, которые преимущественно 
распространены в юго-западной и западной частях 
региона в бассейнах рек бассейнах Чуя и Большой 
Патом. Ими сформированы разные по  площади 
(вплоть до 45 км2) массивы, а также небольшие тела 
и жилы. Породы, главным образом, представлены 
мусковитовыми и биотитовыми плагиогранитами 
и плагиопегматитами, нередко содержащими гра-
нат. Для них характерно гнейсовидные текстуры. 
В экзоконтактах изменения вмещающих метаоса-

дочных толщ, как правило, отсутствуют. Геологи-
ческие и геохимические особенности гранитоидов 
мамского комплекса, по мнению (Макагон, 1977; 
Зорин и др., 2008), указывают на то, что их фор-
мирование происходило синхронно с процессами 
регионального метаморфизма и  складчатыми 
деформациями. Имеющиеся геохронологи-
ческие Rb-Sr и  U-Pb данные свидетельствуют 
в  пользу позднеордовикско-раннесилурийского 
(450–420  млн лет) возраста гранитоидов (Госу-
дарственная геологическая карта…, 2012; Зорин 
и др., 2008). Опубликованы также и более молодые 
(~320–300  млн лет) K-Ar, Rb-Sr и  40Ar-39Ar дати-
ровки, полученные по  слюдам (Неймарк и  др., 
1993; Государственная геологическая карта…, 
2012; Chugaev et al., 2022а). Наличие «омоложен-
ных» возрастов большинство исследователей свя-
зывают с  нарушением замкнутости Rb-Sr и  K-Ar 
изотопных систем под воздействием термального 
события, имевшего место в регионе в герцинское 
время.

В Бодайбинской зоне также известны интрузии 
позднепалеозойских известково-щелочных гра-
нитов, которые объединены в  конкудеро-мама-
канский комплекс. Большая часть из них широкой 
полосой расположены по южной и юго-восточной 
периферии зоны, а также присутствуют в пределах 
Бодайбинского синклинория в  виде отдельных 
массивов (например, Джегдокарский массив) 
и  штоков (например, Константиновский шток). 
Породы представлены гранитами, граносиени-
тами, гранодиоритами, кварцевыми диоритами, 
биотитовыми гранитами и  лейкогранитами. Гра-
нитоидные массивы окружены широкой (до 3 км) 
зоной биотитовых, кордиеритовых и  андалузи-
товых роговиков и  сопровождаются ореолами 
жильных пегматитов. Гранитоиды конкудеро-ма-
маканского комплекса формируют северную 
часть Ангаро-Витимского батолита и  относятся 
к  ранней фазе его становления (Литвиновский 
и  др., 1993; Неймарк и  др., 1993; Ярмолюк и  др., 
1997; Цыганков и др., 2010, 2017; Рыцк и др., 2021). 
Результаты U-Pb геохронологического изучения 
цирконов (Неймарк и  др., 1993; Цыганков и  др., 
2017; Рыцк и др., 2021) определяют возраст грани-
тоидов конкудеро-мамаканского комплекса как 
позднекарбоновый (320–300  млн лет). Согласно 
данным (Рыцк и  др., 2021), в  гранит-порфирах 
Константиновского штока присутствуют также 
захваченные из вмещающих метаосадочных толщ 
палеопротерозойские цирконы. Кроме того, 
в  некоторых магматогенных зональных зернах 
циркона установлены ксеногенные ядра с возрас-
том 367–352 млн лет, что может свидетельствовать 
о  присутствие в  регионе позднедевонских магма-
тических образований.
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Наиболее поздними магматическими образо-
ваниями в пределах Бодайбинской зоны являются 
дайковые тела лампрофиров, объединенные 
в  кадали-бутуинский комплекс (Рундквист и  др., 
1992; Неймарк и др., 1993). Это небольшие по про-
тяженности и мощности тела субмеридионального 
простирания, которые прорывают как метаоса-
дочные толщи Бодайбинского синклинория, так 
и  граниты конкудеро-мамаканского комплекса. 
Надежные геохронологические определения для 
даек отсутствуют.

Палеозойские магматические  
комплексы БМП

Важной особенностью геологического строе-
ния БМП является широкое присутствие в  его 
пределах гранитоидных интрузий палеозойско-
го возраста, выходы которых занимают около 
60% площади региона (рис.  9). Ранне- и  сред-
непалеозойские магматические образования, 
представленные небольшими массивами габ-
броидного (бирамьинский комплекс) и  гранит-
гранодиорит-диоритового составов (светлинский 
комплекс), а  также дайками гранит-порфиров 
и плагиогранит-порфиров (качойский комплекс) 
(Государственная геологическая карта…, 2010, 
2011). По  своему объему они существенно усту-
пают позднепалеозойским (330–290 млн лет) вы-
сококалиевым известково-щелочным и  щелоч-
ным гранитоидам, которые формируют большую 
часть Ангаро-Витимского батолита (Цыганков 
и  др., 2010, 2017; Ярмолюк и  др., 2012; Ковач 
и др., 2012). Они представлены средне- и крупно-
зернистыми гранитами, биотит-амфиболовыми 
гранодиоритами, кварцевыми диоритами (ран-
ние фазы), а  также мелко- и  среднезернистыми 
лейкократовыми и  биотитовыми гранитами 
(поздние фазы). Согласно (Государственная 
геологическая карта…, 2010) они выделены как 
магматические образования конкудеро-мама-
канского комплекса.

С финальной фазой развития позднепалеозой-
ского магматизма связывают образование серии 
щелочных массивов и даек пермского возраста 
(290–255  млн лет), пространственно приурочен-
ных к  эдиакарским рифтовым структурам БМП 
(Цыганков и др., 2010, 2017; Владыкин и др., 2014; 
Рыцк и др., 2017б, 2018б). Одним из наиболее круп-
ных (~585  км2) среди них является Сыннырский 
массив, расположенный в Янской зоне и локализо-
ванный вблизи Байкало-Сыннырской тектониче-
ской зоны глубинного заложения. Массив сложен 
шонкинитами, нефелиновыми сиенитами, а также 
ультракалиевыми псевдолейцитовыми и  кальси-
лит-калишпатовыми сиенитами (сынныритами) 
(Рыцк и др., 2017б).

РЕГИОНАЛЬНЫЙ МЕТАМОРФИЗМ 
В БАЙКАЛО-ПАТОМСКОМ И БАЙКАЛО-

МУЙСКОМ СКЛАДЧАТЫХ ПОЯСАХ 
В НЕОПРОТЕРОЗОЙСКО- 
ПАЛЕОЗОЙСКОЕ ВРЕМЯ

Обобщение результатов геохронологических 
исследований различных метаморфических пород 
и  синметаморфичеких гранитоидов БМП и  БПП 
(Виноградов и др., 1996; Амелин и др., 2000; Зорин 
и др., 2008; Meffre et al., 2008; Юдовская и др., 2011; 
Рыцк и  др., 2011; Шацкий и  др., 2012; Yudovskaya 
et al., 2016; Palenova et al., 2019; Skuzovatov et al., 
2019; Чугаев и  др., 2019а) позволяет выделить 
несколько пиков прогрессивного регионального 
метаморфизма, проявившихся в  неопротерозой-
ско-палеозойский период. Наиболее ранний этап 
метаморфизма приходится на  вторую половину 
(800–780  млн лет назад) тонийского времени 
и  фиксируется по  становлению гранито-гнейсов 
илеирского комплекса в БМП. По своим условиям 
в  центральных зонах он отвечал амфиболитовой 
фации, тогда как по  периферии  — зеленослан-
цевой фации метаморфизма (Неелов и  др., 1987). 
Метаморфизм более высоких ступеней, устанав-
ливаемый по  присутствию в  Анамакит-Муйской 
зоне БМП эклогитов и гранатсодержащих гнейсов, 
приходится на  эдиакарское время (620–610  млн 
лет назад) и связан с финальным этапом аккреции 
блоков раннебайкальской и  позднебайкальской 
континентальной коры БМП (Рыцк и  др., 2011; 
Skuzovatov et al., 2019).

Проявления раннепалеозойского региональ-
ного метаморфизма наиболее достоверно уста-
навливаются в  неопротерозойских осадочных 
комплексах Бодайбинской зоны БПП, тогда как 
в пределах Байкало-Муйского пояса были развиты 
преимущественно процессы дислокационного ме-
таморфизма, связанные с активизацией глубинных 
тектонических зон.

Осадочные толщи Бодайбинской зоны пре-
терпели полифациальный региональный мета-
морфизм. При этом наблюдается закономерное 
расположение фациальных зон внутри района. 
Породы, метаморфизованные в  условиях эпи-
дот-амфиболитовой и амфиболитовой фаций, рас-
положены по  краям Бодайбинского синклинория 
и  пространственно приурочены к  периферийным 
частям раннепротерозойских выступов Чуйско-То-
нодско-Нечерской зоны и  к контактам палеозой-
ских гранитоидов. На удалении от них в централь-
ной части Бодайбинской зоны преимущественно 
развиты породы, преобразование которых происхо-
дило в  условиях низкотемпературной зеленослан-
цевой фации метаморфизма (Петров, Макрыгина, 
1975; Кориковский, Федоровский, 1980; Иванов 



ЧУГАЕВ 770

ГЕОХИМИЯ       том 69       № 9      2024

и  др., 1995 и  цитируемые в  них работы.). Суще-
ствующие представления о  времени проявления 
метаморфических процессов в Бодайбинской зоне 
противоречивы. Однако большинство исследова-
телей предполагают раннепалеозойский возраст 
метаморфизма (Виноградов и др., 1996; Meffre et al., 
2008; Зорин и др., 2008; 2009; Юдовская и др., 2011). 
Имеющиеся геохронологические данные опреде-
ляют весьма широкий возможный временной ин-
тервал развития метаморфизма от 520 млн лет (Ви-
ноградов и др., 1996; Meffre et al., 2008) до 420 млн 
лет (Зорин и  др., 2008) с  наличием нескольких 
пиков, приходящихся на позднекембрийское-ран-
неордовикское время (Бухаров и  др., 1992; Meffre 
et al., 2008; Юдовская и др., 2011; Yudovskaya et al., 
2016; Palenova et al., 2019). 

Метаморфизм осадочных толщ сопровождался 
интенсивными пластическими деформациями, 
в результате которых были сформированы основ-
ные складчатые структуры БПП (Буряк, 1982 и др.). 
Некоторыми исследователями допускается более 
сложная тектоническая история развития БПП, 
включавшая несколько сближенных по  времени 
эпизодов деформаций осадочных толщ, протекав-
ших с  эдиакарского периода и  длившихся вплоть 
до среднего кембрия (Вуд, Попов, 2006; Чумаков, 
2016).

ОСНОВНЫЕ ЭТАПЫ 
ГЕОТЕКТОНИЧЕСКОГО РАЗВИТИЯ 

БАЙКАЛО-ПАТОМСКОГО И БАЙКАЛО-
МУЙСКОГО ПОЯСОВ В ЭДИАКАРСКО-

ПАЛЕОЗОЙСКОЕ ВРЕМЯ
В настоящее время не существует единой точки 

зрения среди исследователей на геотектоническое 
развитие структур южной окраины Сибирско-
го континента, включая Байкало-Патомский 
и  Байкало-Муйский складчатые пояса, в  эдиа-
карско-палеозойское время (Зоненшайн и  др., 
1990; Zorin, 1999; Жмодик и  др., 2006; Кузмин 
и др., 2006; Станевич и др., 2007, 2010; Зорин и др., 
2009; Цыганков и  др., 2010, 2017; Немеров и  др., 
2010; Litvinovsky et al., 2011; Гладкочуб и др., 2013; 
Donskaya et al., 2013; Yarmolyuk et al., 2014). Однако 
обобщение современных геологических и  гео-
хронологических данных, а  также предложенных 
палеогеотектонических схем позволяет выделить 
несколько ключевых рубежей в истории эволюции 
региона в этот период.

Ключевое значения для понимания развития 
Байкало-Патомской структуры в  поздненеопроте-
розойское время имеет вопрос условий и времени 
формирования терригенно-карбонатных осадоч-
ных толщ патомского комплекса и юдомской серии. 

Вопрос о времени накопления осадочных толщ 
патомского комплекса и  отчасти вышележащих 
пород юдомской (или бодайбинской) серии от-
носится к одной из базовых проблем в стратигра-
фических построениях и  схемах тектонического 
развития БПП (Зорин и др., 2009; Немеров и др., 
2010; Чумаков и др., 2011 и др.). Несмотря на про-
должительное исследование этого вопроса, он 
по-прежнему остается одним из наиболее дискус-
сионных (Покровский и др., 2006; Станевич и др., 
2007, 2010; Хоментовский, 2008; Чумаков и  др., 
2011 и др.).

Верхняя возрастная граница неопротерозой-
ских отложений БПП (~540  млн лет) надежно 
обоснована геохронологическими и  биострати-
графическими данными и принята по основанию 
нижнекембрийских пород нохтуйской свиты, 
образующих нижнюю часть платформенного чех-
ла Сибирской платформы (Хоментовский и  др., 
2004; Kuznetsov et al., 2013). В свою очередь, пред-
ставление о  возрастных рубежах для патомского 
комплекса пород противоречивы. Большинством 
исследователей (Журавлева и др., 1969; Семихатов, 
1985; Иванов и др., 1995; Дольник, 2000; Станевич 
и др., 2007; Хоментовский, 2008 и др.) признается 
средне-верхнерифейский (~1.0 … ~0.65  млрд лет) 
возраст пород патомского комплекса, что согласно 
хроностратиграфической шкале (версия 2019  г.) 
отвечает тонийскому и  криогенийскому периоду 
неопротерозоя. В  свою очередь, к  вендским (или 
эдиакарским) образованиям традиционно отно-
сятся отложения юдомской/бодайбинской серии 
(Хоментовский и  др., 2004; Чумаков и  др., 2013 
и др.). Эти представления основываются, главным 
образом, на  историко-геологических и  биостра-
тиграфических данных (Журавлева и  др., 1969; 
Семихатов, 1985; Дольник, 2000 и  др.). Однако 
в  последние годы был опубликован ряд работ, 
в  которых представлены новые палеонтологи-
ческие данные (Воробьева и  др., 2008; Чумаков 
и  др., 2013 и  др.), результаты U-Pb геохронологи-
ческого изучения детритовых цирконов (Чумаков 
и др., 2011; Юдовская и др., 2011; Гладкочуб и др., 
2013; Powerman et al., 2015), а  также данные δ13C, 
Sr-хемостратиграфических и  Pb-Pb исследований 
(Покровский и др., 2006; Покровский и др., 2010,  
2021; Чумаков и др., 2013; Покровский, Буякайте, 
2015; Rud‘ko et al., 2021). В  совокупности приве-
денные в этих работах результаты дали основание 
существенно пересмотреть возрастные границы 
стратиграфических серий патомского комплекса.

Отличительной изотопной «меткой» для карбо-
натных отложений жуинской серии БПП является 
присутствие в  них отрицательной δ13С аномалии, 
которая коррелируется с  важнейшим стратигра-
фическим маркером позднего эдиакария  — так 
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называемой аномалией «Шурам-Вонока» (Cozzi 
et al., 2004; Halverson et al., 2010). Появление этой 
аномалии в эдиакарских карбонатных отложениях 
прослеживается по  всему миру и  соотносится 
с оледенением Гаскирса, имевшего место на Земле 
580–579 млн лет назад (Pu et al., 2016; Покровский 
и  др., 2021). Аномалия «Шурам-Вонока» фикси-
руется в  породах имняхской и  ченченской свит, 
входящих в  состав жуинской серии (Покровский, 
Буякайте, 2015; Покровский и  др., 2021). Таким 
образом, накопление отложений этой серии может 
быть определено интервалом в  580–550  млн лет 
назад (Покровский, Буякайте, 2015), что поддер-
живается данными U-Pb датирования детритовых 
цирконов (Powerman et al., 2015). В  свою очередь, 
результаты изучения вариаций величин δ34S и δ238U 
в разрезе жуинской серии уточняют представления 
об  условиях накопления осадков этого стратигра-
фического уровня (Покровский и др., 2006; Чугаев 
и др., 2018; 2019б,в; Zhang et al., 2019). По данным 
изучения изотопного состава серы в пиритах и ан-
гидритах пород жуинской серии установлены отри-
цательные экскурсы величины δ34S по отношению 
к  эволюционным кривым δ34S диагенетических 
сульфидов и сульфатов осадочных толщ Мирового 
океана эдиакарского времени (Chang et al., 2008). 
Эти отличия свидетельствуют о  формировании 
на  рубеже около 600–580  млн лет назад изолиро-
ванного от Мирового океана осадочного палеобас-
сейна, для которого была свойственна собственная 
эволюция изотопных параметров растворенного 
сульфата. Это заключение согласуется с геологичес-
кими данными, также свидетельствующими о раз-
витии в это время осадочных процессов в морском 
бассейне закрытого типа (Немеров и др., 2010).

Эдиакарские карбонатные породы жуинской 
серии демонстрируют значительный масштаб 
вариации величины параметра δ238U (~0.9‰) (Чу-
гаев и др., 2018, 2019в; Zhang et al., 2019). При этом 
проявлена корреляционная зависимость между 
δ238U в  породе, с  одной стороны, положением 
в  разрезе, а  также величиной δ13С в  породообра-
зующих карбонатах, с другой, что свидетельствует 
об  изменении окислительно-восстановительных 
условий в  зоне осадконакопления в  палеобас-
сейне. Модельные оценки показывают резкое 
изменение восстановительных условий на  слабо 
окислительные и сокращение (более чем в 10 раз) 
площади участков дна бассейна, в которых преоб-
ладали восстановительных условий. Эти измене-
ния приходятся на  время (~580  млн лет) одного 
из  крупных кислородных событий эдиакарского 
периода (Sahoo et al., 2016). Повышенный уровень 
концентрации аутигенного урана на  отдельных 
участках разреза пород жуинской серии свидетель-
ствует о наличии локальных анаэробных (euxinic) 
условий в палеобассейне в это время.

Нижняя возрастная граница (~635  млн лет) 
для эдиакарских образований БПП установлена 
по подошве дальнетайгинской серии, т.е. по отло-
жениям бужуихтинской свиты (Melezhik et al., 2009; 
Чумаков и  др., 2013). Стратиграфический уровень 
бужуихтинская свиты являются важным марки-
рующим горизонтом для патомского комплекса, 
поскольку имеют ледниковое происхождение. 
Согласно существующим представлениям, их фор-
мирование связано с  глобальным оледенением 
Марино (~640–635 млн лет назад) (Melezhik et al., 
2009; Чумаков и  др., 2013; Покровский, Буякайте, 
2015; Rooney et al., 2015; Prave et al., 2016; Zhou et 
al., 2019). Другим важным возрастным маркером 
дальнетайгинской серии является появление в по-
родах хомолхинской свиты помимо детритовых 
раннедокембрийских цирконов также популяции 
неопротерозойских цирконов с  возрастами от  950 
до 600 млн лет (Юдовская и др., 2011; Чумаков и др., 
2013; Powerman et al., 2015). Кроме того, Pb-Pb гео-
хронологические данные для карбонатных пород, 
слагающих верхние горизонты дальнетайгинской 
серии, подтверждают их  отложение в  позднеэдиа-
карское время около 600–580 млн лет назад (Rud‘ko 
et al., 2021). Наличие неопротерозойских цирконов 
в метаосадках, образующих верхнюю часть разреза 
дальнетайгинской серии, рассматривается рядом 
исследователей как признак сокращения площади 
Палеоазиатского океана и смены условий осадкона-
копления с  режима открытого океанического бас-
сейна на бассейн типа «форланда» (Гладкочуб и др., 
2013; Powerman et al., 2015; Чугаев и др., 2018). Для 
этого же стратиграфического уровня характерен 
существенный положительный экскурс величины 
εNd(T) (вплоть до −2.1) для терригенных пород, что 
свидетельствует о поступлении в осадочный палео-
бассейн кластогенного материала, образованного 
за счет разрушения неопротерозойских комплексов 
Байкало-Муйского пояса (Чугаев и др., 2017б, 2018).

Открытым для обсуждения остается вопрос 
о  возрасте нижней части патомского комплекса, 
которой отвечают породы баллаганахской серии. Ее 
отложения с несогласием залегают на метабазальтах 
медвежевской свиты, для которых отсутствуют 
надежные геохронологические данные. Геохими-
ческие характеристики пород медвежевской свиты 
указывают на то, что их формирование происходило 
в обстановке рифтогенеза (Макрыгина и др., 2007). 
Согласно существующим палеотектоническим 
моделям, начало рифтогенного этапа, в  течение 
которого, в  том числе, произошло заложение од-
ного из  крупных структурных элементов БПП  — 
Олокитского палеорифта, соотносят со  второй 
половиной тонийского периода (~0.85–0.8 млрд лет 
назад) (Жмодик и  др., 2006; Станевич и  др., 2010; 
Гладкочуб и др., 2013 и др.). При этом основной пик 
проявленного в пределах Олокитского палеорифта 
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магматизма, представленного, главным образом, 
вулканитами бимодальной серии и  интрузиями 
ультраосновного и  основного состава, приходится 
на период 740–720 млн лет назад (Рыцк и др., 2002; 
Арискин и  др., 2015). Собственно начало образо-
вания осадочных толщ патомского комплекса, 
совпадающее по времени с раскрытием Палеоази-
атского океана, приходится на  позднетонийский 
период (800–750  млн лет назад) (Гордиенко, 2006; 
Покровский и др., 2006; Станевич и др., 2010; Чу-
маков и др., 2013). Результаты U-Pb геохронологиче-
ского изучения детритовых цирконов, выявившие 
присутствие популяции цирконов раннедокембрий-
ского возраста с пиками U-Pb датировок около 2.7, 
2.0 и 1.85 млрд лет (Гладкочуб и др., 2013; Powerman 
et al., 2015) , а также полученные оценки Nd-модель-
ных возрастов (T(DM) = 3.1…2.2  млрд лет, Чугаев 
и  др., 2017а, 2018) дают основание заключить, что 
терригенная составляющая пород баллаганахской 
серии была образована за счет разрушения древней 
(раннедокембрийской) континентальной коры Си-
бирского кратона.

Обобщение разработанных палеотектони-
ческих реконструкций (Зоненшайн и  др., 1990; 
Жмодик и  др., 2006; Кузмин и  др., 2006; Зорин 
и  др., 2009; Станевич и  др., 2010; Немеров и  др., 
2010; Гладкочуб и др., 2013) для позднедокембрий-
ского этапа развития БПП, а  также принимая во 
внимание опубликованные геохронологические 
и  изотопно-геохимические данные (Юдовская 
и др., 2011; Гладкочуб и др., 2013; Powerman et al., 
2015; Покровский, Буякайте, 2015; Покровский  
и др., 2021; Чугаев и др., 2017а, 2018, 2019б,в) мож-
но заключить следующее. Неопротерозойские 
терригенно-карбонатные толщи формировались 
на  пассивной континентальной окраине Сибир-
ского кратона в  палеобассейне (Палеоазиатском 
океане), заложение которого связано с развитием 
окраинно-континентального рифтогенеза, вы-
званного распадом около 800–750  млн лет назад 
суперконтинента Родиния. В  позднеэдиакарское 
время произошло сокращение площади Палеоази-
атского океана и смена условий осадконакопления 
с  режима открытого океанического бассейна 
на  изолированный/полуизолированный бассейн 
типа «форланд». Формирование бассейна типа 
«форланд» было обусловлено аккрецией к  Си-
бирскому кратону целого ряда микроконтинентов 
и  островных дуг, включая те, что входят в состав 
Байкало-Муйского террейна. Для этого же этапа 
предполагается резкое изменение окислитель-
но-восстановительных условий и  возникнове-
ние в  палеобассейне частично изолированных 
участков, различающихся по глубине и гидродина-
мическому режиму, а также появление локальных 
зон с преобладанием анаэробных условий (рис. 10).

На позднеэдиакарско-раннекембрийское 
время приходится завершающий этап орогенеза 
позднерифейских структур Байкало-Муйского 
пояса, что устанавливается по  наличию молассо-
идных отложений этого возраста, выполняющих 
палеограбены и  наложенные впадины. В  это же 
время вдоль северной границы БМП в  пределах 
южной окраины Байкало-Патомского палеобас-
сейна формируется узкий прогиб с некомпенсиро-
ванным осадконакоплением. В  кембрии большая 
часть территории развивается в  платформенном 
режиме: осадко накопление происходит в  мелко-
водных морских бассейнах в  условиях пассивной 
континентальной окраины (Станевич и  др., 2010; 
Немеров и  др., 2010; Никишин и  др., 2010; Рыцк 
и др., 2011; Donskaya et al., 2013).

Важное значение в  геологической истории 
Байкало-Патомского пояса имел каледонский 
(ордовика-силур) этап. С  ним большинство ис-
следователей (Буряк, 1982; Виноградов и  др., 1996; 
Meffre et al., 2008; Юдовская и  др., 2011; Жмодик 
и  др., 2006; Зорин и  др., 2008, 2009) связывают 
развитие процессов регионального метаморфизма, 
а также формирование главных складчатых структур 
пояса (рис.  10). Существуют разные точки зрения 
на  длительность как процессов метаморфизма, так 
и складкообразования. Согласно (Буряк, 1982), имел 
место одноэтапный метаморфизм и складчатость. 

Однако имеющиеся геохронологические дан-
ные, основанные на изучении U-Pb изотопных си-
стем монацита из осадочных толщ Бодайбинского 
синклинория, циркона из  синметаморфических 
гранитоидов, а  также Rb-Sr изотопной системы 
метаосадков (Виноградов и др., 1996; Meffre et al., 
2008; Юдовская и др., 2011; Зорин и др., 2008; Го-
сударственная геологическая …, 2012), определяют 
довольно широкий интервал значений (от  520 
до  420  млн лет), что, вероятнее всего, указывает 
на  несколько эпизодов регионального метамор-
физма с пиком около 480–460 млн лет назад. 

Допускается также и  более сложная текто-
ническая история развития БПП, включавшая 
несколько сближенных по  времени эпизодов де-
формаций осадочных толщ — начиная с позднего 
эдиакарского периода и  вплоть до  среднего кем-
брия (Хоментовский, Постников, 2001; Чумаков, 
2016). Каледонский орогенез, который, по мнению 
некоторых исследователей, завершился только 
к  раннему девону, обусловлен аккрецией Баргу-
зино-Витимский микроконтинента к  южной гра-
нице Сибирского кратона (Зоненшайн и др., 1990; 
Жмодик и др., 2006; Safonova et al., 2011; Donskay 
et al., 2013). В  пределах Байкало-Муйского пояса 
каледонские процессы нашли отражение в станов-
лении ордовикских габброидных интрузий.
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Герцинский этап развития, охватывающий 
средне-позднепалеозойский период времени, 
широко обсуждается среди исследователей, что 
привело к появлению в настоящее время несколь-
ких концепций: плюмовая (Yarmolyuk et al., 2014), 
модель континентальной окраины (Zorin, 1999; 
Donskaya et al., 2013) и  постколлизионная (Цы-
ганков и  др., 2010; 2017; Litvinovsky et al., 2011). 
Все они предполагают, что в  этот временной 
интервал происходило масштабное воздействие 
мантии на  континентальную литосферу региона. 
Наиболее широко признанной является геотек-
тоническая модель, изложенная в  работах (Zorin, 
1999; Donskaya et al., 2013). Согласно ей в  ранне-
карбоновое время на юге Сибирского континента 
возникла активная континентальная окраина 
в результате субдукции океанической коры Монго-

ло-Охотского океана. Это привело к интенсивному 
воздействию астеносферной мантии на  докем-
брийскую литосферу южной окраины Сибирской 
платформы, что вызвало ее масштабное плавление 
и формирование в средне-позднекаменноугольное 
время аллохтонных и  автохтонных гранитоидных 
интрузий Ангаро-Витимского батолита, сложен-
ных преимущественно биотитовыми гранитами 
известково-щелочной серии (рис. 10).

Изменение режима субдукции приходится 
на конец карбона — начало перми и обусловлено 
деструкцией погружающегося слеба (Donskaya 
et al., 2013). В  это время начинают преобладать 
условия растяжение континентальной коры, что 
подтверждается широким развитием в  регионе 
роев даек бимодальной формации. Одновременно 
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происходило внедрение субщелочных и щелочных 
гранитоидных магм и  высококалиевых расплавов 
основного состава, сформировавших щелочные 
массивы (например, Бурпалинский, Сыннырский 
и  Догалдынский), а  также дайки лампрофиров, 
шонкинитов и монцодиоритов (рис. 10). Развитие 
магматизма в пермское время происходило в усло-
виях внутриплитной обстановки (Цыганков и др., 
2010, 2017; Владыкин и др., 2014; Рыцк и др., 2017б). 

ЗОЛОТОРУДНАЯ МИНЕРАЛИЗАЦИЯ 
СЕВЕРНОГО ЗАБАЙКАЛЬЯ

Геологические и минералогические особенности 
золоторудных месторождений БПП

Основные запасы коренного золота в  Бо-
дайбинском золоторудном районе связаны 
с  месторождениями, локализованными в  докем-
брийских метаосадочных породах черносланцевой 
формации Байкало-Патомского складчатого пояса 
(Буряк, 1982; Буряк В.А., Хмелевская, 1997; Буряк, 
Бакулин, 1998; Large et al., 2007; Константинов, 
2010а и  др.). Известно более десятка крупных 
и  средних по  масштабу коренных месторожде-
ний, включая месторождение-гигант Сухой Лог 
(~1900 т Au, Савчук, Волков, 2019). Они обладают 
схожим геологическим строением рудных тел, от-
носительно однообразным минеральным составом 
и близкими геохимическими и изотопными харак-
теристиками. В целом это позволило большинству 
исследователей объединить месторождения 
Бодайбинского золоторудного района в  единый 
«сухоложский» тип орогенных месторождений 
золота. (Буряк, Бакулин, 1998; Буряк и  др., 2002; 
Вуд, Попов, 2006; Дубинина и  др., 2014; Чугаев, 
Чернышев, 2017; Tarasova et al., 2020; Chugaev 
et al., 2022а; Будяк и  др., 2024а,б и  др.). Золото-
рудная минерализация на  этих месторождениях 
представлена прожилково-вкрапленными рудами, 
имеющих главное промышленное значение, и зо-
лотоносными кварцевыми жилами. Прожилко-
во-вкрапленные руды преимущественно образуют 
относительно простые по  морфологии и  значи-
тельные по  протяженности платообразные тела, 
приуроченные к  замкам складок и  их крыльям. 
Рудные тела не  имеют четких геологических гра-
ниц и определяются по результатам геолого-разве-
дочных работ и опробывания. Главными рудными 
минералами, доля которых, как правило, в среднем 
не  превышает 3–4%, в  прожилково-вкрапленных 
рудах являются сульфиды: пирит, пирротин и  ар-
сенопирит (рис. 11). Их содержание, а также соот-
ношение сильно варьирует как внутри рудных тел, 
так и  от месторождения к  месторождению. Суль-
фиды в рудах присутствуют в виде отдельных зерен 
и скоплений, имеющих часто кварцевую оторочку, 
а также совместно с кварцем образуют линзовид-
ные выделения и маломощные кварцевые прожил-

ки, субпараллельные полосчатости метаосадочных 
пород. Золото в  прожилково-вкрапленных рудах 
представлено мелкими самородными выделени-
ями (размер большинства зерен, как правило, 
менее 500 мкм) в  срастании с  сульфидами, реже 
в  кварце (Буряк, Попов, 1969; Буряк, Бакулин, 
1998; Константинов, 2010а; Паленова и  др., 2015; 
Бабяк и др., 2019; Tarasova et al., 2020; Онищенко, 
Сокерина, 2021; Будяк и др., 2024а,б).

Золотоносные кварцевые жилы, как правило, 
пространственно совмещены с зонами прожилково- 
вкрапленной сульфидной минерализации и зани-
мают по  отношению к  ней секущее положение. 
Рудные минералы в кварцевых жилах распределе-
ны крайне неравномерно и представлены, главным 
образом, пиритом и  пирротином, которые суще-
ственно преобладают над галенитом, сфалеритом 
и самородным золотом. Общее содержание рудных 
минералов обычно составляет менее 1%. Золото 
концентрируется, главным образом, в  жильном 
кварце в  виде отдельных выделений размером 
до 2 мм или гнездовых скоплений.

В пределах месторождений «сухоложского» 
типа проявлены метасоматические измерения 
вмещающих метаосадочных пород, выражаю-
щиеся, главным образом, в  их карбонатизации, 
сульфидизации и  окварцевании. Как показывают 
микроструктурные исследования (Large et al., 
2007), изменение вмещающих пород происходило 
синхронно с развитием складчатости и формиро-
ванием прожилково-вкрапленной сульфидной 
минерализации. Метасоматиты сопровождают 
участки рудной минерализации и  локализованы 
вдоль узких тектонических зон рассланцевания. 
Они образуют значительные по  протяженности 
(десятки километров) и  мощности (десятки  — 
сотни метров) зоны. По  мере приближения 
к участкам золотоносной минерализации количе-
ство и размер новообразованных кварцевых жил, 
кварц-карбонатных и  сульфид-кварцевых линз, 
гнезд и  прожилков постепенно возрастает. Мета-
соматические минералы образуют ранние параго-
нит-сидерит + анкерит-кварц ± хлорит и поздние 
мусковит- (сидерит + анкерит)  — пирит-кварце-
вые агрегаты (Русинов и  др., 2008). Характерно 
также развитие новообразованного альбита 
и  фторапатита. По  данным (Буряк, 1982; Буряк, 
Бакулин, 1998) отмечается изменение химического 
состава карбонатов и хлорита по мере приближе-
ния к рудным телам. Для первых устанавливается 
увеличение кальциевой составляющей, тогда 
как для второго  — снижение содержания железа. 
Химизм метасоматического преобразования чер-
носланцевых пород определялся, с одной стороны, 
заметным привносом Са, СО2, S и  Au, а  с другой 
стороны слабым выносом калия и натрия (Буряк, 
1982; Tarasova et al., 2020). 
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Рис. 11. Макро- и микрофотографии прожилково-вкрапленной и жильной золоторудной минерализации на место-
рождениях «сухоложского» типа Бодайбинского рудного района (Северное Забайкалье).
Месторождения: Сухой Лог (а, б, и–м), Угахан (в), Вернинское (г), Голец Высочайший (д–з): а — плойчатый пи-
рит-кварцевый прожилок в черных сланцах хомолхинской свиты в обрамлении зон развития метасоматического 
карбоната (Crb); б — пирит-кварцевые прожилки в ассоциации с метакристаллами пирита (Py-4); в — прожилково- 
вкрапленные руды в  углеродистых метапесчаниках бужуихтинской свиты, сложенные линзовидными выделени-
ями пирротина (Po) и метакристаллами пирита (Py); г — игольчатые выделения арсенопирита в кварцевой (Qtz) 
оторочке; д- идиоморфные зерна пирита (Py-4), наложенные на более ранний пирротин; е — фрамбоидальные вы-
деления пирита (Py-1), ж  — Py-2 обрастает фрамбоиды Py-1, з  — микровключения галенита (Gn), халькопирита 
(Ccp) и  самородного золота в  пирите (Py-4); и  — выделения самородного золота в  кварц-карбонатном прожил-
ке в  ассоциации с  пиритом и  сфалеритом из  прожилково-вкрапленных руд (изображение в  отраженном свете);  
к  — кварцевая жила, секущая прожилково-вкрапленную минерализацию в  известковистых сланцах имняхской 
свиты; л — поздний жильный кварц (Qzt), содержащий гнезда сфалерита (Sp) и галенита (Gn); м — выделения ком-
коватого золота (Au) в ассоциации с карбонатом в позднем жильном кварце.
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Геотермобарометрические исследования 
месторождений Сухой Лог, Вернинское, Голец 
Высочайший, Красное и  ряда других месторожде-
ний «сухоложского» типа показали, что гидротер-
мально-метасоматический процесс, с  которым 
связано образование прожилково-вкрапленной 
минерализации, протекал при температурах около 
300–350°С и давлении 0.7–2.8 кбар (Русинов и др., 
2008). Эти оценки согласуются с результатами изу-
чения флюидных включений в кварце прожилково- 
вкрапленных руд из тех же месторождений (Distler et 
al., 2004; Юдовская и др., 2011; Prokof’ev et al., 2019; 
Ankusheva et al., 2020; Онищенко, Сокерина, 2021).

Данные о  вариациях δ18O в  кварце и  в метасо-
матизированных рудовмещающих породах место-
рождения Сухой Лог (Дубинина и  др., 2014) сви-
детельствуют о  том, что рудообразующая система 
характеризовалась низкой величиной соотношения 
флюид/порода (W/R ≤ 0.2). В  свою очередь, это 
предполагает, что преимущественно миграция ру-
дообразующих флюидов происходила в микропоро-
вом и микродислокационном пространстве (кливаж 
и  микротрещины), что согласуется с  микроскопи-
ческими наблюдениями как на Сухом Логе, так и на 
других месторождениях «сухоложского» типа (Large 
et al., 2007; Русинов и др., 2008; Tarasova et al., 2020)

К настоящему времени разработано несколько 
схем, описывающих с разной степенью детальности 
последовательность формирования прожилково- 
вкрапленной минерализации на  месторождениях 
«сухоложского» типа (Буряк, Хмелевская, 1997; 
Буряк, Бакулин, 1998; Вуд, Попов, 2006; Large et 
al., 2007; Паленова и др., 2015; Prokof’ev et al., 2019; 
Tarasova et al., 2020, Тарасова и др., 2021). Ключевым 
минералом в  этих построениях выступает пирит, 
который широко распространен в рудах и представ-
лен несколькими морфологическими разновидно-
стями (Буряк, Попов, 1969; Буряк, 1975; Large et al., 
2007; Гаврилов, Кряжев; 2008; Кряжев и др., 2009; 
Таусон и др., 2015). Предложенные схемы несколько 
отличаются между собой по числу стадий минера-
лообразования и выделяемым минеральным ассо-
циациям. Наиболее обоснованной, на наш взгляд, 
является схема, опубликованная в работе R.R. Large 
с  соавторами (2007), для руд месторождения Су-
хой Лог. Она основана на  результатах детальных 
минералого-геохимических и  микроструктурных 
исследований. Авторы предполагают наличие трех 
последовательных стадий минералообразования. 
Наиболее ранняя (дорудная) минеральная ассо-
циация представлена синдиагенетическим пири-
том. Это микронного размера фрамбоиды (Py-1) 
и  сростки или скопления микрозернистых зерен 
гипидеаморфного и  идеаморфного облика (Py-2). 
К  этой же минеральной ассоциации, отнесены 
и  более крупнозернистые агрегаты пирита (Py-3), 
преимущественно приуроченные к  полосчастости 

пород и  образующие конкрецевидные выделения. 
Для ранних выделений пирита характерно мно-
жество микровключений породообразующих ми-
нералов, а  также присутствие в  них «невидимого» 
золота (Large et al., 2007).

К ранней рудной (или синдеформационной) 
стадии отнесен пирит, который представлен круп-
ными (до 3–4 см) отдельными гипидеаморфными 
метакристаллами в  метаосадочных породах и  в 
кварцевых прожилках и  гнездах (соответственно 
Py-4 и  Py-5). При травлении таких зерен, как 
правило, выявляются признаки их неоднократной 
перекристаллизации и  деформации. Положение 
пирита подчинено направлению микротрещин 
и  кливажа. Эти особенности, согласно (Large et 
al., 2007), указывают на то, что их формирование 
происходило на этапе метаморфизма и пластичес-
ких деформаций осадочных пород.

На поздней рудной (постдеформационной) 
стадии формировался пирит (Py-6) и  марказит, 
представленный в виде коломорфных выделений, 
который вдоль трещин замещает пирротин в про-
жилково-вкрапленных рудах. К  этой же стадии 
относится ассоциация, образованная халькопи-
ритом, сфалеритом, галенитом, блеклой рудой 
и золотом. Преимущественно это микрозернистые 
выделения, приуроченные к порам и микротрещи-
нам в зернах более раннего пирита и арсенопирита 
или на границе зерен этих минералов.

В целом сходная последовательность образова-
ния пирита подтверждается и  на других месторо-
ждениях «сухоложского» типа как собственными 
минералогическими наблюдениями, так и данны-
ми, приводимыми в работах (Паленова и др., 2015; 
Prokof’ev et al., 2019; Tarasova et al., 2020; Тарасова 
и др., 2021; Будяк и др., 2024а,б).

Геологические и минералогические особенности 
золоторудных месторождений БМП

Золоторудная минерализация в  пределах БМП 
локализована в разных по составу и возрасту осадоч-
ных, магматических и  метаморфических породах. 
Наиболее древними из  них являются раннедокем-
брийские метаморфические породы Анамакит-Муй-
ской зоны, вмещающие рудные тела месторождения 
Ирокинда, тогда как самыми молодыми — позднепа-
леозойские граниты на месторождении Юбилейное. 
Рудовмещающими преимущественно являются по-
роды неопротерозойского возраста, представленные 
метавулканитами, метаморфизованными терриген-
но-карбонатными породами, а  также различными 
по происхождению габброидами и гранитоидами.

Большинство месторождений пространственно 
сопряжены с  крупными региональными тектони-
ческими зонами в БМП, которые рассматриваются 
в качестве рудоконтролирующих структур (Иванов 
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и др., 1995). К их числу относятся: Сюльбанская си-
стема глубинных разломов, определяющая положе-
ние Каралонского рудного поля и  месторождения 
Урях, Келяна-Ирокиндинская шовная зона, вблизи 
которой локализованы месторождения Ирокинда, 
Кедровское, Юбилейное и  рудопроявление Ирбо, 
а  также Байкало-Сыннырская серия глубинных 
разломов, контролирующая рудное поле Мукадек.

Объектами промышленной отработки в настоя-
щее время являются кварцевые жилы (рис.  12а,б). 
Рудные тела приурочены к тектоническим зонам, и, 
как правило, они имеют сложную морфологию, что 
выражается в резком изменении мощности (от пер-
вых десятков сантиметров в  пережимах до  первых 
метров в  раздувах) и  элементов залегания как 
по простиранию, так и по падению. Протяженность 
золотоносных кварцевых жил не превышает первые 
сотни метров при средней мощности 0.5–1 м. Про-
жилково-вкрапленные руды образуют протяженные 
минерализованные зоны и приурочены к тектони-
чески (катаклазированным, милонитизированным) 
переработанным породам.

Вблизи рудных тел вмещающие породы подвер-
глись метасоматическим изменениям. Мощность 
зон околорудных метасоматитов на  месторожде-
ниях меняется в широких пределах и максимально 
может достигать первые десятки метров. При этом 
характер гидротермально-метасоматических изме-
нений во многом определяется химическим и ми-
неральным составом исходных пород. Наиболее 
часто проявлены процессы окварцевания, альби-
тизации, серицитизации, карбонатизации и пири-
тизации. Околорудные метасоматиты принадлежат 
к березитовой и лиственитовой метасоматическим 
формациям (Кучеренко, 2004, 2007, 2014; Хруста-
лев, Хрусталева, 2006; Рыцк и др., 2018а).

Основной объем рудных тел сложен кварцем, 
доля которого по  отношению к  другим минера-
лам, как правило, составляет 95–99 об.%. В резко 
подчиненном количестве присутствуют также 
карбонаты (доломит, анкерит, кальцит) и  муско-
вит, образующие в  кварце прожилки и  гнезда 
(рис. 12в). Рудные минералы распределены крайне 
неравномерно. Они формируют мелкую вкраплен-
ность и небольшие гнезда от первых миллиметров 
до десятков сантиметров, а также тонкие прожилки 
(рис.  12г–е). К  наиболее распространенным руд-
ным минералам относятся пирит, галенит и  сфа-
лерит. Реже встречаются пирротин, халькопирит 
и шеелит (рис. 12ж). Соотношения главных рудных 
минералов меняются не только от месторождения 
к  месторождению, но  и в  пределах рудных тел 
одного месторождения (Жиляева и др., 2000; Хру-
сталев, Хрусталева, 2006; Бондарь и др., 2018; Пло-
тинская и др., 2019). Геохимической особенностью 

месторождений БМП является низкая величина 
Au/Ag (<1) отношения в рудах, что не типично для 
орогенных месторождений золота (Groves et al., 
2003). Это обусловлено широким распространени-
ем на  месторождениях разнообразных по  составу 
минералов серебра (самородное серебро, теллури-
ды серебра) и минералов, в состав которых серебро 
входит в виде примеси (минералы группы блеклых 
руд, самородное золото) (рис. 12з–и).

Золото в рудах присутствует в самородном виде 
(рис.  12з–и). Оно образует различные по  форме 
и размеру выделения в кварце и в сульфидных ми-
нералах. Единственной примесью в  нем является 
Ag, содержание которого может меняться в широ-
ких пределах. Так, например, для месторождения 
Ирокинда состав самородного золота изменятся 
от 269 до 907‰ (Плотинская и др., 2019).

Большинство исследователей золоторудных 
месторождений БМП указывают на то, что жильная 
минерализация сформировалась в  течение одного 
продуктивного этапа, а  отложение большей части 
самородного золота происходило на поздней стадии 
гидротермального процесса вместе с  галенитом, 
сфалеритом и  минералами группы блеклых руд 
(Ляхов, Попивняк, 1977; Жиляева и др., 2000; Хру-
сталев, Хрусталева, 2006; Ванин и др., 2017; Бондарь 
и др., 2018; Плотинская и др., 2019; Prokof’ev et al., 
2019). Например, в работе (Плотинская и др., 2019), 
основанной на детальных минералого-геохимичес-
ких исследований руд месторождений и рудопрояв-
лений Кедровско-Ирокиндинского рудного поля, 
обосновывается следующая последовательность 
формирования золоторудной минерализации 
(рис. 13). Она включает две рудные подстадии (ми-
неральные ассоциации): раннюю кварц-пиритовую 
и позднюю кварц-золото-полисульфидную. На ран-
ней подстадии образовались околожильные берези-
ты и кварцевые жилы с пиритом и с высокопробным 
самородным золотом. В течение поздней подстадии 
происходило отложение галенита, сфалерита, халь-
копирита, минералов группы блеклых руд, а также 
большей части самородного золота. Близкие схемы 
предложены и  для других месторождений БМП 
(Жиляева и др., 2000; Prokof’ev et al., 2019).

Выполненные исследования (Ляхов, Попивняк, 
1977; Prokof’ev et al., 2019) флюидных включений 
в  жильном кварце показывают, что отложение 
продуктивной кварц-золото-полисульфидной ми-
неральной ассоциации на  месторождениях БМП 
происходило в  широких диапазонах температуры 
(от  380 до  170°С) и  давления (5.0–1.1 kbar). При 
этом флюид характеризовался высокой насыщен-
ностью CO2 и значительными вариациями солено-
сти (от 2.5 до 23 вес.% экв. NaCl).
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ПРЕДСТАВЛЕНИЯ О ГЕНЕЗИСЕ 
МЕЗОТЕРМАЛЬНОЙ ЗОЛОТОРУДНОЙ 

МИНЕРАЛИЗАЦИИ СЕВЕРНОГО 
ЗАБАЙКАЛЬЯ

Продолжающиеся более полувека исследова-
ния мезотермальных золоторудных месторожде-
ний и  рудопроявлений Северного Забайкалья 
привело к появлению нескольких альтернативных 
представлений об их формировании (Буряк, 1982; 
Рундквист и  др., 1992; Дистлер и  др., 1995; Бу-

ряк В.А., Бакулин, 1998; Лаверов и др., 2000; Distler 
et al., 2004; Large et al., 2007; Русинов и др., 2008; 
Кряжев, 2017; Юдовская и др., 2011; Иванов, 2014; 
Кучеренко, 2016, 2017; Tarasova et al., 2020 и цитиру-
емые в них работы). Наиболее широкое признание 
среди исследователей получили две генетические 
концепции: метаморфогенно-гидротермальная 
и магматогенно-гидротермальная.

Метаморфогенно-гидротермальная концеп-
ция, впервые обоснованная в работах В.А. Буряка 
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Рис. 12. Макро- и  микрофотографии жильной золоторудной минерализации, проявленной в  пределах Байка-
ло-Муйского складчатого пояса: а — выходы рудоносной жилы (жила Баргузинская №1) в неопротерозойских гра-
нодиоритах Кедровского комплекса на  месторождении Кедровское; б  — выходы золоторудной кварцевой жилы 
Гранитная в метасоматизированных неопротерозойских гранитах бамбуйского комплекса на месторождении Иро-
кинда; в — выделения мусковита (Ms) и карбонатов (Crb) в жильном кварце жилы №12 на месторождении Урях; 
г  — вкрапленность галенита в  жильном молочно-белом кварце (жила Высокая, месторождение Ирокинда); д  — 
полосчатое распределение сульфидов (галенит (Gn) + сфалерит (Sp)) в жильном кварце (жила Пинегинская жила, 
месторождение Кедровское); е — кварцевая жила с крупным линзовидным выделением сульфидов (галенит + сфа-
лерит) и оторочкой из серицитолитов (Ser); ж — вкрапленность сульфидов, блеклых руд (Td) и шеелита (Sh) в жиль-
ном кварце (рудное тело Малахитовое, месторождение Урях); з — самородное золото (Au) в ассоциации с галени-
том, тетраэдритом (Td) и сфалеритом (жила №3, месторождение Ирокинда); и — выделение самородного золота 
на контакте пирита (Py) и галенита (рудное тело Ветвистое; месторождение Урях).



ЗОЛОТОРУДНЫЕ МЕСТОРОЖДЕНИЯ ОРОГЕННОГО ТИПА 779

ГЕОХИМИЯ       том 69       № 9      2024

(Буряк, 1965, 1982, 1987, 2000) в отношении золо-
торудной минерализации локализованной в  до-
кембрийских высокоуглеродистых метаосадочных 
породах Байкало-Патомского пояса, разрабатыва-
ется разными исследователями уже на протяжении 
40 лет (Вуд, Попов, 2006; Large et al., 2007; Meffre 
et al., 2008, 2016; Tarasova et al., 2020; Chugaev et al., 
2022а).

Согласно метаморфогенно-гидротермальной 
модели, формирование золоторудной минерали-
зации в  докембрийских углеродистых осадочных 
толщах Байкало-Патомского пояса было про-
должительным по  времени и  включало в  себя 
три основных этапа: дорудный (или осадочный 
и  син-диагенетический), рудный (метаморфиче-
ский или син-деформационный) и  пострудный 
(постметаморфический или пост-деформаци-
онный (Буряк, 1982; Large et al., 2007) (рис.  14). 
С  дорудным этапом связывается накопление 

первичной сульфидной минерализации и  ее 
переотложение в  диагенетический и  катагенети-
ческие стадии преобразования осадочных пород. 
Эти процессы приводили к  первичному перерас-
пределению и  повышению золота в  различных 
участках разреза осадочных толщ, но  не давали 
промышленно-значимых концентраций этого 
металла. Некоторые исследователи (Tarasova et al., 
2020) допускают участие нефти в  миграции золо-
та и  его перераспределении в  осадочных толщах 
на  стадии их  катагенетического преобразования. 
Присутствие первичных сульфидов осадочно-диа-
генетического и  осадочно-гидротермального 
происхождения с повышенным содержанием в них 
«невидимого» золота отмечено во многих месторо-
ждениях Байкало-Патомского пояса (Буряк, 1982, 
1987, 2000; Large et al., 2007; Паленова и др., 2015; 
Таусон и  др., 2015; Кряжев, 2017; Tarasova et al., 
2020).
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Рис. 13. Схема последовательности гипогенного минералообразования на Кедровско-Ирокиндинском рудном поле 
(Плотинская и др., 2019).
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Проявление гидротермальных процессов 
на  рудном этапе было обусловлено развитием 
в  регионе зонального метаморфизма (Петров, 
Макрыгина, 1975; Буряк, 1982), что приводило 
к  миграции металлоносных флюидов из  высо-
котемпературных зон, отвечающих условиям 
амфиболитовой фации, в  низкотемпературные 
(зеленосланцевая фация) области, где происхо-
дило отложение рудных компонентов в  благо-
приятных структурах (Буряк, 1982; Буряк  В.А., 
Бакулин, 1998). Согласно  В.А.  Буряку (Буряк, 
1982; Буряк, Бакулин, 1998) собственно рудный 
этап подразделяется на  раннеметаморфическую 
и  метаморфогенно-гидротермальную (метамор-
фогенно-метасоматическую) стадии. В  течение 
раннеметаморфогенной стадии сульфиды осадоч-
но-диагенетического и осадочно-гидротермально-
го происхождения претерпели частичную перекри-
сталлизацию. Часть вещества была переотложена 
в виде кварц-сульфидных и кварц-карбонат-суль-
фидных линз и прожилков, расположение которых 
подчиняется структурным направлениям кливажа 
и зонам рассланцевания вмещающих пород. Про-
мышленные концентрации золота были сформиро-
ваны в течение метаморфогенно-гидротермальной 

стадии. Золоторудный процесс, протекавший 
в восстановительных условиях, генетически связан 
с  развитием динамометаморфизма и  метасомати-
тов пропилитового типа. В дислокационных зонах 
происходила мобилизация рудных компонентов 
метаморфогенными растворами и отложение их в 
структурных ловушках (участки рассланцевания, 
ядра и  крылья складок высокого порядка и  т.д.). 
В качестве источника золота и других (например, 
К, Na, Mg и Si) компонентов золоторудной мине-
рализации предполагаются метаосадочные породы 
региона (Буряк, Бакулин, 1998; Tarasova et al., 2020; 
Будяк и др., 2023, 2024а,б).

Альтернативная точка зрения на  генезис зо-
лоторудной минерализации, локализованной 
в  докембрийских породах черносланцевой фор-
мации Северного Забайкалья отстаивается в  ра-
ботах (Рундквист и др., 1992; Дистлер и др., 1995; 
Лаверов и  др., 2000; Distler et al., 2004; Русинов 
и  др., 2008; Юдовская и  др., 2011; Иванов, 2014; 
Кучеренко, 2016). Изложенная этими исследовате-
лями магматогенно-гидротермальная концепция 
предполагает постметаморфическое формирова-
ние золоторудных месторождений в  регионе и  их 
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тесную генетическую связь с палеозойскими маг-
матическими событиями. Наиболее полно гене-
тическая модель была изложена в  работах (Distler 
et al., 2004; Юдовская и др., 2011). Она проиллю-
стрирована на рисунке 15. Согласно этой модели, 
существовал дорудный этап, на котором происхо-
дило накопление осадочных толщ в рифтогенном 
прогибе и  дальнейшее их  катагенетическое и  ме-
таморфическое преобразование. В  это же время 
сформировались основные складчатые структуры 
региона. Собственно отложение промышленных 
прожилково-вкрапленных руд имело место в этап 
каледонского гранитоидного магматизма, вы-
званного воздействием на  докембрийскую кору 
Байкало-Патомского пояса глубинных теплового 
и  флюидного потоков. Глубинным флюидам от-
водится ведущая роль в  мобилизации и  переносе 
рудных компонентов на  верхние структурные 
горизонты. Отложение золота и  других металлов, 

перенос которых осуществлялся в составе серово-
дородных и  хлоридных комплексов, происходило 
на  геохимических барьерах, которыми являлись 
высокоуглеродистые метаосадочные породы. В ка-
честве структурных ловушек выступили, преиму-
щественно, замки антиклинальных складок.

Оригинальная генетическая модель для объяс-
нения особенностей формирования раннепалео-
зойской золоторудной минерализации в  породах 
черносланцевой формации Байкало-Патомского 
пояса была предложена С.Г.  Кряжевым в  своей 
докторской диссертационной работе (Кряжев, 
2017). Согласно ей золотоносные сульфиды имели 
первично осадочно-гидротермальное происхожде-
ние, а  собственно рудообразование обусловлено 
поступлением флюидов, а  также золота и  серы 
из эндогенного источника. Последующие за этим 
процессы метаморфического преобразования оса-
дочных толщ, а  также коллизионный магматизм 
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Рис. 15. Схема магматогенно-гидротермального формирования золоторудной минерализации в  неопротерозой-
ский метаосадочных породах Байкало-Патомского складчатого пояса по (Distler et al., 2004; Юдовская и др., 2011) 
с изменениями.
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были ответственны только за  перераспределение 
и концентрирование ранних руд.

В отношении позднепалеозойской золоторуд-
ной минерализации Байкало-Муйского пояса, 
представленной малосульфидными золото-квар-
цевыми жилами, среди исследователей преобла-
дает представление об  их магматогенно-гидро-
термальном происхождении (Митрофанов и  др., 
1983; Кучеренко, 2004, 2007, 2014; Корольков, 2007; 
Юдовская и  др., 2011; Ivanov et al., 2015; Попов 

и др., 2017 и др.). Главными аргументами в пользу 
этой точки зрения являются пространственная 
и  временная сближенность золоторудной ми-
нерализации и  проявленного в  регионе поздне-
палеозойского магматизма, а  также широкое 
развитие в  ореоле кварцевых жил метасоматитов 
березит-лиственитовой формации. Однако су-
ществуют расхождения в  вопросах, касающихся 
состава рудогенерирующих магматических рас-
плавов и  источников вещества. Часть исследова-
телей предполагают, что основным источником 

10 км

Тепловой
поток

Транслитосферная
тектоническая зона

30 км

Субщелочные
базитовые расплавы

Внутрикоровые
 гранитоидные

расплавы

литосферная
мантия

Жильная золоторудная
минерализация

Астеносферная мантия

Нижняя кора

Верхняя кора

Au

Подкоровая

Рис. 16. Схема, описывающая магматогенно-гидротермальное формирование позднепалеозойской золото-кварце-
вой минерализации в докембрийских породах Северного Забайкалья. Составлена согласно представлениям, изло-
женным в работах (Митрофанов и др., 1983; Кучеренко, 2004, 2007, 2014; Корольков, 2007; Попов и др., 2017).
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флюидов и  минералообразующих компонентов 
золоторудных систем являлись кислые расплавы, 
сформировавшие известково-щелочные поздне-
палеозойские граниты (Митрофанов и  др., 1983; 
Корольков, 2007; Попов и др., 2017; Prokof’ev et al., 
2019  и др.) (рис. 16). 

В другой модели, предложенной в работах (Ку-
черенко, 2004, 2007, 2014; Chugaev et al., 2022b), 
напротив, доказывается генетическая связь 
оруденения с  умеренно щелочными базитовыми 
расплавами, из  которых золото и  другие рудные 
компоненты поступали во флюид.

С поздним постскладчатым герцинским гра-
нитоидным магматизмом также связывают реак-
тивацию гидротермальных процессов в  Байка-
ло-Патомском складчатом поясе и формирование 
поздних золото-кварцевых жил (Лаверов и  др., 
2007; Юдовская и др., 2011). При этом образование 
жил происходило за счет переотложения вещества 
более ранней прожилково-вкрапленной минера-
лизации без дополнительного привноса вещества 
из внешнего источника (рис. 15).

Таким образом, изложенные выше концепции ге-
незиса палеозойских золоторудных месторождений 
Северного Забайкалья показывают, что актуальны-
ми и  наиболее дискуссионными вопросами среди 
исследователей являются время развития рудооб-
разующих процессов, их синхронность с главными 
этапами геологического развития региона, а также 
природа источника минералообразующих компо-
нентов и флюидов и роль магматизма. Рассмотрим 
более детально имеющиеся геохронологические 
и  изотопно-геохимические данные, которые ис-
пользуются исследователями при построении изло-
женных выше генетических моделей.

РЕЗУЛЬТАТЫ ГЕОХРОНОЛОГИЧЕСКИХ 
ИССЛЕДОВАНИЙ ЗОЛОТОРУДНОЙ 

МИНЕРАЛИЗАЦИИ СЕВЕРНОГО 
ЗАБАЙКАЛЬЯ

Месторождения и рудопроявления БПП
Месторождения Байкало-Патомского пояса 

в силу особенностей минерального состава рудных 
тел и  отсутствия для них четких геологических 
границ представляют собой сложный объект для 
геохронологического изучения. Это хорошо видно 
на  примере месторождения Сухой Лог, который 
в силу своего масштаба для многих исследователей 
являлся эталонным объектом для изучения. Для его 
датирования были использованы различные гео-
хронологические методы, включая нетрадицион-
ные подходы и минералы-геохронометры (Лаверов 
и др., 2007; Meffre et al., 2008; Юдовская и др., 2011; 
Yakubchuk et al., 2014; Chugaev et al., 2022a).

Первое прямое датирование руд месторождения 
Сухой Лог было выполнено Rb-Sr методом и осно-
вывалось на  изучении валовых проб, содержащих 
прожилково-вкрапленную минерализацию, а также 
гидротермальных минералов (кварца, карбонат) 
из  поздних золотоносных кварцевых жил (Лаверов 
и др., 2007). Эти данные впервые показали наличие 
двух рудообразующих этапов (раннепалеозойско-
го и  позднепалеозойского), разделенных между 
собой интервалом времени около 130  млн лет. 
Наиболее древняя Rb-Sr датировка 454 ± 6  млн лет 
(СКВО = 22), полученная по  результатам изучения 
12 валовых рудоносных проб, интерпретируется как 
время гидротермально-метасоматической перера-
ботки вмещающих метаосадочных пород и  фор-
мирования прожилково-вкрапленной золоторудной 
минерализации. Rb-Sr изотопные данные по гидро-
термальным минералам из  поздних кварцевых жил 
определили изохрону с  возрастом 326 ± 14  млн лет 
(СКВО = 11), который фиксируют среднекарбоно-
вый этап реактивизации гидротермальных процес-
сов на месторождении Сухой Лог (рис. 17).

Последующие работы по  изучению геохроно-
логии месторождения Сухой Лог основывались 
на U-Th-Pb данных (Meffre et al., 2008; Юдовская 
и др., 2011), полученных по акцессорному монациту 
и циркону с помощью методики SIMS (SHRIMP), 
и на данных Re-Os изучения пирита (Yakubchuk et 
al., 2014).

В работе (Meffre et al., 2008) представлены 
результаты изучения U-Pb изотопной системы ак-
цессорного монацита, выделенного из вмещающих 
черных сланцев. Работы выполнены с  помощью 
ICP-масс-спектрометрии с  лазерной абляцией. 
Образцы были отобраны за пределами рудных зон 
месторождения Сухой Лог. Ядра крупных кри-
сталлов монацита показали возраст 573 ± 12  млн 
лет, тогда как внешние каймы некоторых зерен 
монацита имели относительно более молодую 
датировку 516 ± 10 млн лет. Последняя, по мнению 
авторов, соответствует возрасту пика метаморфиз-
ма и  деформации неопротерозойских рудовмеща-
ющих осадочных пород. Была также установлена 
малочисленная популяция кристаллов монацита 
с  позднепалеозойскими возрастами: 374 ± 20  млн 
лет и 288 ± 22 млн лет. Эти геохронологические дан-
ные могут свидетельствовать, по  мнению авторов 
этой работы, о  наличии поздних гидротермальных 
процессов, проявленных в  районе месторождения 
Сухой Лог.

В работе (Юдовская и  др., 2011) были изучены 
монацит и циркон, встречаемые как в зоне золото-
рудной минерализации месторождения Сухой Лог, 
так и во вмещающих ее породах. Эти минералы де-
монстрируют неоднородность внутреннего строе-
ния зерен и  химического состава. Монацит пред-
ставлен двумя генерациями, из  которых поздняя 
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Рис. 17. Результаты Rb-Sr геохронологического изучения золотоносных прожилково-вкрапленных руд и поздних 
кварцевых жил месторождений «сухоложского» типа Байкало-Патомского пояса (Северное Забайкалье). Данные 
заимствованы: а–б — Лаверов и др., 2007; в–ж — Chugaev et al., 2022а.
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генерация монацита установлена только в  рудной 
зоне. Он образует каймы нарастания и  блоки 
в  более крупных выделениях раннего монацита. 
Зерна обломочного циркона также имеют признаки 
наложенных процессов, приведших к образованию 
краевых кайм. U-Pb-Th данные получены по 17 ана-
лизам раннего и позднего монацита. Все они прояв-
ляют дискордантность по  соотношению значений 
изотопного возраста, рассчитанным по изотопным 
отношениям 206Pb/238U и  208Pb/232U. Они варьируют 
от 739 до 365 млн лет. Как следствие значительной 
(от  десятков до  сотен  млн лет) аналитической 
погрешности SHRIMP-метода, точки монацитов 
на  диаграмме Везерилла не  аппроксимируются 
дискордией (или дискордиями), что не  позволило 
авторам надежно оценить возраст наложенного 
процесса, приведшего к образованию позднего мо-
нацита. В то же время с использованием диаграммы 

Терра–Вассербурга для трех точек анализа зерна 
позднего монацита получена возрастная оценка 
486 ± 36  млн лет. Следует отметить, что диаграмма 
Терра-Вассербурга является всего лишь (только) 
способом коррекции значений 206Pb/238U возраста 
на присутствие в минералах аномального по изотоп-
ному составу нерадиогенного свинца и, в  отличие 
от диаграммы Везерилла, не дает возможность для 
дискордантных U-Th-Pb данных определить время 
образования и преобразования минералов.

U-Pb данные по  циркону более информативны. 
По  верхнему пересечению двух дискордий с  кон-
кордией на диаграмме Везерилла доказывается при-
сутствие в  рудовмещающих породах хомолхинской 
свиты обломочного материала из  источников, 
имеющих возраст около 1.8 и  2.5  млрд лет. Кроме 
того, показано наличие широкой группы неопро-
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терозойских цирконов. Дискордии, положение 
которых, главным образом, определяется точками 
зерен древнего обломочного циркона, имеют ниж-
нее пересечение с возрастом 466 ± 29 и 447 ± 32 млн 
лет. Эти возраста определенно свидетельствуют 
о  наличии каледонских процессов, проявленных, 
как было также показано в  работе (Лаверов и  др., 
2007) на  месторождении Сухой Лог. Однако U-Pb 
SHRIMP данные с учетом имеющихся погрешностей 
определяют широкий диапазон для возраста ранней 
прожилково-вкрапленной минерализации от  506 
до  415  млн лет. Что касается возраста герцинского 
рудного этапа, то его наличие результатами U-Th-Pb 
изучения монацита и циркона не выявлено.

Re-Os исследования на  месторождении Сухой 
Лог были выполнены для пяти проб пиритов, отоб-
ранных из  прожилково-вкрапленной минерализа-
ции (Yakubchuk et al., 2014). Они были представлены 
синдеформационными метаморфическими разно-
видностями (по  Large et al., 2007) пирита. Изучен-
ные образцы показали высокие содержания обык-
новенного Os и, соответственно, низкие отношения 
187Os/188Os (от  0.992 до  1.283), т.е. они не  являются 
LLHR-сульфидами. Вариации 187Re/188Os отноше-
ний в пирите также не велики (35.3 до 63.1). На Re-Os 
диаграмме в расположении точек изученных образ-
цов не  обнаруживается изохронной зависимости. 
Если их аппроксимировать линией регрессии, то ее 
наклон при большом разбросе точек (СКВО = 500) 
с огромной (~100%) погрешностью указывает на па-
леозойский возраст минерализации. Расчеты, вы-
полненные авторами для индивидуальных образцов 
на  основе подбора величин начального 187Os/188Os 
отношения, также свидетельствуют о палеозойском 
возрасте прожилково-вкрапленных руд.

В работе (Тарасова и  др., 2021) представлены 
результаты 40Ar-39Ar датирования двух образцов 
пирита из  прожилково-вкрапленной минерали-
зации месторождения Голец Высочайший. Один 
из образцов показал возрастной спектр «седловид-
ного» типа, для которого в  средней и  высокотем-
пературной части выделяется плато с  возрастом 
437 ± 62 млн лет. В случае другого образца получен 
спектр типа «лестница» вниз. Для него значение 
возраста плато, включающего 90% выделенного 
39Ar, составило 331 ± 9  млн лет. Следует отметить, 
что рассчитанные значения 40Ar/39Ar возраста для 
большинства температурных фракций (включая 
и  фракции возрастного плато) из-за низких со-
держаний аргона в  пирите имеют значительную 
(вплоть до  100%) погрешность, что препятствует 
надежной оценке замкнутости/нарушенности 
K-Ar системы изученных образцов.

В относительно недавней работе (Chugaev et 
al., 2022) обсуждаются результаты Rb-Sr и  40Ar-39Ar 
комплексного геохронологического изучения золо-
торудной минерализации четырех месторождений 
«сухоложского» типа  — Вернинское, Голец Высо-

чайший, Ожерелье и Ыкан (рис. 17, 18). Эти место-
рождения различаются по своей геологичес кой по-
зиции, типу рудной минерализации и по масштабу 
оруденения. Полученные авторами Rb-Sr и 40Ar-39Ar 
данные подтвердили наличие в Бодайбинском руд-
ном районе двух рудообразующих событий. Ранние 
прожилково-вкрапленные руды на месторождениях 
Голец Высочайший и Вернинское показали близкие 
Rb-Sr изохронные датировки  — 425 ± 9  млн лет 
(СКВО = 13) и 434 ± 4 (СКВО = 2.2) соответственно. 
Позднее герцинское рудообразующее устанав-
ливается по  результатам как Rb-Sr, так и  40Ar-39Ar 
датирования изучения жильной золотокварцевой 
минерализации на  месторождении Голец Высо-
чайший (Rb-Sr метод, 342 ± 5  млн лет, СКВО = 5; 
40Ar-39Ar метод, 331 ± 9 млн лет, СКВО = 0.97) и Оже-
релье (Rb-Sr метод, 344 ± 15  млн лет, СКВО = 13; 
40Ar-39Ar метод, 323 ± 10 млн лет, СКВО = 1.7). Ана-
логичный среднепалеозойский Rb-Sr изохронный 
возраст (344 ± 8  млн лет, СКВО = 5.8) получен для 
прожилково-вкрапленной и жильной минерализа-
ции месторождения Ыкан, расположенного вблизи 
выходов герцинских гранитоидов конкудеро-мама-
канского комплекса. 

Месторождения и рудопроявления БМП
Для позднепалеозойской золото-кварцевой 

жильной минерализации Байкало-Муйского пояса 
число работ, посвященных определению ее возрас-
та, весьма ограниченно. Наиболее представитель-
ной по количеству как изученных месторождений, 
так и геохронологических данных, является работа 
(Кучеренко, 1989). В  ней представлены около 50 
определений, выполненных с  помощью K-Ar ме-
тода как для околорудных метасоматитов (валовые 
пробы и серицит), так и для магматических пород 
(валовые пробы) из 7 месторождений. В их числе 
месторождения Кедровское, Ирокинда и  Кара-
лонского рудного поля. В целом был получен ши-
рокий диапазон K-Ar датировок от 470 до 275 млн 
лет (Кучеренко, 1989). В качестве возраста рудной 
минерализации автором было приняты следу-
ющие средние значения: для месторождения 
Кедровское — 282 ± 5 млн лет, для месторождения 
Ирокинда  — 277 ± 4  млн лет, а  для золотоносных 
кварцевых жил Каралонского рудного поля  — 
275 ± 7  млн лет. Наличие более древних K-Ar да-
тировок рудоносных метасоматитов автором объ-
ясняется присутствием в анализируемых образцах 
унаследованного метаморфогенного мусковита.

Близкая к  указанным выше оказалась дати-
ровка (285 ± 15  млн лет), которая была получена 
с  помощью 40Ar-39Ar метода по  пириту из  золо-
торудной минерализации месторождения Мука-
дек (Ivanov et al., 2015). Среди опубликованных 
в этой работе данных необходимо также отметить 
«аномальную» для месторождений БМП 40Ar-39Ar  
датировка (321 ± 1.9  млн лет), полученная по  пи-
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Рис. 19. Результаты Rb-Sr геохронологического изучения золоторудных кварцевых жил месторождений Байка-
ло-Муйского пояса (Северное Забайкалье) по  данным: а — настоящая работа (см. электронное приложение, 
табл. 1); б — Чугаев и др., 2017б; в — Чугаев и др., 2015.

риту из  сульфидизированных динамометаморфи-
зованных пород месторождения Мукадек (Ivanov 
et al., 2015). Гидротермальное событие с  таким 
возрастом пока не нашло подтверждения при гео-
хронологических исследованиях других золоторуд-
ных объектов Байкало-Муйского пояса, хотя сама 
датировка весьма близка к возрасту рудообразую-
щего события, проявленному, как было отмечено 
выше, в среднекарбоновое время в пределах БПП.

В серии работ (Чугаев и  др., 2015, 2017б, 2020) 
представлены результаты K-Ar, 40Ar-39Ar и  Rb-Sr 
геохронологического изучения околорудных 
местасоматитов на  месторождениях Урях, Ке-
дровское и Ирокинда (рис. 19, 20). Rb-Sr изохрон-
ным методом по  11 образцам, представляющих 
гидротермально-метасоматические образования 
золото-кварцевых жил месторождения Урях, 
получен возраст 281 ± 5  млн лет (СКВО = 23). 
40Ar-39Ar данные по  метасоматическому серициту 
показали нарушенный возрастной спектр, в  пре-
делах которого в  высокотемпературной части вы-
деляется короткое плато (около 55% выделенного 

40Ar) с  возрастом 275 ± 6  млн лет. Проведенные 
геохронологические исследования околорудных 
метасоматитов на  месторождении Кедровское 
дали Rb-Sr изохронный возраст (273 ± 4  млн лет, 
СКВО = 11), согласующийся с  усредненной оцен-
кой (282 ± 5 млн лет) раннее опубликованных K-Ar 
датировок для метасоматитов этого же месторо-
ждения (Кучеренко, 1989). 

Результаты Rb-Sr и  40Ar-39Ar геохронологиче-
ского изучения гидротермально-метасоматических 
образований месторождения Ирокинда были по-
лучены недавно и  приводятся в  настоящей статье 
впервые (рис. 19, 20, Приложение, табл. 1; дополни-
тельные материалы размещены в электронном виде 
по DOI статьи). Объектом исследования являлись 
серицитолиты рудного тела Тулуинская. Rb-Sr ме-
тодом проанализировано 6 проб, представленных 
валовой пробой кварц-серицитовых метасоматитов, 
а  также выделенными минеральными фракциями 
(5 проб). На  диаграмме в  координатах 87Rb/86Sr  — 
87Sr/86Sr точки лежат на единой линии, тангенс угла 
наклона которой соответствует возрасту 284 ± 6 млн 
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лет при (87Sr/86Sr)i, равном 0.7050 ± 0.0024 (рис. 19). 
Величина СКВО = 13. По  одному из  образцов му-
сковита был получен возрастной спектр, состоящий 
из  14 ступеней (рис.  20). В  низкотемпературной 
своей части (600–950°С) он имеет форму «лест-
ницы вверх». Однако его высокотемпературная 
часть представляет собой хорошо выраженный 
сегмент плато, объединяющий 6 последовательных 
ступеней с  58% выделенного 39Ar. Этому сегменту 
соответствует значение возраста 284 ± 7 млн лет (2σ, 
СКВО = 1.6).

Таким образом, большинство значений опуб-
ликованных возрастов для позднепалеозойской 
золоторудной минерализации БМП находятся 

в  относительно узком интервале времени от  290 
до 270 млн лет.
Сопоставление результатов геохронологического 

изучения и обоснование этапов образования 
золоторудной минерализации орогенного типа 

в Северном Забайкалье

Наиболее объективным подходом при оценке 
достоверности опубликованных геохронологи-
ческих данных является сравнение результатов 
исследований, полученных по одним и тем же ме-
сторождениям с  помощью разных методов. В  от-
ношении золоторудных месторождений Северного 
Забайкалья такой подход может быть реализован, 
поскольку для большинства из  них геохроно-
логические данные были получены с  помощью 

ба

в
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Рис. 20. Возрастные спектры 40Ar/39Ar и корреляционные 39Ar/40Ar-36Ar/40Ar диаграммы (обратные изохроны) для мус-
ковита из околорудных метасоматитов рудоносных кварцевых жил месторождений Ирокинда и Урях (Байкало-Муй-
ский пояc, Северное Забайкалье) по данным: а — настоящая работа (см. электронное приложение, табл. 1); б — Чугаев 
и др., 2015.
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разных методов и по разным изотопным системам 
(прежде всего, Rb-Sr и K-Ar изотопным системам), 
компоненты которых отличаются геохимическим 
поведением в геологических процессах.

При сравнении Rb-Sr и 40Ar-39Ar геохронологи-
ческих данных для золоторудной минерализации 
Байкало-Патомского пояса обнаруживается, что 
K-Ar система не «фиксируют» позднеордовикско-
силурийские возрасты. Единственная 40Ar-39Ar 
датировка 437 ± 62  млн лет, приводимая в  работе 
(Тарасова и  др., 2021) здесь не  рассматривает-
ся в  силу значительной погрешности. Отчасти 
это можно объяснить тем обстоятельством, что 
объектами 40Ar-39Ar изучения на этих месторожде-
ниях, главным образом, являлись околорудные 
метасоматиты поздних кварцевых жил. Однако для 
месторождения Сухой Лог и  Голец Высочайший 
было проведено K-Ar и 40Ar-39Ar датирование ран-
них прожилково-вкрапленных руд. Эти данные 
также показали среднекаменноугольные (K-Ar 
метод, 329-313  млн лет, Чугаев, 2007; 40Ar-39Ar 
метод, 331 ± 9 млн лет, Тарасова и др., 2021) дати-
ровки, которые совпали с Rb-Sr возрастом поздних 
кварцевых жил на этих же месторождениях (Лаве-
ров и  др., 2007; Chugaev et al., 2022a). Этот факт 
может свидетельствовать о  том, что в  результате 
формирования поздней жильной минерализации 
произошел «перезапуск» K-Ar изотопной системы 
ранних прожилково-вкрапленных руд.

Однако раннепалеозойские возрасты были 
установлены другими исследователями при геохро-
нологическом изучении месторождения Сухой Лог. 
Согласно результатам U-Pb датирования методом 
SHRIMP гидротермального монацита из  ранних 
прожилково-вкрапленных руд месторождения 
Сухой Лог их  возраст составляет 439 ± 34  млн 
лет (Юдовская и  др., 2011). Несмотря на  то, что 
приведенная в  этой работе датировка отягощена 
значительной аналитической погрешностью, 
она не  противоречит полученным Rb-Sr методом 
позднеордовикско-силурийскому возрасту прожил-
ково-вкрапленных руд в Бодайбинском районе.

Напротив, Rb-Sr и  40Ar-39Ar возрастные дан-
ные, полученные по  околорудным метасоматитам 
поздних кварцевых жил месторождений Голец 
Высочайший и Ожерелье, видно, что они хорошо со-
гласуются в пределах погрешностей. Так, для место-
рождения Голец Высочайший 40Ar-39Ar возраст гид-
ротермально-метасоматического мусковита равен 
331 ± 9 млн лет, тогда как Rb-Sr изохронный возраст 
околорудных метасоматитов составляет 342 ± 5  млн 
лет (Chugaev et al., 2022a). Аналогично и для место-
рождения Ожерелье  — 40Ar-39Ar возраст мусковита 
из кварцевых жил равен 323 ± 10 млн лет, а его Rb-Sr 
изохронный возраст — 344 ± 15 млн лет. Такое сов-
падение объективно свидетельствует о наличие гид-

ротермального события, которое было проявлено 
на  этих месторождениях в  среднекаменноугольное 
время. Наличие каменноугольного события в райо-
не месторождений Ыкан и Ожерелье подтверждается 
геологическими и  геохронологическими данными, 
согласно которым в  районе комплекса широко 
развиты тела позднепалеозойских (327 ± 5  млн лет, 
Rb-Sr метод, Неймарк и др., 1990) гранитоидов кон-
кудеро-мамаканского комплекса (Государственная 
геологическая карта…, 2010).

Среди золоторудных месторождений БМП 
можно выделить три объекта, для которых геохро-
нологические данные получены Rb-Sr, K-Ar и 40Ar-
39Ar методами. Это  — месторождения Ирокинда, 
Кедровское и  Урях. Во всех случаях наблюдается 
хорошее совпадение опубликованных датировок. 
Например, Rb-Sr изохронный возраст (284 ± 6 млн 
лет) околорудных метасоматитов жилы Тулуинская 
в  пределах погрешности совпал с  40Ar-39Ar возрас-
том (284 ± 7 млн лет) мусковита, выделенного из тех 
же метасоматитов. В свою очередь, они совпадают 
с  усредненными K-Ar датировками (277 ± 4  млн 
лет), приводимыми в работе (Кучеренко, 1989). Схо-
жие оценки возраста рудной минерализации (Rb-Sr 
метод, 273 ± 4  млн лет; K-Ar метод, 282 ± 5  млн 
лет) для месторождения Кедровское приводятся 
в  работах (Кучеренко, 1989; Чугаев и  др., 2017б) 
Удовлетворительная согласованность  40Ar-39Ar 
(275 ± 6 млн лет) и Rb-Sr (285 ± 5 млн лет) возрастов 
устанавливается и для околорудных местасоматитов 
золотоносных кварцевых жил на  месторождении 
Урях. Таким образом, результаты Rb-Sr, 40Ar-39Ar 
и K-Ar изучения гидротермально-метасоматических 
образований одних и тех месторождений указывают 
на  наличие раннепермского гидротермального 
события в  Байкало-Муйском поясе. Такой вывод 
поддерживается и  результатами отдельных гео-
хронологических определений, выполненных для 
рудной минерализации месторождений Мукадек 
и  Каралонского рудного поля БМП (Кучеренко, 
1989; Ivanov et al., 2015).

Несмотря на хорошее совпадение K-Ar, 40Ar-39Ar 
и  Rb-Sr датировок гидротермально-метасомати-
ческих образований месторождений Северного 
Забайкалья, наиболее надежными следует признать 
геохронологические данные, полученные с  помо-
щью Rb-Sr метода. Эти оценки основываются на ре-
зультатах изучения большего количества образцов 
и  использовании изохронного метода построений. 
Кроме того, Rb-Sr изотопная система в  геологи-
ческих образованиях при прочих равных условиях 
более устойчива к наложенным процессам, чем K-Ar 
изотопная система (Dodson, 1979; Cliff, 1985; Szczerba 
et al., 2015). Отметим, что признаки нарушения за-
мкнутости K-Ar изотопной системы присутствуют 
во всех изученных пробах мусковита. Это выража-
ются в  разной степени дискордантности  40Ar-39Ar 
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возрастных спектров и в том, что в ряде случаев эти 
датировки оказывается несколько «моложе» Rb-Sr 
изохронных возрастов. С  учетом этих замечаний, 
а также принимая во внимание перекрытие погреш-
ностей имеющихся геохронологических данных, 
время проявления позднепалеозойских рудообразу-
ющих событий в  Северном Забайкалье могут быть 
определены интервалами 340–330 и 285–275 млн лет.

На рисунке 21 приведено обобщение обсу-
ждавшихся выше результатов геохронологиче-
ского изучения золоторудных месторождений 
Северного Забайкалья. Отчетливо выделяется три 
группы возрастов: позднеордовикско-силурийские 
(450–430 млн лет), среднекаменноугольные (340–
330 млн лет) и раннепермские (285–275 млн лет). 

При этом важной особенностью этих данных 
является тот факт, что наблюдается корреля-
ция между типом рудной минерализации и  ее 
геологической позицией, с  одной стороны, 
и возрастом, с другой. Так, позднеордовикско-си-
лурийские возрасты получены только для прожилково- 
вкрапленных руд месторождений «сухоложского» 
типа Бодайбинского района, среднекаменноуголь-
ные  — для околорудных метасоматитов поздних 
золото-кварцевых жил этой же группы месторо-

ждений и, наконец, раннепермские  — для жиль-
ных месторождений Байкало-Муйского пояса. Все 
эти факты позволяют говорить о  наличии в  па-
леозойское время трех рудообразующих событий, 
с которыми связано формирование золоторудной 
минерализации в Северном Забайкалье.

Отмеченным закономерностям не подчиняется 
40Ar-39Ar датировка 321 ± 1.9  млн лет, полученная 
для пирита из  метасоматитов рудного поля Му-
кадек (Ivanov et al., 2015). Согласно авторам пуб-
ликации метасоматиты секутся более поздними 
золото-кварцевыми жилами, для которых по  пи-
риту получен уже раннепермский 40Ar-39Ar воз-
раст 285 ± 15  млн лет. Однако минералогических 
свидетельств присутствия в ранних метасоматитах 
сингенетичной им золоторудной минерализации 
в работе не приводится, что оставляет вопрос о на-
личии двух этапов рудообразования в рудном поле 
Мукадек открытым для дискуссии. Следует отме-
тить также, что детальные минералогические ис-
следования на других месторождениях (Ирокинда, 
Кедровское, Урях, Юбилейное) Байкало-Муйского 
пояса показывают, что формирование золоторуд-
ной минерализации происходило в течение одного 
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Рис. 21. Сопоставление результатов геохронологического изучения золоторудной минерализации Северного За-
байкалья.
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гидротермального процесса. Это подтверждается 
также и геохронологическими данными.

ИЗОТОПНО-ГЕОХИМИЧЕСКИЕ 
ИССЛЕДОВАНИЯ ЗОЛОТОРУДНОЙ 

МИНЕРАЛИЗАЦИИ СЕВЕРНОГО 
ЗАБАЙКАЛЬЯ

К настоящему времени накоплен обширный 
материал по  изотопно-геохимическому изучению 
золоторудной минерализации Северного Забайка-
лья. В  нем по  объему существенно преобладают 
результаты изучения вариаций изотопного состава 
«легких» элементов (кислорода, углерода и  серы) 
в рудных и жильных минералах, а также во флюид-
ных включениях (Буряк, Хмелевская, 1997; Distler 
et al., 2004; Устинов и др., 2007; Русинов и др., 2008; 
Chang et al., 2008; Кряжев и др., 2009; Иконникова 
и  др., 2009; Дубинина и  др., 2010, 2014; Кряжев, 
2017; Prokof’ev et al., 2019; Tarasova et al., 2020; 
Тарасова и  др., 2021; Онищенко, Сокерина, 2021; 
Будяк и др., 2024а,б и цитируемые в них работы). 
Данные о  вариациях изотопного состава «тяже-
лых» элементов (прежде всего, Pb и, в  меньшей 
степени, Sr, Nd и  Os) также представлены, хотя 
и в меньшем объеме (Неймарк и др., 1993; Meffre 
et al., 2008; Чернышев и  др., 2009; Чугаев и  др., 
2014, 2017б, 2020; Ванин и  др., 2018; Yakubchuk et 
al., 2014; Дубинина и др., 2014; Чугаев, Чернышев, 
2017; Tarasova et al., 2020; Будяк и  др., 2024а,б). 
Следует отметить и  неравномерную изученность 
рудных объектов Северного Забайкалья. Подав-
ляющее большинство изотопно-геохимических 
исследований выполнено, главным образом, для 
месторождений Байкало-Патомского пояса, преж-
де всего, для месторождения Сухой Лог и  Голец 
Высочайший (Буряк, Хмелевская, 1997; Distler et 
al., 2004; Устинов и др., 2007; Русинов и др., 2008; 
Chang et al., 2008; Чернышев и  др., 2009; Кряжев 
и  др., 2009; Иконникова и  др., 2009; Дубинина 
и др., 2010, 2014; Кряжев, 2017; Prokof’ev et al., 2019; 
Тарасова и  др., 2021; Онищенко, Сокерина, 2021 
и  цитируемые в  них работы). Среди месторожде-
ний Байкало-Муйского пояса наиболее системные 
изотопно-геохимические данные получены для 
золоторудной минерализации месторождений 
Ирокинда и  Кедровское (Чугаев и  др., 2017б, 
2020). Другие объекты Северного Забайкалья либо 
не изучались, либо изучены слабо. Рассмотрим ра-
боты, в  которых обсуждается вопрос возможного 
источника рудного вещества.

Данные о вариациях δ13С, δ34S, δ18O 
в гидротермально-метасоматических 

образованиях и вмещающих породах 
месторождений Северного Забайкалья

Месторождения и рудопроявления БПП

Данные о  вариациях δ13С, δ34S, δ18O в  гидро-
термально-метасоматических образованиях и  во 
флюидных включениях представлены для золото-
рудных месторождений Байкало-Патомского поя-
са в работах (Distler et al., 2004; Устинов и др., 2007; 
Русинов и др., 2008; Кряжев и др., 2009; Иконни-
кова и др., 2009; Кряжев, 2017; Prokof’ev et al., 2019; 
Тарасова и др., 2021; Онищенко, Сокерина, 2021). 
Этими исследователями установлена близость 
величин δ13С, δ34S, δ18O для жильных (кварц, карбо-
наты) минералов и для вмещающих пород на этих 
месторождениях, что, по  их мнению, свидетель-
ствует о  вовлечении вещества неопротерозойских 
метаосадков в  рудообразующие процессы. Кроме 
того, в работах (Устинов и др., 2007; Русинов и др., 
2008; Кряжев и др., 2009; Кряжев, 2017) обосновы-
вается предположение об участии единого для всех 
месторождений Байкало-Патомского пояса (маг-
матогенного?) флюида с  постоянным изотопным 
составом кислорода (δ18О = +10.0 ± 0.5‰). Напро-
тив, в работе (Дубинина и др., 2014), по результатам 
изучения δ18O и δ13C в кварце и карбонатах из про-
жилково-вкрапленной и жильной минерализации 
на  месторождении Сухой Лог делается вывод 
о  том, что ее формирование не  сопровождалось 
поступлением флюида из  внешнего (эндогенного 
или метеорного) источника. Однако по  мне-
нию  В.Ю.  Прокофьева с  соавторами (Prokof’ev et 
al., 2019), флюидные включения в жильном кварце 
из  месторождений Сухой Лог, Вернинское и  До-
галдынская жила Байкало-Патомского пояса об-
ладают величинами δ13CCO2 (–1.9…–5.5), характер-
ными для гидротермальных растворов, имеющих 
преимущественно эндогенное происхождение. 

Изотопный состав серы сульфидов место-
рождений Байкало-Патомского пояса изучены 
в  значительно большем объеме (Заири и  др., 1977; 
Буряк, Хмелевская, 1997; Distler et al., 2004; Русинов 
и др., 2008; Chang et al., 2008; Дубинина и др., 2010; 
Tarasova et al., 2020; Тарасова и др., 2021; Онищенко, 
Сокерина, 2021; Буряк и др., 2024а,б). Всеми иссле-
дователями отмечается неоднородность изотопного 
состава серы в пределах месторождений и связь ее 
изотопно-облегченных составов с рудными зонами. 
Общий размах вариаций δ34S в пирите из рудных зон 
составляет почти 23‰ (от  –7.4‰ на  месторожде-
нии Красное, до +15.5‰ на месторождении Сухой 
Лог) (рис.  22). Представления авторов о  природе 
источника серы, а также причин пространственной 
зональности изотопного состава серы сульфидов 
в рудах противоречивы. Среди основных факторов 
указывались вариации температуры при формиро-
вании сульфидов и  поступление серы из  эндоген-
ного (мантийного) источника (Distler et al., 2004; 
Кряжев, 2017). Относительно малые вариации 
изотопного состава серы пирита в рудных телах ме-
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сторождения Сухой Лог (d34S=+9 ± 3‰) и большие 
значения d34S в сульфидах на их периферии ( вплоть 
до  +12.5  — +21.6‰) объяснялись присутствием 
в  безрудных породах «тяжелой» серы морских 
сульфатов (Русинов и др., 2008; Кряжев, 2017). Ав-
торы также не исключают, что вариации δ34S в рудах 
обусловлены смешением серы из двух источников: 
осадочно-диагенетической серы и эндогенной серы 
рудообразующих флюидов.

Выявленные вариации δ34S в пиритах из рудных 
зон месторождений Байкало-Патомского пояса, 
по мнению других исследователей (Chang et al., 2008; 
Дубинина и др., 2010; Tarasova et al., 2020; Будяк и др., 
2024а), могут быть отчасти следствием первичной 
неоднородности изотопного состава осадочной се-
ры. Однако это позволяет объяснить лишь часть на-
блюдаемых на этих месторождениях вариаций δ34S, 
поскольку по  своему масштабу они существенно 
больше, чем известно для диагенетического пирита 
протерозойских осадочных палеобассейнов. Кроме 
того, это не  позволяет объяснить наличие значи-
тельных локальных вариаций на уровне отдельных 
зерен и  сосуществующих минеральных агрегатов 
сульфидов. На  примере результатов локальных 
исследований руд месторождений Сухой Лог, Голец 
Высочайший и Угахан было показано, что вариации 
δ34S носят закономерный характер. Это выражается 
в  корреляции величин δ34S в  пирите от  степени 
гидротермально-метасоматической переработки 
рудоносных пород и  его морфологического типа 
(Дубинина и др., 2010; Тарасова и др., 2021; Будяк 

и др., 2024а). Выявленные зависимости в вариациях 
величин δ34S, по  мнению авторов, свидетельствует 
о ведущей роли фракционирования изотопов серы 
при минералообразовании в результате изменения 
физико-химических условий в  течение эволюции 
гидротермальной системы. Этот фактор дополнял 
имеющуюся первичную неоднородностью осадоч-
но-диагенетической серы (Chang et al., 2008; Чугаев 
и др., 2018; Tarasova et al., 2020; Будяк и др., 2024а,б) 
в  раннепротерозойских породах черносланцевой 
формации. При этом последние рассматриваются 
в качестве основного источника серы в рудных те-
лах месторождения «сухоложского» типа, а некото-
рая гомогенизация и изотопное «облегчение» серы 
в сульфидах из рудных зон обусловлены переносом 
и отложением первично осадочно-диагенетической 
серы метаморфогенным флюидом (Дубинина и др., 
2010; Tarasova et al., 2020; Будяк и др., 2024а,б).

Ключевой вопрос, имеющий непосредственное 
отношение к условиям формирования раннепалео-
зойской прожилково-вкрапленной минерализации 
в  метаосадочных породах, является соотношение 
флюид/порода (W/R) в  минералообразующей 
системе. Его величина  — важный критерий для 
оценки скорости циркуляции флюида и механизма 
формирования рудоносных прожилков и  жил. 
В  работе (Пэк и  др., 2011) проводились оценки 
отношения флюид/порода при рудообразовании 
на Сухом Логе по материальному балансу фиксации 
золота за счет изменения растворимости в условиях 
градиента температуры. Авторы получили повы-
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2009; 3 — Дубинина и др., 2010; 4 — Кряжев, 2017; 5 — Тарасова и др., 2021; 6 — Онищенко, Сокерина, 2021; 7 — 
Tarasova et al., 2020; 8 — Будяк и др., 2024а.
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шенное отношение флюид/порода, равное 15.7, 
и пришли к выводу о высокой палеопроницаемости 
метаосадочных пород на  месторождении Сухого 
Лога. Напротив, по мнению большинства авторов, 
отношение флюид/порода при развитии гидротер-
мально-метасоматических процессов на  месторо-
ждении было низким (Устинов и др., 2007; Русинов 
и др., 2008; Кряжев и др., 2009; Иконникова и др., 
2009; Дубинина и  др., 2010). В  работе (Дубинина 
и др., 2014) приведены количественные оценки это-
го отношения, а также скорости движения флюида. 
Рассчитанные эффективные интегральные отно-
шения W/R находятся в интервале от 0.046 до 0.226 
и указывают на образование жильных тел месторо-
ждения с участием флюида дегидратационной или 
метаморфогенной природы. При этом скорость 
движения флюида в породах была низкой и не пре-
вышала 10–10–10–14 м/с, что соответствует интервалу 
скоростей фильтрации водного флюида в метамор-
фических процессах (10–9–10–14 м/с, Baumgartner, 
Valley, 2001; Cartwright, Oliver, 2000).

Месторождения и рудопроявления БМП

По своей изотопно-геохимической изученности 
золоторудная минерализация Байкало-Муйского 
пояса существенно уступает месторождениям 
БПП. В  относительно недавно опубликованных 
работах (Prokof’ev et al., 2019; Чугаев и  др., 2020) 
представлены результаты изучения вариаций 
изотопного состава углерода в  углекислом газе 
из  газово-жидких включений жильного кварца 
месторождений Ирокинда и Урях, а также данные 
о вариациях изотопного состава серы в сульфидных 
минералах месторождения Ирокинда. В  работе 
(Prokof’ev et al., 2019) показано, что флюидные 
включения кварца месторождений Ирокинда 
и  Урях характеризуются гомогенным изотопным 
составом углерода и  отличаются по  этому пара-
метру между собой: для месторождения Ирокинда  
δ13CCO2 = –0.6 – +0.6‰ (11 анализов) и для место-
рождения Урях δ13CCO2 = −2.6 и −2.9‰ (2 анализа). 
Эти данные, а  также особенности химического 
состава флюида, по  мнению авторов, свидетель-
ствуют об  участии двух типов гидротермальных 
растворов. Один из  них, доминирующий для 
месторождения Ирокинда, сформировался в  ре-
зультате декарбонатизации карбонатов морского 
происхождения, тогда как второй имел магмато-
генную природу (гранитоидные расплавы) и  его 
участие устанавливается для месторождения Урях.

По результатам анализа 35 образцов галенита, 
отобранных из  8 рудных тел, установлена суще-
ственная неоднородность изотопного состава серы 
(δ34S = −2.4 … +10.9‰) в  золоторудной минерали-
зации на  месторождении Ирокинда (Чугаев и  др., 
2020). Совместная интерпретация этих результатов 
с Pb-Pb данными позволило авторам прийти к вы-

воду о  поступлении минералообразующих компо-
нентов из  нескольких источников, среди которых 
ведущая роль принадлежала вмещающим докем-
брийским метаморфическим породам. Отметим, 
что значительным масштабом вариации δ34S также 
характеризуются и другие объекты БМП. Это следует 
из результатов изучения сульфидов (пирит, галенит) 
из  золоторудных кварцевых жил месторождений 
и рудопроявлений Кедровское, Юбилейное, Ирбо, 
Урях, Верхнеянское, Мукадек и Каралонского руд-
ного поля (см. электронное приложение, табл.  2). 
Совместно с данными для месторождения Ирокинда 
они представлены на рисунке 23. Как можно видеть, 
фиксируемый размах значений δ34S для изученных 
объектов весьма велик и  достигает, например, для 
пирита из месторождения Юбилейное, почти 14‰, 
что схоже по  масштабу (~13‰) с  вариациями δ34S 
на  месторождении Ирокинда. На  фоне этих вари-
аций золоторудная минерализация месторождения 
Урях обладает в  среднем более «тяжелым» изотоп-
ным составом серы. Это месторождение по своему 
геологическому строению отличается от  других 
золоторудных объектов БМП более широким 
распространением в районе метаосадочных пород. 
В последних отмечается присутствие зон метамор-
фогенной вкраплено-прожилковой сульфидной 
(пирит, пирротин) минерализации, которая могла 
быть источником «тяжелой» серы.

В целом эти данные не  позволяют напрямую 
идентифицировать источник поступления серы 
во флюид, поскольку они охватывают области 
значений δ34S, характерные для месторождений 
как магматогенного, так и  метаморфогенного 
происхождения (Ohmoto, Rye, 1979; Shanks, 2013; 
Hutchison et al., 2020; Rollinson, Pease, 2021).

Следует отметить, что неоднородность изо-
топного состава серы в  сульфидах на  орогенных 
месторождениях золота, локализованных в  раз-
личных по возрасту метаморфических комплексах, 
отмечена во многих работах (Liu et al., 2016; Kresse 
et al., 2018; Li et al., 2020). Она проявлена как на ло-
кальном уровне (отдельные зерна сульфидов и ми-
неральные ассоциации), так и в масштабе рудных 
тел и  месторождений в  целом. Эти вариации об-
наруживают схожие закономерности, что и на ме-
сторождениях «сухоложского» типа и объясняются 
исследователями, в  первую очередь, изотопным 
фракционированием серы в минералообразующей 
системе вследствие изменения в  ней физико-хи-
мических параметров.

Приведенный выше обзор δ18O, δ13C и  δ34S 
результатов исследований золоторудной минера-
лизации месторождений Северного Забайкалья 
показывает дискуссионность их  интерпретации 
в  отношении источников минералообразующих 
компонентов и флюидов. В значительной мере это 
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обусловлено объективно существующей сложно-
стью в оценке вклада фактора фракционирования 
в  общий масштаб вариаций изотопного состава 
«легких» элементов, что, в свою очередь, затрудня-
ет определение «исходных» изотопных параметров 
для источника/источников. Кроме того, приво-
димые изотопные характеристики для рудообра-
зующих флюидов не  позволяют надежно иденти-
фицировать их  природу. Так, например, оценка 
величины δ18О = +10.0 ± 0.5‰ (Кряжев, 2017) для 
флюидов, принимавших участие в  образовании 
золоторудной минерализации БПП, соответствует 
интервалам значений δ18О во флюидах как магма-
тогенной (δ18О = +6  — +10‰), так и  метаморфо-
генной (δ18О = +3 — +25‰) природы (Hoefs, 2009; 
Rollinson, Pease, 2021 и цитируемые в них работы). 
В  то же время большинством исследователей 
признается участие вещества вмещающих пород 
в рудообразующих процессах, тогда как роль маг-
матического источника остается неопределенной.

Вариации изотопного состава Sr, Nd и Pb 
в гидротермально-метасоматических 

образованиях на месторождениях Северного 
Забайкалья

В контексте обсуждения вопроса источника/ис-
точников вещества золоторудной минерализации 
наиболее информативными являются результаты 
изучения вариаций изотопного состава Sr, Nd и Pb 
в  гидротермальных и  метасоматических образова-
ниях месторождений Северного Забайкалья. Дан-
ные, позволяющие судить о величинах изотопных 
отношений 87Sr/86Sr и 143Nd/144Nd в рудообразующих 

флюидах, опубликованы в  ограниченном объеме 
и только для отдельных месторождений Северного 
Забайкалья: Сухой Лог (Лаверов и  др., 2007; Ду-
бинина и др., 2014), Урях (Чугаев и др., 2015), Ке-
дровское (Чугаев и др., 2017б) и Ирокинда (Чугаев 
и  др., 2020). Настоящая работа дополняет их  но-
выми результатами Rb-Sr и  Sm-Nd изотопно-гео-
химических исследований, выполненными для 
месторождений Вернинское, Голец Высочайший 
и Урях (см. электронное приложение, табл. 3).

Наибольшей детальностью как по  количеству 
изученных месторождений, так и  по объему 
аналитических данных характеризуются Pb-Pb 
изотопные исследования, которые представлены 
в серии работ (Неймарк и др., 1993; Meffre et al., 
2008; Чернышев и  др., 2009; Чугаев и  др., 2013, 
2017б, 2020; Чугаев, Чернышев, 2017; Tarasova et 
al., 2020; Chugaev et al., 2022; Будяк и др., 2024а,б). 
Поскольку Sr, Nd и  Pb отличаются между собой 
по  геохимическому поведению в  гидротермаль-
ных процессах, а  также нельзя исключать и  ве-
роятность поступления этих элементов в  мине-
ралообразующие системы из разных источников, 
то представляется целесообразным независимое 
рассмотрение данных о  вариациях 87Sr/86Sr, 
143Nd/144Nd и  изотопного состава Pb в  гидротер-
мально-метасоматических образованиях место-
рождений Северного Забайкалья.

Изотопный состав Sr в рудообразующих 
гидротермальных системах месторождений 
Северного Забайкалья

Мукадек

Урях

Кедровское

Ирокинда

Ирбо

Каралонское р.п.

Верхнеянское

галенит

Юбилейное

пирит

δ34S
105 150–5

Рис. 23. Вариации δ34S в сульфидах из золоторудной минерализации месторождений Байкало-Муйского пояса (Се-
верное Забайкалья) по данным (Чугаев и др., 2020, настоящая работа (см. электронное приложение, табл. 2)).
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Имеющиеся Rb-Sr данные для гидротермаль-
но-метасоматических образований золоторудных 
месторождений Северного Забайкалья можно 
разделить на  две группы. Первая из  них  — это 
оценки начального отношения 87Sr/86Sr во флюи-
де, которые следуют из  изохронных построений. 
Вторая группа объединяет результаты изучения 
гидротермальных минералов (преимущественно 
карбонатов), характеризующихся низкими величи-
нами 87Rb/86Sr отношения. Для них, как правило, 
не требуется существенной коррекции измеренных 
величин изотопного отношения на добавку in situ 
радиогенного изотопа 87Sr, что позволяет надежно 
судить об изотопном составе Sr во флюиде.

Месторождения и рудопроявления БПП

Данные о  вариациях изотопного состава Sr 
в  гидротермальных растворах, которые обобще-
ны на  рисунке 24, демонстрируют существенную 
неоднородность рудообразующих систем месторо-
ждений БПП по величине 87Sr/86Sr: от 0.710 до 0.745. 
Для большей части месторождений БПП диапазон 

87Sr/86Sr является более узким и  составляет 0.710–
0.720. На примере месторождений Сухой Лог, Вер-
нинское и  Голец Высочайший, которые наиболее 
детально были охарактеризованы, видно, что неод-
нородность  87Sr/86Sr, хотя и  в меньшем масштабе 
проявлена как для отдельных месторождений, так 
и для разновозрастных минеральных ассоциаций. 

В целом нет зависимости между величиной 
(87Sr/86Sr)t и  положением месторождений в  стра-
тиграфическом разрезе неопротерозойских толщ 
Бодайбинского рудного района. 

Приведенные выше значения изотопного 
состава Sr для флюидов, сформировавших золо-
торудную минерализацию на  месторождениях 
Бодайбинского рудного района БПП, указывают 
на преимущественное поступление этого элемен-
та из  корового источника. Значения (87Sr/86Sr)t  
в  минералообразующих флюидах существенно 
выше таковых для мантийного источника и  лю-
бых производных магматических расплавов 
мантийного происхождения (Zindler, Hart, 1986; 

Ыкан

Ожерелье

Голец
Высочайший

Вернинское

Сухой Лог

Rb-Sr изохрона карбонаты

0.7453

кварцевые жилы

прожилково-вкрапленные руды

0.705 0.710 0.715 0.720

кварцевые жилы

кварцевые жилы

кварцевые жилы

прожилково-вкрапленные руды

прожилково-вкрапленные руды

87Sr/ 86Sr

Месторождения

Рис. 24. Величины отношения (87Sr/86Sr)t в гидротермально-метасоматических образованиях золоторудных место-
рождений «сухоложского» типа БПП (Северное Забайкалье). Данные заимствованы из работ: Лаверов и др., 2007; 
Дубинина и др., 2014; Chugaev et al., 2022а; настоящая работа (см. электронное приложение, табл. 3).
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Salters, Stracke, 2004; Workman, Hart, 2005). Эти 
значения ближе к  изотопному составу стронция 
верхнекорового источника, под которым подра-
зумеваются терригенные осадочные породы 
(Taylor, McLennan, 1985; McDermott, Hawkesworth, 
1990; Rudnick, Gao, 2003), а  также к  стронцию 
гранитоидных расплавов. При этом необходимо 
отметить, что установленные значения (87Sr/86Sr)t 
в  рудообразующем флюиде выше, чем в  гранитах 
I-типа, для которых величина (87Sr/86Sr)t варьи-
рует в  диапазоне от  0.704 до  0.710 с  модальными 
значениями (87Sr/86Sr)t = 0.706–0.707 (McCulloch, 
Chappell, 1982; Pankhurst et al., 1988; Collins, 1996), 
и  попадает в  область значений, характерных для 
гранитов S-типа (~0.710–0.726, Peucat et al., 1988; 
Collins, 1996; Champion, Bultitude, 2013).

Прямое сопоставление изотопного состава Sr 
флюида с таковым в породах региона дает возмож-

ность детализировать общий вывод о коровой при-
роде источника. В  этом отношении наибольший 
интерес представляют неопротерозойские мета-
осадочные породы Бодайбинского района и  при-
сутствующие в регионе палеозойские гранитоиды, 
участие вещества которых в рудообразующих про-
цессах предполагается исследователями. RbSr изо-
топная систематика неопротерозойских осадочных 
пород Бодайбинского синклинория обсуждается 
в  ограниченном числе работ (Чугаев и  др., 2017а, 
2018; Покровский и  др., 2021). В  них приведены 
данные по  изотопному составу Sr в  карбонатных 
и терригенных породах разреза дальнетайгинской, 
жуинской и  юдомской серий. Результаты пред-
ставлены на рисунке 25 в виде линий (серый цвет) 
эволюции изотопного состава Sr.

Rb-Sr характеристики для позднепалеозой-
ских гранитоидов Ангаро-Витимского батолита 
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Рис. 25. Сопоставление величин (87Sr/86Sr)t в гидротермально-метасоматических образованиях месторождений «су-
холожского» типа, неопротерозойских карбонатных (Покровский и др., 2021) и терригенных (настоящая работа, 
см. электронное приложение, табл. 4) пород БПП, а также поздне- среднепалеозойских гранитоидов конкудеро-ма-
маканского комплекса (Litvinovsky et al., 2011; настоящая работа (см. электронное приложение, табл. 4)). На диа-
грамме также приведены линии (зеленый цвет) эволюции изотопного состава Sr в мантийном резервуаре DM-типа 
(Salters, Stracke, 2004; Workman, Hart, 2005) и (черный цвет) в верхней коре (McDermott, Hawkesworth, 1990).
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наиболее полно приведены в  работе (Litvinovsky 
et al., 2011), согласно которой значения (87Sr/86Sr)i  
в  гранитах конкудеро-мамаканского комплекса 
лежат в узких пределах 0.7059–0.7072 (5 образцов). 
Несколько больший диапазон величин (87Sr/86Sr)i  
(0.7066–0.7093) для магматических образований 
этого же комплекса, был получен автором по  ре-
зультатам изучения 9 образцов гранитоидов, включая 
гранит-порфиры Константиновского штока и  даек 
риолитов (см. электронное приложение, табл. 4).

Сравнительный анализ (87Sr/86Sr)t характери-
стик гидротермально-метасоматических образо-
ваний, метаосадков и  гранитоидов позволяет за-
ключить, что главным источником Sr во флюидах, 
сформировавших как прожилково-вкрапленную, 
так и золото-кварцевую жильную минерализацию 
на  месторождениях «сухоложского» типа явля-
лись неопротерозойские метаосадочные толщи 
(рис. 25). На это указывает не только близость изо-
топного состава Sr флюидов и вмещающих пород, 
но и сходство масштабов вариаций этого параметра 
в гидротермальных растворах и осадочных толщах.

Месторождения и рудопроявления БМП

Rb-Sr данные для гидротермально-метасомати-
ческих образований месторождений Кедровское 
и  Ирокинда БМП приведены в  работах (Чугаев 
и др., 2017б; 2020). Их дополняют результаты Rb-Sr 

изучения гидротермальных минералов из  золо-
тоносных кварцевых жил месторождения Урях 
(Чугаев и  др., 2015; настоящая работа (см. элек-
тронное приложение, табл. 3)). В целом они опре-
деляют широкий диапазон значений отношения  
(87Sr/86Sr)t=285 = 0.705–0.723 в  рудообразующих 
флюидах этих месторождений (рис. 26). При этом 
основной вклад в  общий разброс вносят данные, 
полученные для карбонатов из  рудных тел ме-
сторождения Урях. Они отличаются не  только 
систематически более высокими значениями  
(87Sr/86Sr)t=285, но и большим масштабом вариаций 
(0.712–0.723) этого параметра. Напротив, гидротер-
мальные образования из  рудных тел месторожде-
ний Кедровское и Ирокинда отличаются большей 
однородностью изотопного состава Sr и близостью 
величин отношения (87Sr/86Sr)t=285: 0.7060–0.7088  
и 0.7050–0.7084 соответственно (рис. 26).

Как и  в случае месторождений «сухоложского» 
типа, полученные оценки изотопного состава Sr для 
гидротермальных растворов месторождений БМП 
указывают на ведущую роль корового источника. Од-
нако, если месторождение Урях по величине (87Sr/86Sr)
i и степени его неоднородности сходно с месторожде-
ниями БПП, что может указывать на метаосадочные 
породы как на  основной источник стронция во 
флюиде, то месторождения Кедровское и Ирокинда 
отличаются от  них более низкими и  однородными 

Rb-Sr изохрона карбонаты

0.705 0.710 0.715 0.720

шеелит
Месторождения

Урях

Кедровское

Ирокинда

0.700

(87Sr/86Sr)t

Рис. 26. Величины отношения (87Sr/86Sr)t в гидротермально-метасоматических образованиях золоторудных место-
рождений БМП (Северное Забайкалье). Данные заимствованы из работ: Чугаев и др., 2017б, 2020; настоящая работа 
(см. электронное приложение, табл. 3).
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величинами (87Sr/86Sr)t=285, которые соответствуют 
изотопному составу стронция в  магматических 
расплавах гранитоидов I-типа (McCulloch, Chappell, 
1982; Pankhurst et al., 1988; Collins, 1996), в том чис-
ле и  для гранитоидов конкудеро-мамаканского 
комплекса (рис. 27а,б) (Litvinovsky et al., 2011; насто-
ящая работа (см. электронное приложение, табл. 4).

Сравнительный анализ изотопного состава Sr 
золоторудной минерализации месторождений 
Ирокинда, Кедровское и  Урях, с  одной стороны, 
и разновозрастных магматических и метаморфиче-
ских пород, присутствующих в пределах этих место-

рождений, с другой, представлен на рисунке 27. Для 
месторождения Ирокинда большинство величин 
(87Sr/86Sr)t=285 для гидротермально-метасоматиче-
ских образований попадают в  область значений, 
характерных для архейско-раннепротерозойских 
гнейсов и  гранито-гнейсов киндиканской толщи 
и тонийских гранитоидов бамбукойского комплек-
са. Эти породы являются вмещающими для руд-
ных тел, из  которых были отобраны карбонаты. 
По  сравнению с  гидротермальными карбонатами 
меньшее значение (87Sr/86Sr)t=285 = 0.7050 ± 0.0024 
дает изохрона по околорудным метасоматитам жи-
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Рис. 27. Сопоставление величин (87Sr/86Sr)t в гидротермально-метасоматических образованиях месторождений Иро-
кинда, Кедровское и Урях (Чугаев и др., 2017б, 2020; настоящая работа (см. электронное приложение, табл. 3)), в до-
кембрийских магматических и метаморфических породах (Чугаев и др., 2020; настоящая работа (см. электронное 
приложение, табл. 4)), неопротерозойских морских известняках БПП (Покровский и др., 2021), в поздне- средне-
палеозойских гранитоидах конкудеро-мамаканского комплекса (Litvinovsky et al., 2011; настоящая работа (см. элек-
тронное приложение, табл. 4)) и в позднепалеозойских дайках (настоящая работа (см. электронное приложение, 
табл. 4)). На диаграмме также приведены линии эволюции изотопного состава Sr в мантийном резервуаре DM-типа 
(Salters, Stracke, 2004; Workman, Hart, 2005) и в верхней коре (McDermott, Hawkesworth, 1990).
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лы Тулинская. Однако в пределах погрешности оно 
близко к (87Sr/86Sr)t=285 = 0.7077 во вмещающих руд-
ную минерализацию гнейсах киндиканской толщи.

Похожая ситуация в  распределении изотоп-
ного состава Sr наблюдается и  для золоторудной 
минерализации месторождения Кедровское. 
Устанавливается близость значений (87Sr/86Sr)t  
между гидротермальным карбонатом и  шее-
литом (0.7060–0.7069), с  одной стороны, и  то-
нийскими гранитоидами Кедровского массива 
(0.7066–0.7069), с  другой. Только в  карбонате  
((87Sr/86Sr)t=277 = 0.7088) из  кварцевых жил, лока-
лизованных в  углеродистых сланцах кедровской 
толщи, а  также в  развитых по  ним околорудных 
метасоматитах ((87Sr/86Sr)t=277 = 0.7075 ± 0.0013) 
были получены выше значения, которые могут 
указывать на  поступление стронция с  более ра-
диогенным изотопным составом из  вмещающих 
метаосадочных пород ((87Sr/86Sr)t=277 = 0.7135).

Присутствующие в районе месторождения Урях 
магматические и метаморфические породы на мо-
мент формирования золоторудной минерализации 
характеризовались высокой степенью неоднород-
ности отношения (87Sr/86Sr)t от 0.705 в неопротеро-
зойских метагаббро и метабазальтах до 0.762 в ран-
непротерозойских гранитах. Столь существенная 
их контрастность, по-видимому, определила, в свою 
очередь, значительный масштаб вариаций по  изо-
топному составу стронция в гидротермально-мета-
соматических образованиях месторождения. При 
этом основной вклад в поступлении стронция в ру-
дообразующие растворы принадлежал вмещающим 
породам района, прежде всего, неопротерозойским 
метаосадочным толщам и  раннепротерозойским 
гранитам коларского комплекса.

Обобщая данные о  вариациях (87Sr/86Sr)t в  гид-
ротермально-метасоматических образованиях зо-
лоторудных месторождений Северного Забайкалья 
можно заключить следующее. Изотопный состав Sr 
в  гидротермальных системах этих месторождений 
в  первую очередь определялся Rb-Sr изотопными 
характеристиками пород, вмещающих золоторуд-
ную минерализацию в регионе. Хотя такой вывод во 
многом элиминируют доминирующую роль магма-
тического источника гранитоидов и/или долеритов 
в формировании месторождений, однако эти данные 
не  позволяют полностью исключить его участие 
на позднепалеозойском этапе рудообразования.

Изотопный состав Nd в рудообразующих 
гидротермальных системах месторождений 
Северного Забайкалья

Месторождения и рудопроявления БПП

Гидротермально-метасоматические образова-
ния на месторождениях «сухоложского» типа весь-

ма контрастны по изотопному составу Nd (Прило-
жение, табл. 3). Общий размах вариаций величины 
εNd(T) достигает примерно 16 единиц. Минималь-
ные значения εNd(T) (–18.8 … –17.6) установлены 
в  валовых пробах прожилково-вкрапленных руд 
на  месторождении Угахан, тогда как максималь-
ные — на месторождении Сухой Лог (εNd(T) = –3.2) 
и Вернинское (εNd(T) = –3.6) (рис. 28). Полученные 
данные также показывают, что значительная неод-
нородность руд по величине εNd(T) проявлена и на 
отдельных месторождениях. При этом по размаху 
величин εNd(T) месторождения отличаются между 
собой. Так, например, для руд месторождений Су-
хой Лог и Вернинское диапазоны εNd(T) достигают 
примерно 9 и 5 единиц соответственно, тогда как 
для месторождения Угахан и  Невское не  превы-
шают 1.5 единиц. Отмеченные особенности могут 
указывать на  поступление Nd во флюид либо 
из одного регионального источника, неоднородно-
го по величине εNd(T), либо из нескольких источни-
ков, различающихся по своим Sm-Nd изотопным 
характеристикам.

Неопротерозойские метаосадочные породы 
Бодайбинской зоны, а  также позднепалеозойские 
гранитоиды конкудеро-мамаканского комплекса, 
которые многими исследователями рассматривают-
ся в качестве вероятных региональных источников 
для золоторудной минерализации, характеризу-
ются высокой неоднородностью по  величинам 
εNd(T) (Ярмолюк и  др., 1999; Litvinovsky et al., 2011; 
Дубинина и  др., 2014; Чугаев и  др., 2017а, 2018; 
настоящая работа (см. электронное приложение, 
табл.  4)). Например, на  момент формирования 
ранней прожилково-вкрапленной минерализации 
(450–430  млн лет назад) рассчитанные значения 
εNd(T) для метаосадочных пород Бодайбинской 
зоны изменяются в  диапазоне от  –21.5 до  –3.6, 
что согласуется с  диапазоном εNd(T) (–18.8 … –3.2),  
установленном для прожилково-вкрапленных 
руд. Соответственно, столь же высокая вариа-
тивность εNd(T) (–22.6 … –4.5) наблюдается в  этих 
метаосадках и  на время (340–330  млн лет назад) 
формирования поздних золоторудных кварцевых 
жил, для которых εNd(T) = –12.4 … –4.1. Близкий 
к метаосадкам и поздним кварцевым жилам диапа-
зон значений εNd(T) (–16.8 … –3.0) демонстрируют 
средне- позднекаменноугольные гранитоиды кон-
кудеро-мамаканского комплекса (Ярмолюк и  др., 
1999; Litvinovsky et al., 2011; настоящая работа (см. 
электронное приложение, табл.  4). 

Вследствие значительной неоднородности мета-
осадочных пород и позднепалеозойских гранитои-
дов по величинам εNd(T) прямое сравнение их с гид-
ротермально-метасоматическими образованиями 
месторождений «сухоложского» типа не позволяет 
надежно определить роль каждого из  этих источ-
ников в  рудообразующих процессах (рис.  29а). 
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В  то же время, обнаруживается закономерность 
в  распределении εNd(T) на  месторождениях «сухо-
ложского» типа, которая выражается в корреляции 
этого изотопного параметра со стратиграфической 
позицией рудных тел и соответствие его значений 
в  рудах и  вмещающих метаосадочных породах 
(рис. 29б). Наиболее хорошо это видно на примере 
месторождения Голец Высочайший, для прожил-
ково-вкрапленных руд которого имеются две груп-
пы значений εNd(T) –8.6 … –7.7 и –6.4 … –5.6. Из них 
минимальные величины εNd(T) получены для руд-
ных тел, локализованных в  карбонатных породах 
угаханской свиты (εNd(T) = –7.1), а максимальные — 
для руд, приуроченных к  углеродистым сланцам 
и алевролитам хомолхинской свиты (εNd(T) = –6.2 … 
–4.5). Схожая зависимость наблюдается и для кар-
бонатов из поздних кварцевых жил на месторожде-
нии Сухой Лог, для которых установлен широкий 
диапазон εNd(T) (–12.4  …  –4.1). При этом крайние 
значения εNd(T) близки или совпадают с таковыми во 
вмещающих породах хомолхинской (–6.2 … –4.5) 
и имняхской (–13.9) свит. Высокая контрастность 
неопротерозойских метаосадочных пород Бо-
дайбинского рудногой района по величинам εNd(T), 

с  одной стороны, и  наблюдаемое соответствие 
по  этому изотопному параметру гидротермаль-
но-метасоматических образований и  вмещающих 
их пород, с другой, дают основание рассматривать 
метаосадочные толщи в  качестве единственного 
источника Nd в  минералообразующих флюидах. 
Исключением является месторождения Вер-
нинское, для которого прожилково-вкрапленные 
руды и  карбонаты из  поздних кварцевых жил 
обладают систематически более высокими значе-
ниями εNd(T) (–8.3 … –3.5) по сравнению с вмеща-
ющими их  породами аунакитской свиты (–11.6 … 
–8.1). Данный факт может указывать на  наличие 
неточности в  определении стратиграфической 
позиции изученных рудных тел месторождения 
Вернинское. Однако наиболее вероятным объяс-
нением является преимущественное поступление 
Nd в гидротермальную систему этого месторожде-
ния из  нижележащих толщ хомолхинской свиты. 
Породы последней характеризуются в  среднем 
более высоким содержанием Nd (36 ± 25 мкг/г) 
по  сравнению с  породами аунакитской свиты 
(15 ± 7 мкг/г) (Чугаев и др., 2017а, 2018; настоящая 
работа (см. электронное приложение, табл. 4)).
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Рис. 28. Величины εNd(T) в гидротермально-метасоматических образованиях золоторудных месторождений «сухолож-
ского» типа БПП (Северное Забайкалье). По данным: Дубинина и др., 2014; настоящая работа (см. электронное при-
ложение, табл. 3).
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Месторождения и рудопроявления БМП

Результаты Sm-Nd изучения гидротермальной 
минерализации золоторудных месторождений Иро-
кинда, Кедровское и Урях БМП (Чугаев и др., 2017б, 
2020; настоящая работа (см. электронное приложе-
ние, табл. 3)) свидетельствуют о неоднородности изо-
топного состава Nd во флюиде. При этом по величи-
нам εNd(T) (–13.5 … –5.4) эти месторождения близки 
к  месторождениям БПП, хотя масштаб вариаций 
этого параметра меньше и составляет около 8 единиц 
(рис. 30). В пределах упомянутых выше месторожде-
ний неоднородность εNd(T) в  разной степени также 
проявлена. На  месторождениях Ирокинда и  Урях 

значения εNd(T) изменяются в относительно широких 
диапазонах соответственно: от  –11.9 до  –5.4 и  от 
–13.5 до –8.2. В пределах указанного выше диапазона 
εNd(T) карбонатов из рудных тел месторождения Иро-
кинда находятся значения εNd(T) гидротермальных 
образований месторождения Кедровское. Изучен-
ные месторождения не обнаруживают существенных 
различий между собой по величинам εNd(T).

На рисунке 31 приведено сопоставление εNd(T) 
для гидротермальных образований золоторудных 
месторождений, а  также разновозрастных мета-
морфических и магматических пород БМП. Поро-
ды докембрийской коры, а также присутствующие 
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Рис. 29. Сопоставление величин εNd(T)  в  гидротермально-метасоматических образованиях месторождений «сухо-
ложского» типа (Дубинина и др., 2014; настоящая работа (см. электронное приложение, табл. 3)), неопротерозой-
ских терригенно-карбонатных пород БПП (Дубинина и др., 2014; Чугаев и др., 2017а, 2018; настоящая работа (см. 
электронное приложение, табл. 4)), а также поздне- среднекаменноугольных гранитоидов конкудеро-мамаканско-
го комплекса (Ярмолюк и др., 1999; Litvinovsky et al., 2011; настоящая работа (см. электронное приложение, табл. 4)).
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в  регионе позднепалеозойские магматические 
породы демонстрируют вариации εNd(T) (от  –30 
до +10), которые по своему масштабу существенно 
превосходят вариации этого же изотопного пара-
метра в гидротермальных образованиях изученных 
месторождений. В  то же время, полученные для 
карбонатов и  шеелита величины εNd(T) тяготеют 
к  полям значений, которым соответствуют до-
кембрийским породам корового происхождения 
(гранито-гнейсы, гнейсы, гранитоиды, а  также 
терригенные метаосадки). В  целом, Nd-изотоп-
ные данные определенно указывают на  широкое 
вовлечение вещества древней (докембрийского 
возраста) континентальной коры БМП в  рудооб-
разующие процессы. При этом на месторождениях 
Урях и  Ирокинда отмечается корреляция между 
геологической позицией рудных тел и  величиной 
εNd(T) в гидротермальных образованиях, а также со-
гласованность величин εNd(T) в рудах и вмещающих 
их  породах. Можно предполагать два основных 
механизма поступления Nd в  гидротермальные 
растворы. Первый из  них реализовывается при 
взаимодействии флюида с  вмещающими порода-
ми, тогда как второй допускает поступление Nd во 
флюид из магматических расплавов, прежде всего, 
гранитоидного состава, образованных в результате 
плавления докембрийской коры БМП, как это 

обосновывается, например, в  работах (Ярмолюк 
и др., 1999; Litvinovsky et al., 2011). Широкое пере-
крытие величин εNd(T) докембрийских коровых 
пород БМП и палеозойских интрузий не позволяет 
в рамках имеющихся пока данных надежно решить 
вопрос участия магматического источника в  об-
разовании золоторудной минерализации БМП.

Изотопный состав Pb в рудообразующих 
гидротермальных системах месторождений 
Северного Забайкалья

Первым системным исследованием вариаций 
изотопного состава Pb в  золоторудной мине-
рализации Северного Забайкалья стала работа 
Л.А. Неймарка с соавторами (Неймарк и др., 1993), 
в  которой представлены результаты 55 анализов 
сульфидов из месторождений трех рудных районов: 
Бодайбинского (БПП), Октокит-Читчиковского 
(БМП) и Правомамского (БМП). Из приведенных 
Pb-Pb данных следует, что палеозойская золо-
торудная минерализация Северного Забайкалья 
характеризуются значительной неоднородностью 
изотопного состава Pb. При этом месторождения 
Байкало-Патомского и  Байкало-Муйского пояса 
контрастны по  своим Pb-Pb характеристикам, что 
может указывать на  участие в  их генезисе разных 
источников вещества. Авторами работы (Неймарк 

карбонаты шеелит

Урях
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Кедровское

Ирокинда
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Рис. 30. Величины εNd(T) в гидротермально-метасоматических образованиях золоторудных месторождений БМП (Се-
верное Забайкалье). По данным: Чугаев и др., 2017а, 2020; настоящая работа (см. электронное приложение, табл. 3).
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и  др., 1993) сделан общий вывод о  геохимической 
природе этих источников. Для месторождений 
«сухоложского» типа предполагается участие в  ру-
дообразующих процессах свинца из  источников 
орогенного и верхнекорового типов, тогда как для 
золоторудных месторождений Байкало-Муйского 
пояса  — поступление свинца в  гидротермальные 
растворы из  источников нижнекорового и  ман-
тийного типов. Использование данных из  работы 
(Неймарк и др., 1993) для решения вопроса об ис-
точнике вещества и  оценки достоверности суще-
ствующих генетических моделей затруднительно. 
Прежде всего, отсутствует геологическая привязка 
изученных образцов к  конкретным рудопроявле-

ниям и месторождениям региона. Сами результаты 
получены методом TIMS (0.2–0.3%, 2σ). Они 
по  точности на  порядок уступают Pb-Pb данным, 
которые опубликованы в  более поздних исследо-
ваниях (Чернышев и  др., 2009; Чугаев и  др., 2014, 
2017б, 2020; Belogub et al., 2014; Чугаев, Чернышев, 
2017; Tarasova et al., 2020; Chugaev et al., 2022b; Будяк 
и  др., 2024а,б), выполненных с  помощью высоко-
точного метода MC-ICP-MS (0.02–0.03% 2σ). Кро-
ме того, как было показано в работах (Чугаев и др., 
2014; Чугаев, Чернышев, 2017), сульфиды из ранних 
прожилково-вкрапленных руд месторождений 
БПП характеризуются сильно варьирующими со-
держаниями U, Th и Pb и, соответственно, свинец 

Г
Г

Рис. 31. Сопоставление величин εNd(T)  в  гидротермальных образованиях золоторудных месторождений БМП (Чугаев 
и др., 2017а, 2020; настоящая работа (см. электронное приложение, табл. 3)), докембрийских метаморфических и маг-
матических (Чугаев и др., 2020; настоящая работа (см. электронное приложение, табл. 4)), а также поздне-среднекамен-
ноугольных гранитоидов конкудеро-мамаканского комплекса (Ярмолюк и др., 1999; Litvinovsky et al., 2011; настоящая 
работа (см. электронное приложение, табл. 4)).
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в них может содержать существенную радиогенную 
добавку изотопов 206Pb и 208Pb, накопленную in situ. 
Это предполагает обязательную коррекцию изме-
ренных изотопных отношений Pb в образцах.

Следует упомянуть работу (Meffre et al., 2008), 
в которой опубликованы результаты изучения изо-
топного состава Pb в  сульфидах руд месторожде-
ния Сухой Лог. Они были получены с  помощью 
метода многоколлекторной масс-спектрометрии 
с  ионизацией вещества в  индуктивно связанной 
плазме с  отбором проб лазерной абляцией (LA-
MC-ICP-MS). В этом методе достигается высокая 
локальность и  производительность измерений. 
Однако в  силу различных методических причин 
такой подход обладает существенно более низкой 
(~0.5%, 2σ) точностью при измерении изотопных 
отношений свинца по сравнению с традиционны-
ми методами TIMS и MC-ICP-MS. Значительный 
масштаб вариаций изотопного состава Pb в рудах 
этого месторождения, установленный авторами 
(Meffre et al., 2008), позднее не  был подтвержден 
в  работе (Чернышев и  др., 2009), в  которой для 
изотопного анализа 33 проб сульфидов применял-
ся MC-ICP-MS метод. Существующее противоре-
чие в  этих работах по  оценке масштаба вариаций 
изотопного состава рудного Pb, в первую очередь, 
объясняется отличием методов LA-MC-ICP-MS 
и  MC-ICP-MS по  точности. Отсюда, полученные 
в  работе (Meffre et al., 2008) данные не  отражают 
реальную геохимическую неоднородность, что 
не  позволяет рассматривать их  совместно с  ре-
зультатами других Pb-изотопных исследований.

Таким образом, в  дальнейшем при обсужде-
нии вопроса источника/источников свинца для 
золоторудной минерализации Северного Забайка-
лья использовались, преимущественно, Pb-Pb 
данные, полученные с  помощью высокоточного  
MC-ICP-MS метода.

Месторождения и рудопроявления БПП

Изотопный состав Pb с  разной степенью 
детальности изучен в  рудах 11 месторождений 
и  рудопроявлений Бодайбинского района: Сухой 
Лог, Вернинское, Голец Высочайший, Красное, 
Ожерелье, Угахан, Ыкан, Кавказ, Копыловское, 
Догалдынская жила и  Невское. Имеющиеся 
данные объединяют 125 анализов сульфидов как 
из  прожилково-вкрапленной, так и  жильной 
минерализации. Особенности распределения изо-
топного состава Pb в рудах отдельных месторожде-
ний подробно обсуждаются в  работах (Чернышев 
и  др., 2009; Чугаев и  др., 2014; Tarasova et al., 
2020; Будяк и  др., 2024а,б). В  настоящем разделе 
рассмотрим лишь общие закономерности в вари-
ациях изотопного состава Pb, проявленные для 
всех месторождений «сухоложского» типа. Прежде 

всего, отметим значительный размах изотопных 
отношений Pb. Скорректированные на  возраст 
оруденения они изменяются в  диапазонах: для 
(206Pb/204Pb)t = 17.55–18.71, для (207Pb/204Pb)t =  
= 15.55–15.69 и для (208Pb/204Pb)t = 37.82–38.86. Со-
ответственно, величины коэффициента вариации 
(υ, %) составляют: для отношения (206Pb/204Pb)t —  
υ6/4 = 1.2%, для (207Pb/204Pb)t  — υ7/4 = 0.21% и  для 
(208Pb/204Pb)t  — υ8/4 = 0.56%. Неоднородность изо-
топного состава Pb, хотя и  в меньшем масштабе, 
проявлена и в пределах отдельных месторождений 
«сухоложского» типа. Например, для наиболее 
изученных месторождений Сухой Лог (υ6/4 = 0.87% 
υ7/4 = 0.17%, υ8/4 = 0.34%, 33 анализа), Вернинское 
(υ6/4 = 0.72% υ7/4 = 0.13%, υ8/4 = 0.40%, 23 анализа), 
Красное (υ6/4 = 0.42% υ7/4 = 0.07%, υ8/4 = 0.51%, 
12 анализов) и  Голец Высочайший (υ6/4 = 0.12% 
υ7/4 = 0.05%, υ8/4 = 0.25%, 15 анализов) величины 
коэффициента вариации существенно превышают 
(от 2 до 40 раз) аналитическую погрешность метода 
MC-ICP-MS. При этом не обнаруживается какой-
либо корреляции между изотопным составом Pb 
месторождений и их геологической позицией или 
минералого-геохимическими особенностями руд.

Pb-Pb данные для месторождений и рудопрояв-
лений «сухоложского» типа суммированы на диаг-
раммах в  координатах 206Pb/204Pb vs 207Pb/204Pb 
и  206Pb/204Pb vs 208Pb/204Pb (рис.  32а,б), на  которых 
также показаны эволюционные кривые для ис-
точников с различными величинами µ2 = 238U/234Pb 
и  ω2 = 232Th/204Pb согласно двухстадийной модели 
Стейси-Крамерса (1975). Несмотря на  значи-
тельные вариации изотопных отношений Pb, 
большинство месторождений и  рудопроявлений 
БПП не обнаруживают контрастных отличий меж-
ду собой. Поля их изотопного состава Pb частично 
или полностью перекрываются. Большинство 
точек сульфидов образуют линейный тренд 
на  диаграмме в  координатах 206Pb/204Pb-207Pb/204Pb 
(рис.  32а) с  величиной достоверности аппрокси-
мации R2 = 0.9. Тренд имеет более пологий угол 
наклона по отношению к Pb-Pb изохронам модели 
Стейси-Крамерса. Исключением является только 
месторождение Угахан. Отвечающие ему точки 
изотопного состава Pb лежат левее от общего трен-
да и формируют собственный более пологий тренд 
(R2 = 0.73). Повышенный разброс точек наблюда-
ется на диаграмме с участием торогенного изотопа 
208Pb (рис. 32б). При этом расположение большей 
части точек может быть аппроксимировано двумя 
расходящимися трендами. Один из  них полого 
ориентирован и  субсогласен среднекоровой эво-
люционной кривой (S-K, ω2 = 36.84) модели Стей-
си-Крамерса, тогда как второй тренд имеет более 
крутой наклон и  смещен в  область изотопного 
состава Pb, характерного для источника с  повы-
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шенным Th/U (~4.0) отношением. Отдельное 
поле формируют точки сульфидов месторождения 
Угахан. Они расположены вдоль эволюционной 
кривой Стейси-Крамерса, описывающей эволю-
цию свинца в источнике с высокими значениями 
отношений 232Th/204Pb =42.0 и Th/U = 4.2 (рис. 32б). 
Отметим, что рудные тела месторождения Угахан 
локализованы в  более древних породах бужуих-
тинской свиты. Их формирование происходило 
в  условиях пассивной континентальной окраины 
при доминировании сноса терригенного материала 
с Сибирского кратона, что отличает эти отложения 
от лежащих выше по разрезу пород хомолхинской, 
аунакитской и  догалдынской свит, вмещающих 
другие месторождения и  рудопроявления «сухо-
ложского» типа. В образовании последних прини-
мало участие как вещество древней, так и новооб-
разованной (неопротерозойской) коры (Немеров 
и др., 2010; Чугаев и др., 2018)

Существенный масштаб вариаций изотопного 
состава Pb и  наличие положительной корреляци-
онной зависимости между изотопными отноше-
ниями Pb (прежде всего, 206Pb/204Pb и  207Pb/204Pb) 
для золоторудной минерализации Бодайбинского 
района могут указывать на поступление этого ме-
талла в  рудообразующие флюиды либо из  одного 
неоднородного по  своим U-Th-Pb характеристи-
кам регионального резервуара, либо из нескольких 
источников.

Дополнительно к  этому важна интерпретация 
геохимической природы линейного тренда, про-
явленного для большинства месторождений и ру-
допроявлений «сухоложского» типа на  диаграмме 
в  координатах 206Pb/204Pb vs 207Pb/204Pb. В  работах 
(Чернышев и  др., 2009; Чугаев, Чернышев, 2017) 
данный тренд обосновывается как линия смеше-
ния свинца различного типа. Авторами отмечено, 
что он объединяет точки анализов сульфидов 
из  разных по  возрасту руд. Кроме того, величина 
тангенса наклона исключает его интерпретацию 
как «вторичной» Pb-Pb изохронны. В этом случае 
получаемая оценка времени (~2.2 млрд лет) пере-
распределения U, Th и Pb в изначально геохимиче-
ски однородном источнике противоречит геологи-
ческим и геохронологическим данным (Юдовская 
и др., 2011; Powerman et al., 2015; Rud’ko et al., 2021).

Вследствие значительной неоднородности изо-
топного состава Pb в  месторождениях «сухолож-
ского» типа величины модельных параметров µ2 
и ω2 в источнике и модельного 207Pb-206Pb-возраста 
(Тм), рассчитанные по  двухстадийной эволюци-
онной модели Стейси-Крамерса (1975), суще-
ственно варьируют: µ2 = 9.60–9.99, ω2 = 35.57–41.87 
и Тм = 704–102 млн лет. Систематически высокое 
ω2 (40–42) и  наиболее древние Tм (704–513  млн 

лет) получены для золоторудной минерализа-
ции месторождения Угахан (Будяк и  др., 2024а). 
Напротив, для месторождения Красное по сравне-
нию с другими рудными объектами Бодайбинского 
района характерно в  среднем высокие величины 
µ2 = 9.92 ± 0.03 (SD) и  более «молодые» значения 
Tм = 220 ± 40 млн лет (Tarasova et al., 2020). Пред-
ставленные выше оценки модельных параметров 
позволяет сделать общий вывод о том, что по своим 
U-Th-Pb изотопным характеристикам источник/
источники рудного свинца месторождений «сухо-
ложского» типа имели коровую природу. На  это 
указывают, прежде всего, величины µ2, которые 
в  большинстве своем либо близки, либо выше 
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Рис. 32. Pb–Pb диаграммы для сульфидов из золото-
рудных месторождений и рудопроявлений «сухолож-
ского» типа Байкало-Патомского пояса (Северное За-
байкалье) по данным (Чернышев и др., 2009; Чугаев и 
др., 2014; Belogub et al., 2014; Чугаев, Чернышев, 2017; 
Tarasova et al., 2020; Будяк и др., 2024а,б; настоящая 
работа (см. электронное приложение, табл.  5)). На 
диаграммы нанесены эволюционные кривые (пунк-
тирные линии) по модели (Stacey, Kramers, 1975). Се-
рым цветом показаны тренды изотопного состава Pb 
сульфидов из золоторудной минерализации.
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среднекорового значения µ2 = 9.74 (Stacey, Kramers, 
1975). Такой вывод находит подтверждение при 
сопоставлении изотопного состава Pb золото-
рудной минерализации БПП с  эволюционными 
кривыми глобальных геохимических резервуаров 
Земли по  модели Зартман-Доу (Zartman, Doe, 
1981). Положение линейного тренда на диаграмме 
с  ураногенными изотопами 206Pb и  207Pb (рис.  33) 
относительно эволюционных кривых указывают 
на  участие в  рудообразующих процессах свинца 
«верхнекорового» и «орогенного» типов (Неймарк 
и др., 1993; Чернышев и др., 2009; Чугаев, Черны-
шев, 2017).

Идентифицировать региональные источники 
рудного свинца «верхнекорового» и  «орогенно-
го» типов позволяют Pb-Pb данные, полученные 
для непротерозойских метаосадочных толщ 
и  палеозойских магматических пород кислого 
и  основного составов БПП (Неймарк и  др., 1993; 
Чугаев, Чернышев, 2017; Чугаев и др., 2018). Сопо-
ставление этих данных приведено на  рисунке 33. 
Палеозойские магматические породы формируют 
несколько дискретных полей. Ближе всего к  об-
ласти значений рудного свинца расположены па-

леозойские гранитоиды конкудеро-мамаканского 
и мамского комплексов. Их точки также находятся 
в  поле значений изотопного состава Pb метао-
садков. Собственно на  тренд изотопного состава 
рудного Pb попадают только точки даек гранит-
порфиров конкудеро-мамаканского комплекса 
и  мусковитовых пегматитов мамского комплекса, 
тогда как породы гранитоидных массивов этих же 
комплексов расположены левее тренда и  образу-
ют единое компактное поле. Такое соотношение 
изотопного состава Pb объясняется большей 
степенью контаминации расплавов кислых даек 
веществом осадочных пород (Чугаев, Чернышев, 
2017). В свою очередь, положение точек палеозой-
ских гранитоидов относительно тренда рудного 
свинца исключает ведущую роль магматических 
расплавов, как источника минералообразующих 
компонентов при образовании месторождений 
и  рудопроявлений «сухоложского» типа. Такой 
же вывод можно сделать и в отношении даек лам-
профиров кодали-бутуинского комплекса, точки 
которых расположены существенно ниже и  левее 
тренда изотопного состава рудного Pb (рис.  33). 
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Рис. 33. Изотопная диаграмма Pb-Pb, на которой приведено сопоставление изотопного состава Pb золоторудной 
минерализации Бодайбинского рудного района (Чернышев и др., 2009; Чугаев и др., 2014; Belogub et al., 2014; Чу-
гаев, Чернышев, 2017; Tarasova et al., 2020; Будяк и др., 2024а,б; настоящая работа (см. электронное приложение, 
табл. 5)), метаморфогенного пирита и валовых проб безрудных неопротерозойских метаосадочных пород (Чугаев, 
Чернышев, 2017; Чугаев и др., 2018) и палеозойских магматических комплексов (Неймарк и др., 1993; Чугаев, Чер-
нышев, 2017). На диаграмму нанесены сплошными линиями кривые эволюции изотопного состава Pb в различных 
геохимических резервуарах Земли по модели Зартман-Доу (Zartman, Doe, 1981).
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Напротив, свинец рудной минерализации 
по величинам изотопных отношений и характеру 
их  вариаций сходен со  свинцом неопротерозой-
ских метаосадочных пород на  время развития 
рудообразующих процессов в  регионе. На  диа-
грамме поля рудного свинца и  свинца метаосад-
ков практически полностью перекрываются и по 
ориентировке хорошо согласуются между собой. 
Аналогичное соотношение наблюдается и  на 
диаграмме в  координатах 206Pb/204Pb vs 208Pb/204Pb 
(в статье не приведено). Такое сходство свидетель-
ствует о  том, что ведущим источником свинца, 
поступавшего в гидротермальные системы место-
рождений, являлись неопротерозойские терри-
генно-карбонатные толщи Байкало-Патомского 
пояса. Таким образом, значительные вариации 
изотопных отношений Pb, характерные в  целом 
для золоторудной минерализации Бодайбинского 
района, отражают первичную свинцово-изотоп-
ную неоднородность общего для них региональ-
ного источника, которая обусловлена присутстви-
ем в нем свинца «верхнекорового» и «орогенного» 
типов. Причиной этой неоднородности является 
смешение в зоне осадконакопления Бодайбинско-
го палеобассейна терригенного материала двух 
геохимических типов континентальной коры  — 
древней (раннедокебрийской) коры Сибирского 
кратона, прошедшей длительную геохимическую 
эволюцию, и  новообразованной позднедокем-
брийской коры Байкало-Муйского пояса (Чугаев 
и др., 2018).

Месторождения и рудопроявления БМП

Pb-Pb изотопные данные, полученные по суль-
фидам (117 образцов), опубликованы для более 
десятка различных по  масштабу оруденения 
и  геологической позиции золоторудных объектов 
Байкало-Муйского пояса. Это месторождения 
Ирокинда, Кедровское, Юбилейное, Урях, Мука-
дек, рудопроявления Ирбо, Еленинское, Верхне-
каралонское, Верхнеянское, Октокитское, Огеми, 
Арбун (Неймарк и  др., 1993; Чугаев и  др., 2017б; 
Ванин и  др., 2018; Чугаев и  др., 2020; Chugaev et 
al., 2022b). По  сравнению с  месторождениями 
«сухоложского» типа золоторудная минерализация 
БМП характеризуется в целом менее радиогенным 
изотопным составом Pb и большим масштабом его 
вариаций. Изотопные отношения Pb изменяются 
в широких пределах: для 206Pb/204Pb от 16.63 до 18.29, 
для 207Pb/204Pb от  15.33 до  15.61 и  для 208Pb/204Pb 
от 36.74 до 38.42, а соответствующие им величины 
коэффициента вариации равны υ6/4 — 1.8%, υ7/4 — 
0.38% и υ6/4 — 0.97%. Наименее радиогенные изо-
топные составы Pb имеют сульфиды золоторудной 
минерализации рудопроявлений Ирбо и Верхнеян-
ское, приуроченные к  тонийским вулканогенно- 

осадочным комплексам, тогда как высокие значе-
ния изотопных отношений Pb получены для руд 
месторождения Урях, локализованных в неопроте-
розойских углеродистых терригенно-карбонатных 
породах. В  пределах отдельных месторождений 
неоднородность изотопного состава Pb сохраня-
ется, хотя масштаб этих вариаций по  сравнению 
с  региональным масштабом в  несколько раз 
меньше. Например, для месторождений Ирокинда 
и  Кедровское, для которых получены наиболее 
детальные Pb-Pb данные, величины коэффициента 
вариации для отношения 206Pb/204Pb составляют 
соответственно 0.4% и  0.13%, а  для отношения 
206Pb/204Pb — 0.33% и 0.11%.

Результаты изучения золоторудной мине-
рализации месторождений и  рудопроявлений 
Бакало-Муйского пояса обобщены на  Pb-Pb 
диаграммах (рис.  34). Точки изотопного состава 
рудного Pb со  значительным разбросом лежат 
в  координатах с  ураногенными изотопами 206Pb 
и  207Pb в  близи или ниже среднекоровой эволю-
ционной кривой Стейси-Крамерса (рис.  34а), 
тогда как в  координатах с  торогенным изотопом 
208Pb подавляющее большинство расположено 
выше нее (рис.  34б). В  отличие от  золоторудной 
минерализации БПП общее распределение точек 
на  диаграммах не  подчинено единой линейной 
зависимости. Напротив, характерно дискретное 
распределение полей изотопного состава Pb для 
месторождений и рудопроявлений БМП, а также 
наличие в пределах этих полей коротких трендов, 
отличающихся по своей протяженности и накло-
ну. Согласно работам (Zartman, 1974; Macfarlane 
et al., 1990; Чернышев, Шпикерман, 2001; Чугаев 
и др., 2013; Chugaev et al., 2020), такие особенно-
сти в вариациях изотопного состава Pb в рудных 
провинциях, где расположены месторождения 
близкого возраста и  генезиса, объясняются, 
в  первую очередь, неоднородностью геологиче-
ского строения (и, как следствие, изотопного 
состава Pb) континентальной коры, вмещающей 
эти месторождения. Это согласуется не  только 
с геологическими данными, свидетельствующими 
о сложном блоковом строении БМП (Kröner et al., 
2014; Ярмолюк, Дегтярев, 2019), но и подтвержда-
ется результатами детального изучения вариаций 
изотопного состава Pb в  пределах отдельных 
рудных тел на  месторождениях Ирокинда и  Ке-
дровское (Чугаев и др., 2017б, 2020). На примере 
этих месторождений показано, что существует 
корреляция между изотопным составом Pb и гео-
логической позицией рудных тел.

Поступление свинца в  минералообразующие 
флюиды из  разных по  своим U-Th-Pb изо-
топным характеристикам пород также следует 
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из  результатов расчетов величин модельных 
параметров (µ2, ω2, Tм). Значения µ2 и  ω2 изме-
няются в широких интервалах от 9.02 до 9.78 и от 
35.2 до  43.5 соответственно (рис.  34). Большая 
часть данных показывает, что эволюция рудного 
свинца до  момента его отделения в  результате 
гидротермального раннепермского события, 
происходила в  источниках, характеризующихся 
пониженными относительно среднекоровых 
значений величинами µ2 ≤ 9.4 и, напротив, по-
вышенными величинами ω2 ≥ 36.84 (Th/U ≥ 3.8). 
Такие параметры типичны для пород нижней 
континентальной коры (Rudnik, Goldstein, 1990; 
Rudnik, Gao, 2003).

В свою очередь, наличие древних Pb-Pb мо-
дельный возрастов (Тмср = 725 ± 150  млн лет при 
диапазоне от  280 до  1200  млн лет), свидетель-
ствует о вовлечении в рудообразующие процессы 
свинца из  докембрийской (неопротерозойской) 
коры, что согласуется с  геологическими и  гео-
хронологическими данными для пород БМП. 
Отсюда можно заключить, что докембрийской 
коре БМП принадлежал основной вклад в  по-
ступлении свинца в  минералообразующие си-
стемы золоторудных месторождений и рудопро-
явлений региона.

Однако характер наблюдаемых вариаций изо-
топного состава Pb на месторождениях, а именно 
наличие коротких трендов, не может быть объяс-
нен только поступлением свинца из  докембрий-
ской континентальной коры БМТ. Pb-Pb данные 
указывают на  участие и  другого потенциального 
источника Pb. В качестве такого источника могли 
выступать магматические расплавы основного или 
кислого составов, с которыми связано формирова-
ние позднекарбоновых и раннепермских интрузий 
(Митрофанов и  др., 1983; Кучеренко, 2004, 2007, 
2014; Корольков, 2007; Попов и др., 2017; Prokof’ev 
et al., 2019; Чугаев и др., 2020; Chugaev et al., 2022b). 
Для оценки возможной роли магматического ис-
точника в образовании золоторудной минерализа-
ции БМП на рисунке 35 приведено сопоставление 
изотопного состава рудного Pb и  свинца поздне-
палеозойских магматических пород, а также поля, 
отвечающие породам докембрийской коры этого 
региона.

Большая часть трендов изотопного состава 
рудного Pb расположено в  поле пород докем-
брийской коры БМП. Генерализация имеющихся 
Pb-Pb данных позволяет выделить на  диаграмме 
два главных тренда, объединяющих большинство 
месторождений и рудопроявлений БМП (рис. 35). 
На  нижних продолжениях этих трендов располо-
жены поля изотопного состава Pb гранито-гнейсов 
и  гранитов, образованных за  счет переработки 
в  неопротерозойское время раннедокембрийской 
коры Аманакит-Муйской зоны.

Вдоль этих трендов с  разбросом расположены 
точки палеозойских гранитов качойского и конку-
деро-мамаканского комплекса, а  также даек гра-
нит-порфиров. Несмотря на  близость изотопного 
состава Pb гранитоидов к таковому в золоторудной 
минерализации, участие кислых магматических 
расплавов в  рудообразующих процессах можно 
исключить. В пользу этого свидетельствуют, прежде 
всего, геологические данные, согласно которым 
золоторудная минерализация наложена на  гра-
нитоиды (месторождение Юбилейное). Кроме 
того, изотопной состав Pb гранитоидов отклоняется 
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Рис. 34. Pb–Pb диаграммы для сульфидов из  золо-
торудных месторождений и рудопроявлений Байка-
ло-Муйского пояса (Северное Забайкалье) по  дан-
ным (Неймарк и др., 1993; Чугаев и др., 2017б, 2020; 
Ванин и др., 2018; Chugaev et al., 2022b). На диаграм-
мы нанесены эволюционные кривые (пунктирные 
линии) по  модели (Stacey, Kramers, 1975). Серым 
цветом показаны тренды изотопного состава Pb 
сульфидов.
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от  трендов свинца золоторудной минерализации 
на месторождениях Ирокинда и Юбилейное (Чуга-
ев и др., 2020; Chugaev et al., 2022b). Общее сходство 
изотопного состава Pb гранитоидов и золоторудной 
минерализации объясняется широким участием 
в их генезисе вещества протерозойской континен-
тальной коры БМП (Ярмолюк и др., 1999; Цыганков 
и др., 2010; 2017; Litvinovsky et al., 2011;). 

Особенность трендов рудного свинца состоит 
в том, что, обладая разным наклоном и положением, 
они сходятся в  единую для них область значений 
изотопных отношений 206Pb/204Pb и 207Pb/204Pb. В этой 
области находятся точки раннепермских пород Сын-
нырского дифференцированного щелочного масси-
ва, а также внутрирудных долеритовых даек место-
рождения Урях. Такое соотношение дает основание 
предполагать участие источника свинца щелочных 
расплавов не  только в  магматических процессах, 
но и в процессах рудообразования. С таким выводом 
согласуются и  результаты Pb- изотопного изучения 
руд и магматических пород месторождения Ирокин-
да, согласно которым в  рудообразующие флюиды 
поступал свинец из  субщелочных магматических 
расплавов, с  которыми связан петрогенезис монц-
одиторитовых даек на  месторождении. Отметим, 
что поле изотопного состава Pb пород Сыннырского 

массива близко к  полям мантийных источников 
щелочных и  субщелочных пород ультраосновного 
и  основного состава, проявленных пределах Си-
бирского кратона в  девонское и  триасовое время 
(рис. 35).

ГЕОХРОНОЛОГИЧЕСКИЕ И ИЗОТОПНО-
ГЕОХИМИЧЕСКИЕ ОГРАНИЧЕНИЯ 

НА ГЕНЕЗИС ЗОЛОТОРУДНОЙ 
МИНЕРАЛИЗАЦИИ СЕВЕРНОГО 

ЗАБАЙКАЛЬЯ
Обобщение результатов геохронологических 

и изотопно-геохимических исследований позволя-
ет сформулировать ряд ограничений в отношении 
времени образования и источников вещества золо-
торудной минерализации Северного Забайкалья.
Корреляция рудообразующих событий и основных 

этапов развития БПП и БМП в палеозое

Комплекс геохронологических данных, полу-
ченных с  помощью K-Ar, 40Ar-39Ar, Rb-Sr и  U-Pb 
методов, свидетельствуют о  наличии в  палеозой-
ской истории развития Северного Забайкалья 
трех разновозрастных рудообразующих событий. 
Наиболее ранние из  них проявлены в  пределах 
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(Чугаев и др., 2017,2020; Chugaev et al., 2022) 
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(Неймарк и др., 1993; Чугаев и др., 2017,2020;
Ванин и др., 2018; Chugaev et al., 2022) 
тренды изотопного состава рудного Pb
1 — Юбилейное, Ирбо, Мукадек; 2 — Ирокинда; 
3 — Кедровское: 4 — Верхнеянское; 
5 — Верхнекаралонское и Еленинское;
6 — Урях; 7 — Октокит и Чипчикон.

докембрийская кора
(Чугаев и др., 2020; Chugaev et al., 2022) 

Поля изотопного состава Pb

неопротерозойские углеродистые 
метаосадки, месторождение Урях 
(Чугаев и др., 2020; Chugaev et al., 2022)
девонские и триасовые щелочные и субщелочные
базитовые и ультрабазитовые породы южной
окраины Сибирского кратона (І — Врублевский 
и др., 2018; II — Nosova et al., 2020)

1

Рис. 35. Сопоставление изотопного состава свинца золотоносной минерализации, пород докембрийской коры 
и  каменноугольных и  пермских интрузий БМП. Кроме того, приведены поля изотопного состава Pb девонских 
и  триасовых ультраосновных и  основных щелочных пород южной окраины Сибирского кратона, триасовых ба-
зальтов Сибирского потопа. Кривые эволюции орогена и верхней коры (сплошная линия) приведены по модели 
Zartman и Doe (1981), а кривые эволюции (пунктирная линия S-K) — по модели Stacey и Kramers (1975).
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Бодайбинского синклинория (БПП). В  течение 
позднеордовикско-силурийского события (450–
430  млн лет назад) произошло образование про-
жилково-вкрапленных сульфидных руд, имеющих 
основное экономическое значение на месторожде-
ниях «сухоложского» типа. Со среднекарбоновым 
событием (340–330 млн лет назад) в Бодайбинском 
синклинории связана реактивизация гидротер-
мальных процессов, что привело к формированию 
золотоносных кварцевых жил. Палеозойский этап 
рудообразования в  Северном Забайкалье завер-
шает раннепермское событие (около 285  млн лет 
назад), которое маркируется золотоносной квар-
цево-жильной минерализацией в пределах БМП.

Представленные оценки возрастов выде-
ленных рудообразующих событий позволяют 
провести их  корреляцию с  геотектоническими 
этапами развития Северного Забайкалья в  па-
леозое. Основываясь на  работах (Зоненшайн 
и  др., 1990; Жмодик и  др., 2006; Кузьмин и  др., 
2006; Зорин и  др., 2009), ранее рудообразующее 
событие (450–430 млн лет) приходится на завер-
шающую фазу аккреции Баргузино-Витимского 
микроконтинента к Сибирскому кратону. С этой 
же фазой большинство исследователей связывают 
формирование основных складчатых структур 
Бодайбинского синклинория, а  также разви-
тие зонального регионального метаморфизма 
и  становление синметаморфических гранитов. 
Геологические и  геохронологические данные 
допускают возможность того, что эти процес-
сы по  времени были достаточно длительными 
и  могли протекать в  течение первых десятков 
миллионов лет. Например, по результатам струк-
турных исследований на  месторождении Сухой 
Лог выделено две cинметаморфические фазы 
cкладкообpазования (Вуд, Попов, 2006; Large 
et al., 2007). Региональные исследования также 
свидетельствуют о  наличии нескольких разде-
ленных по  времени тектонических эпизодов, 
с  которыми связано формирование складчатых 
структур БПП (Чумаков и др., 2016 и цитируемые 
в  ней работы). На  продолжительность метамор-
фических процессов может указывать широкий 
диапазон опубликованных геохронологических 
датировок для метаморфогенных образований 
(пород и  минералов) БПП. При этом среди них 
выделяется относительно узкий интервал ордо-
викско-раннесирурийских значений, которые, 
по мнению некоторых исследователей, фиксиру-
ют пик процессов регионального метаморфизма 
(Зорин и  др., 2008; Meffre et al., 2008; Юдовская 
и др., 2011; Donskaya et al., 2013). Возрасты ранних 
прожилково-вкрапленных руд на  месторожде-
ниях «сухоложского» типа близок или совпадает 
с  оценками верхней границы регионального 

метаморфизма. Отметим, что результаты мине-
ралогических и микроструктурных исследований 
прожилково-вкрапленных руд месторождений 
Сухой Лог, Угахан, Голец Высочайший свидетель-
ствуют о сопряженности процессов пластической 
деформации метаосадочных пород и  отложения 
золотоносной сульфидной минерализации (Large 
et al., 2007; Тарасова и  др., 2021; Будяк и  др., 
2024а). Таким образом, раннее рудообразующее 
событие по  времени коррелирует с  метаморфи-
ческим преобразованием неопротерозойских 
терригенно-карбонатных толщ Бодайбинского 
синклинория БПП.

Образование поздних золоторудных кварцевых 
жил (340–330  млн лет назад) в  Бодайбинском 
синклинории приходится на  герцинский цикл 
развития Северного Забайкалья. С  этим перио-
дом связана масштабная переработка литосферы 
южной окраины Сибирского континента, которая 
сопровождалась широким развитием в  регионе, 
прежде всего, постколлизионного гранитоидного 
магматизма, проявившегося в  интервале времени 
от 340 до 280 млн лет (Цыганков и др., 2010, 2017; 
Ковач и др., 2012; Донская и др., 2013; Рыцк и др., 
2021; Ткачев и др., 2022). Его пик попадает на воз-
раст 300–290  млн лет. В  это время происходит 
формирование крупномасштабных автохтонных 
и аллохтонных интрузий гранитов известково-ще-
лочной серии конкудеро-мамаканского комплек-
са. Рудообразующее событие, с  которым связаны 
золоторудные кварцевые жилы, по  времени сов-
падает с наиболее ранними проявлениями камен-
ноугольного гранитного магматизма (Цыганков 
и др., 2017; Ткачев и др., 2022).

На рубеже позднего карбона и  ранней перми 
произошла смена геотектонических условий раз-
вития магматизма в  регионе с  постколлизионных 
на внутриплитные (Цыганков и др., 2010, 2017). Это 
сопровождалось мощным внутриконтиненталь-
ным рифтогенезом, обусловленным воздействием 
конвектирующей мантии на  литосферу БМП 
(Ярмолюк и  др., 1997; Donskaya et al., 2013). Ран-
непермское рудообразующее событие (~285  млн 
лет) по  времени совпадает с  развитием в  регионе 
субщелочного и  щелочного высококалиевого 
магматизма, с  которым связано формирование 
серии дифференцированных щелочных массивов, 
а  также дайковых комплексов базитового состава 
(Владыкин и  др., 2014; Vladykin, Sotnikova, 2017; 
Рыцк и др., 2017б).

Источники вещества золоторудной 
минерализации

При разработке проблемы генезиса орогенных 
золоторудных месторождений многие исследо-
вания направлены, прежде всего, на  идентифи-
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кацию геологической формации пород — потен-
циальных источников золота (Frimmel, 2008; Frei 
et al., 2009; Pitcairn, 2011; Tomkins, 2013a; Чугаев, 
Знаменский, 2018; Gaboury, 2019; Meyer et al., 2023; 
Чугаев и  др., 2024 и  цитируемые в  них работы). 
Несмотря на  дискуссионность полученных вы-
водов, результаты этих исследования указывают 
на важную роль вмещающих пород в поступлении 
минералообразующих компонентов в  гидротер-
мальные системы мезотермальных золоторудных 
месторождений. Широкое вовлечение вещества 
вмещающих пород при образовании золото-
рудной минерализации Северного Забайкалья 
также отмечено в  большинстве работ, в  которых 
представлены многочисленные результаты изо-
топно-геохимических исследований (Гаврилов, 
Кряжев; 2008; Кряжев и др., 2009; Русинов и др., 
2008; Чернышев и др., 2009; Дубинина и др., 2010, 
2014; Кряжев, 2017; Чугаев и  др., 2017б, 2020; 
Prokof’ev et al., 2019; Tarasova et al., 2020; Chugaev et 
al., 2022b; Будяк и др., 2024а,б и цитируемые в них 
работы). В то же время основным дискуссионным 
вопросом в этих работах остается участие/неуча-
стие магматического источника флюида и рудных 
элементов. В  этой связи в  обсуждении Sr, Nd 
и Pb изотопных данных, имеющихся для золото-
рудной минерализации Северного Забайкалья, 
наибольший интерес представляет оценка роли 
магматического источника в  рудообразующих 
процессах, и  идентификация его геохимической 
природы.

Месторождения и рудопроявления БПП

В первую очередь, следует отметить значи-
тельный масштаб вариаций изотопного состава 
Sr, Nd и  Pb в  гидротермальных образованиях 
месторождений «сухоложского» типа. Высокая 
степень неоднородности изотопного состава Sr 
и  Pb установлена и  для других мезотермальных 
золоторудных месторождений, локализованных 
в  метаосадочных породах (например, Хоумстейк, 
США (Frei et al., 2009), группа месторождений 
Балларат Вест, Австралия (Bierlein, McNaughton, 
1998), Ведуга, Россия (Чугаев и др., 2001), Чертово 
Корыто, Россия (Чугаев и др., 2010а).

Этот геохимический факт исключает главен-
ство магматического источника в  их генезисе. 
Многочисленные исследования показывают, что 
рудно-магматические системы, с  которыми свя-
зано образование, например, Cu-порфировых, 
колчеданных, оловорудных, полиметаллических, 
а также золоторудных месторождений, отличают-
ся высокой степенью однородности изотопных 
характеристик (Чернышев и др., 2008, 2011, 2014, 
2023; Грабежев, 2009; Plotinskaya et al., 2017; Чугаев 
и др., 2013; Chugaev et al., 2020). Из Sr и Nd изотоп-

ных данных для гидротермальных образований 
также следует, что в  рудообразующих процессах 
раннего и  позднего этапов, проявленных в  пре-
делах БПП, не принимали участие магматические 
расплавы мантийного происхождения. На  это 
непосредственно указывают высокие значения 
изотопного отношения 87Sr/86Sr, превышающие 
величину 0.710, и, напротив, относительно низ-
кие значения εNd(T) ≤ –3.2. К  аналогичному за-
ключению можно прийти и в результате прямого 
сопоставления изотопного состава рудного Pb 
и  свинца даек лампрофиров кодали-бутуинского 
комплекса (рис. 33).

В целом Sr, Nd и  Pb изотопные «метки» зо-
лоторудной минерализации БПП типичны для 
источников корового типа: осадочных или маг-
матических пород, образовавшихся в  результате 
плавления корового протолита. Если участие 
вещества неопротерозойских метаосадочных толщ 
в рудообразующих процессах уверенно доказыва-
ется (рис. 25, 29, 33), то оценка гранитоидных рас-
плавов как потенциального источника, затрудни-
тельна. Формирование палеозойских гранитоидов 
мамского и  конкудеро-мамаканского комплексов 
связано с  масштабным плавлением континен-
тальной коры. Как следствие, они обладают Sr, 
Nd и  Pb изотопными характеристиками близки-
ми к  таковым в  метаосадках и, соответственно, 
к  золоторудной минерализации. В  то же время 
проявленные закономерности в  вариациях εNd(T) 
(корреляция величины этого параметра со страти-
графической позицией рудных тел) и  изотопного 
состава Pb на месторождениях «сухоложского» типа 
ограничивают возможность поступления этих эле-
ментов из  гранитоидных расплавов. На  примере 
Pb-Pb данных видно, что поле изотопного состава 
Pb полевых шпатов из палеозойских гранитоидных 
пород расположено в  стороне (левее) от  тренда 
рудного Pb (рис  33). На  тренд попадают только 
точки позднепалеозойских даек пегматитов и гра-
нит-порфиров, в которых присутствуют признаки 
ассимиляции расплавами вмещающих метаосадоч-
ных пород. Кроме того, соответствие изотопного 
состава Pb как ранней, так и поздней золоторудной 
минерализации единому тренду свидетельствует 
о том, что свинец в сульфидах поздних кварцевых 
жил был заимствован преимущественно из ранней 
прожилково-вкрапленной минерализации без 
поступления этого элемента из  внешнего магма-
тического источника. Такой вывод согласуется 
с  геологическим фактом о  пространственной 
сопряженности ранних прожилково-вкрапленных 
руд и поздних золотоносных кварцевых жил на ме-
сторождениях «сухоложского» типа (Иванов, 2014; 
Кряжев, 2017).
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В качестве обоснования возможного участия 
магматического источника в  генезисе золото-
рудной минерализации БПП ряд исследователей 
приводят результаты изучения изотопного состава 
кислорода и  серы на  месторождении Сухой Лог 
(Русинов и  др., 2008; Кряжев, 2017 и  цитируемые 
в них работы). Однако приводимая в этих работах 
оценка величины δ18О = +10.0 ± 0.5‰ в минерало-
образующем флюиде не позволяют надежно опре-
делить его природу, поскольку данное значение 
близко к таковому во флюидах как магматогенного 
(δ18O = +5.5  — +9.0‰), так и  метаморфогенного 
(δ18O = +3 — +25‰) происхождения (Hoefs, 2009; 
Rollinson et al., 2021). Другим аргументом является 
закономерное распределение изотопного состава S 
в рудных зонах месторождения Сухой Лог, которое 
выражается, с одной стороны, в высокой степени 
гомогенности величины δ34S = +9 ± 3‰ в  рудной 
зоне, а, с другой, «утяжеление» изотопного состава 
серы вплоть до δ34S = +25‰ на переферии (Дуби-
нина и др., 2010; Кряжев, 2017 и цитируемые в них 
работы). При этом предполагается поступление 
серы из эндогенного источника еще на этапе осад-
конакопления. 

Проблема источника серы в орогенных место-
рождениях золота, локализованных в метаосадоч-
ных углерод содержащих породах, широко обсуж-
дается в  современной литературе (Tomkins, 2010; 
Pitcairn et al., 2010; Gaboury, 2019; Li et al., 2020). 
В соответствии с термодинамическими расчетами 
процессы диагенетического и  метаморфического 
преобразования углеродсодержащих осадочных 
толщ способствуют высвобождению не только H2O 
и CO2, но и существенных количеств серы в виде 
H2S и, в  меньшей степени, SO2 (Tomkins, 2010). 
При этом в  качестве источника серы рассмат-
ривается присутствующий в  осадочных породах 
аутигенный пирит (Large et al., 2007; Tomkins, 2010; 
Pitcairn et al., 2010), который в  условиях прогрес-
сивного метаморфизма перекристаллизовыва-
ется в  пирротин с  потерей серы (Toulmin, Barton 
1964). С  учетом этих данных, а  также принимая 
во внимание результаты минералогических ис-
следований, свидетельствующих о  широком при-
сутствии в  неопротерозойских осадочных толщах 
БПП диагенетического пирита (Large et al., 2007; 
Паленова и  др., 2015; Tarasova et al., 2020; Будяк 
и  др., 2024а,б), метаосадки представляются более 
вероятным источником серы, чем поступление 
ее из магматического источника. В свою очередь, 
значительный масштаб вариаций величин δ34S 
на месторождениях «сухоложского» типа (рис. 22), 
вероятнее всего, обусловлен не только изотопным 
фракционированием в  результате эволюции фи-
зико-химических условий в минералообразующей 

системе (Дубинина и др., 2010; Будяк и др., 2024), 
но является следствием исходной неоднородности 
диагенетических и  метаморфогенных сульфидов 
по изотопному составу серы (δ34S = — 15… +10‰), 
что подтверждается результатами исследований, 
включая применение локального LA-ICP-MS 
метода изотопного анализа серы (Дубинина и др., 
2010; Чугаев и др., 2018; Tarasova et al., 2020; Будяк 
и др., 2024а).

Результаты изотопных исследований (преж-
де всего, Sr, Nd и  Pb данные) дают основание 
предполагать, что метаосадочные неопротеро-
зойские породы являлись не  только источником 
целого ряда минералообразующих элементов, 
но  и главного компонента руд  — золота. Ми-
кроскопические исследования, сопровождаемые  
LA-ICP-MS анализом, свидетельствуют о присут-
ствии в  диагенетическом пирите химически свя-
занного и  самородного золота (Large et al., 2007; 
Паленова и др., 2015; Tarasova et al., 2020; Тарасова 
и  др., 2022 и  цитируемые в  них работы). Кроме 
того, исследователями было отмечено наличие 
стратиграфического контроля в  размещении 
золоторудных месторождений и  рудопроявле-
ний в  Бодайбинском синклинории (Буряк, 1982; 
Иванов, 2014; Юдовская и др., 2011; Tarasova et al., 
2020). В целом, эти факты доказывают, что золото 
поступало в терригенно-карбонатные толщи уже 
на  этапе осадконакопления в  Бодайбинском па-
леобассейне.

В работах (Немеров и  др., 2010; Будяк и  др., 
2016; Кряжев, 2017; Tarasova et al., 2020) об-
разование ранней золотоносной сульфидной 
минерализации в  осадочных толщах связывают 
с  деятельностью субмаринных гидротермальных 
систем, функционирование которых происходило 
в  условиях задугового осадочного палеобассейна 
одновременно с  развитием в  нем рифтогенных 
процессов. На  возможность такого механизма 
указывает присутствие в  Байкало-Патомском 
складчатом поясе протяженной палеорифтовой 
структуры  — Олокитская зона. В  ее пределах 
известны колчеданно-полиметаллические ме-
сторождения и  рудопроявления, среди которых 
наиболее крупным является месторождение 
Холоднинское (Дистанов и др., 1977). Их генезис 
связывают с  развитием рифтогенного бимодаль-
ного вулканизма, проявившегося в  Олокитской 
зоне около 600  млн лет назад (Дистанов и  др., 
1977; Рыцк и др., 2002; Будяк и др., 2019; Тарасова, 
Будяк, 2023). Другим косвенным свидетельством 
возможной генетической связи золоторудной 
минерализации БПП с источником рифтогенного 
магматизма является присутствие в рудах свинца 
«орогенного» типа (рис. 33).
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Оценить достоверность такого предположения 
позволяют Pb-Pb изотопные данные, опубликован-
ные для руд месторождения Холоднинское (Чугаев, 
Чернышев, 2017). Их сопоставление с  результата-
ми изучения месторождений и  рудопроявлений 
«сухоложского» типа приведено на  рисунке  36. 
По  изотопному составу Pb руды Холоднинского 
месторождения существенно отличаются от  зо-
лоторудной минерализации БПП. На  диаграмме 
в координатах 206Pb/204Pb vs 207Pb/204Pb, отвечающая 
этому месторождению область значений изотоп-
ных отношений расположена в  стороне от  «сухо-
ложского» тренда, что исключает участие в генези-
се золоторудной минерализации источника свинца 
колчеданно-полиметаллической минерализации. 
Однако такая возможность весьма вероятна для 

руд месторождения Угахан, поскольку наблюдается 
близость его изотопного состава Pb с таковым в ру-
дах месторождения Холодненское. Сходные соот-
ношения изотопного состава Pb для золоторудной 
и колчеданно-полиметаллической минерализации 
устанавливаются и  на диаграмме в  координатах 
206Pb/204Pb vs 208Pb/204Pb (не приведено).

Различие в  Pb-изотопных характеристиках 
между колчеданно-полиметаллической и  золо-
торудной минерализации БПП предполагает 
альтернативный механизм поступления золота 
в  осадочный палеобассейн. В  качестве такого 
механизма как для древних, так и для современ-
ных морских отложений среди исследователей 
рассматривается привнос речным стоком в  зону 
осадконакопления золота в  виде разных хими-
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Рис. 36. Сопоставление изотопного состава Pb золоторудных месторождений и рудопроявлений  Бодайбинского 
рудного района (Чернышев и др., 2009; Чугаев и др., 2014; Belogub et al., 2014; Чугаев, Чернышев, 2017; Tarasova et 
al., 2020; Будяк и  др., 2024а,б), а  также колчеданно-полиметаллического месторождения Холоднинское (Чугаев, 
Чернышев, 2017). На диаграмме нанесена среднекоровая эволюционная кривая по (Stacey, Kramers, 1975).
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ческих соединений (коллоидные формы, хло-
ридные и цианидные комплексы), а также в виде 
тонкодисперстной фазы (Reznik, Fedoronchuk, 
2000; Pitcairn et al., 2006; Large et al., 2007, 2016; 
Tomkins, 2013b; Nwailа, Frimmel, 2019). Осаждение 
металла вместе с  диагенетическими сульфида-
ми в  нелитифицированных осадках связывают 
с геохимическими барьерами восстановительного 
характера совместно с активным участием биоло-
гического вещества (Fairbrother et al., 2012, 2013; 
Craw, Lilly, 2016; Shuster et al., 2017). По результа-
там изучения содержаний примесных элементов, 
включая и  золото, в  диагенетическом пирите 
из  разновозрастных (от  архея до  четвертичного 
периода) осадочных пород морского проис-
хождения, было показано, что максимальные 
концентрации металла характерны для сульфида 
из осадков, накопление которых происходило во 
время глобальных кислородных событий Земли 
(Large et al., 2015, 2017). Одним из таких известных 
событий, с  которым связывают фундаменталь-
ные изменения окислительно-восстановитель-
ных условий на  поверхности Земли, является 
неопротерозойское кислородное событие (NEO) 
(Canfield et al., 2007; Lyons et al., 2014; Sahoo et al., 
2016). Согласно недавним работам (Sahoo et al., 
2012, 2016), оно проявилось в эдиакарское время 
после Маринского олединения, возраст которого 
по U-Pb геохронологическим данным (ID-TIMS) 
определен как 634.57 ± 0.88  млн лет (Zhou et al., 
2019). Нарастание окислительных условий в  ат-
мосфере и  в мировом океане Земли, по  мнению 
(Sahoo et al., 2016), происходило не  монотонно. 
Существовало несколько импульсов с резким уве-
личением содержания кислорода, среди которых 
наиболее значимые пришлись на  возрасты ~635, 
~580, ~560 и 540 млн лет. Особо выделен импульс 
580  млн лет назад, с  которым связывают самое 
масштабное окисление глубинных вод Мирового 
Океана в эдиакарское время (Tostevin et al., 2019; 
Zhang et al., 2019).

Золоторудная минерализация Бодайбинского 
района локализована в четырех стратиграфических 
горизонтах, которым соответсвуют свиты (снизу 
вверх): бужуихтинская, хомолхинская, аунакит-
ская и  догалдынская. Геологические, геохроно-
логические и  изотопно-геохимические данные 
свидетельствуют, что их  накопление происходило 
в  эдиакарское время после Маринского оледине-
ния, т.е. во время NEO. Несмотря на  существую-
щие объективные ограничения в  отношении 
точности возраста стратиграфических границ, 
наблюдается грубое совпадение между временем 
накопления отложений этих свит и  упомянутых 
выше кислородных импульсов NEO. Так, породы 

бужуихтинской свиты были сформированы не-
посредственно после Маринского олединения. 
Накопление пород хомолхинской свиты, которые 
вмещают основные запасы золота в  регионе (ме-
сторождения Сухой Лог и  Голец Высочайший), 
происходило около 600–580 млн лет назад, а пород 
аунакитской свиты, с которыми пространственно 
ассоциируют месторождения Вернинское, Крас-
ное, Невское, Ыкан около 570–560 млн лет назад. 
Наконец, породы догалдынской свиты, к которым 
приурочены небольшие по  масштабу оруденения 
месторождения Ожерелье, Догалдынская жила, 
Копыловское и  Кавказ, отлагались около 550–
540 млн лет назад.

На границу 600–580  млн лет назад также 
приходится фундаментальная геотектоническая 
перестройка Бодайбинского палеоосадочного бас-
сейна. В результате аккрекции неопротерозойских 
структур Байкало-Муйского пояса к  Сибирскому 
кратону к этому время сформировался полуизоли-
рованный от  мирового океана задуговой бассейн 
(Жмодик и др., 2006; Немеров и др., 2010; Станевич 
и др., 2010), что подтверждается результатами гео-
хронологического изучения детритовых цирконов 
и  изотопно-геохимических исследований пород 
(Юдовская и  др., 2011; Покровский, Буякайте, 
2015; Powerman et al., 2015; Чугаев и  др., 2017a, 
2018; Покровский и др., 2021). Кроме того, около 
580 млн лет назад произошло кардинальное изме-
нение окислительно-восстановительных условий 
в  палеобассейне. Оно выразилось в  масштабном 
окислении вод и  в резком (почти 10-кратном) 
сокращении участков дна бассейна с  восстано-
вительной обстановкой (Чугаев и  др., 2019а,б). 
По данным (Немеров и др., 2010; Станевич и др., 
2010), в  палеобассейне преобладали стагнацион-
ные условия, что способствовало появлению групп 
сульфатредуцирующих микрофоссилий, характер-
ных для мезобатиальных и  афотических обстано-
вок. На наличие в это время на дне палеобассейна 
локальных участков с  восстановительными 
(auxenic) условиями непосредственно указывают 
данные о вариациях δ238U в осадках этого возраста 
(Чугаев и др., 2019а,б).

Таким образом, образование золотоносной 
сульфидной минерализации на этапе седиментаге-
неза обусловлено особенностями геотектоничес-
кого и  геохимического развития Бодайбинского 
осадочного палеобассейна и  связано с  общей 
геохимической эволюцией атмосферы и  гидро-
сферы Земли в эдиакарское время. Отсюда можно 
заключить, что золото имело тот же источник, 
что и  кластогенный материал, поступавший 
в  это время в  палеобассейн. По  мнению многих 
исследователей (Немеров и  др., 2010; Powerman 
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et al., 2015; Чугаев и  др., 2017a, 2018), начиная 
с стратиграфичекого уровня хомолхинской свиты, 
одним из  ведущих поставщиков кластогенного 
материала являлись неопротерозойские острово-
дужные комплексы Байкало-Муйского пояса, что 
позволяет рассмотривать их  в качестве возмож-
ного источника золота. В  пользу такого вывода 
свидетельствуют Pb-изотопные данные. Они пока-
зывают, что на диаграмме в координатах 206Pb/204Pb 
vs 207Pb/204Pb поле, отвечающее изотопному составу 
Pb в  неопротерозойских породах БМП на  600–
550  млн лет назад, расположено на  нижнем про-
должении «сухоложского» тренда рудного свинца 
(рис. 37). Аналогичные соотношения наблюдаются 
на диаграмме в координатах 206Pb/204Pb vs 208Pb/204Pb 
(не приведено).

Месторождения и рудопроявления БМП

Несмотря на контрастность Sr, Nd и Pb-изотоп-
ных характеристик золоторудной минерализации, 
обусловленную, в  первую очередь, вовлечением 
в  рудообразующие процессы вещества разнород-
ных блоков континентальной коры БМП, изотоп-
ные данные не исключают участие общего для этих 
месторождений и  рудопроявлений регионального 
источника, связанного с  позднекарбон-ранне-
пермским магматизмом. В качестве такого магма-
тического источника исследователи рассматрива-
ют либо гранитоидные либо базитовые расплавы 
щелочной направленности (Митрофанов и  др., 
1983; Кучеренко, 2004, 2007, 2014; Корольков, 2007; 
Попов и  др., 2017; Чугаев и  др., 2020; Chugaev et 
al., 2022b). Из-за ограниченного объема Sr и  Nd 
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Рис. 37. Сопоставление изотопного состава Pb золоторудных месторождений и  рудопроявлений Бодайбинского 
рудного района (Чернышев и др., 2009; Чугаев и др., 2014; Чугаев, Чернышев, 2017; Tarasova et al., 2020; Будяк и др., 
2024) и докембрийских магматических породах БМП (Чугаев и др., 2020; Chugaev et al., 2022b). Значения изотопных 
отношений 206Pb/204Pb и 207Pb/204Pb для пород БМП приведены на возраст 600–550 млн лет назад.
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изотопных данных нет возможности достоверно 
идентифицировать геохимическую природу маг-
матического источника и оценить его роль в рудо-
образующих процессах. В решении этого вопроса 
более информативными представляются Pb-Pb 
данные. Они получены для широкого круга рудных 
объектов, а также по разновозрастным магматиче-
ским и метаморфическим породам БМП, включая 
и  позднепалеозойские магматические образова-
ния.

Из общего сопоставления Pb-Pb данных видно, 
что золоторудная минерализация и  позднепалео-
зойские гранитоиды весьма близки между собой 
по изотопному составу Pb (рис. 35). Большая часть 
точек гранитоидов расположены вблизи или в поле 
изотопного состава рудного Pb, что можно интер-
претировать как свидетельство участия вещества 
кислых расплавов в  образовании золоторудной 
минерализации. Однако более обоснованный вы-
вод позволяют сделать результаты детальных иссле-
дований, выполненных для руд и  магматичес ких 
пород в  пределах отдельных месторождений. Так, 
из  Pb-Pb данных для месторождения Ирокинда 
и Юбилейное следует, что кислые расплавы, сфор-
мировавшие позднепалеозойские гранитоиды 
и дайки гранит-порфиров, не принимали участие 
в  генезисе золоторудной минерализации (Чугаев 
и др., 2020; Chugaev et al., 2022b). Об этом же сви-
детельствует наложенный характер золоторудной 
минерализации по отношению к гранитам конку-
деро-мамаканского комплекса на  месторождении 
Юбилейное.

Напротив, выявленные зависимости в  регио-
нальных и  локальных вариациях изотопного 
состава рудного Pb позволяют предположить, 
что щелочные магмы базитового состава вносили 
определенный вклад в поступлении этого металла 
в  рудообразующие системы. Помимо Pb-Pb дан-
ных этот вывод дополнительно обосновывается 
сопряженностью по  времени рудообразующих 
процессов и  щелочного магматизма в  пределах 
БМП, а  также присутствием в  рудных зонах ме-
сторождений и  рудопроявлений синрудных даек 
лампрофиров и  долеритов и  метасоматитов лист-
венитовой формации (Кучеренко, 2004, 2007, 2014; 
Чугаев и др., 2015).

Ключевой остается проблема источника зо-
лота. Отметим, что, обладая близким возрастом 
и минералого-геохимическими чертами, месторо-
ждения и  рудопроявления БМП демонстрируют 
контрастные Sr, Nd и  Pb изотопные характери-
стики. Эти отличия логично объяснить участием 
в рудообразовании вещества разнородных блоков 
докембрийской коры, в пределах которых они ло-
кализованы, тогда как существование для каждого 

из  них уникального источника золота представ-
ляется маловероятным. В  свою очередь, наличие 
общего регионального источника свинца, который 
соотносится со  щелочными базитовыми распла-
вами, допускает возможность поступление из них 
также и  золота. Формирование щелочными бази-
товыми расплавами золоторудной минерализации 
доказывается в работах (Угрюмов и др., 1996; Mao 
et al., 2008; de Boorder, 2012; Hronsky et al., 2012; 
Рябчиков и др., 2016; González-Jiménez et al., 2020; 
Wang et al., 2022).

Внутриплитный щелочной магматизм основно-
го состава, проявленный в пределах континенталь-
ных литосферных блоков, традиционно связывают 
с мантийными расплавами, источниками для кото-
рых являлось вещество астеносферной и/или под-
коровой литосферной мантии (Liegeois et al., 1998; 
Когарко, 2006; Когарко, Зартман, 2011; Ackerman 
et al., 2013; Tappe et al., 2012). При обсуждении 
генезиса палеозойских и  мезозойских щелочных 
массивов (включая и Сыннырский массив), лока-
лизованных в пределах ЦАОП в западном и южном 
обрамлении Сибирского кратона, большинством 
исследователей обосновывается участие мантий-
ного источника обогащенного типа (Donskaya et 
al., 2013; Владыкин и др., 2014; Врублевский и др., 
2018; Рыцк и др., 2017б, 2018б Nosova et al., 2020). 
Для раннепалеозойского щелочного магматизма 
БМП в  качестве такого источником вещества 
рассматривается SCLM, метасоматизированная 
в  результате раннепалеозойских субдакционных 
процессов (Donskaya et al., 2013; Yarmolyuk et 
al., 2014). В  метасоматических и  магматических 
процессах золото ведет себя как несовместимый 
элемент (Tassara et al., 2020), что способствует его 
накоплению в  окисленных базитовых расплавах 
глубинного происхождения. Подъем магм и отде-
ление от  них флюида, миграция которого в  даль-
нейшем происходила по  транслитосферным про-
ницаемым зонам, обеспечивало транспортировку 
золота и его отложение на коровых уровнях.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Северное Забайкалье относится к числу немно-

гих примеров металлогенических провинций мира, 
в пределах которых расположены многочисленные 
золоторудные месторождения и  рудопроявления 
орогенного типа. Их формирование происходило 
в различных геотектонических обстановках и свя-
зано с несколькими рудообразующими событиями, 
имевших место в палеозойское время. Обобщение 
геохронологических данных позволяет выделить 
три главных этапа рудообразования в этом регио-
не. 
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Первый из  них соответствует позднеордовик-
ско-раннесилурийскому (450–430  млн лет назад) 
интервалу времени и приходится на завершающую 
стадию аккреции неопротерозойских структур 
Байкало-Муйского складчатого пояса к  Сибир-
скому кратону. Этот процесс сопровождался регио-
нальным метаморфизмом неопротерозойских 
осадочных толщ Байкало-Патомского складчатого 
пояса, что привело к  активизации гидротермаль-
ной деятельности и  образованию прожилково- 
вкрапленной золото-сульфидной минерализации 
в  углеродистых терригенно-карбонатных породах 
БПП. 

Следующая активизация рудообразующих про-
цессов в БПП, с которыми связано формирование 
золото-кварцевой жильной минерализации, была 
в среднекаменноугольный (340–330 млн лет назад) 
период и  по времени совпала с  ранними фазами 
постколлизионного гранитоидного магматизма 
в  Северном Забайкалье. Гранитоидные распла-
вы выступали источником тепла и, возможно, 
флюидов. Рудные компоненты, включая золото, 
жильной минерализации были заимствованы 
гидротермальными растворами из  более ранних 
прожилково-вкрапленных руд. 

В случае месторождений и рудопроявлений «су-
холожского» типа следует выделить дополнитель-
ный этап, игравший важную роль в  их генезисе. 
Он был продолжительным (от  600 до  550  млн лет 
назад) и  по времени отвечает накоплению и  диа-
генетическому преобразованию углеродистых 
осадочных толщ в  Бодайбинском палеобассейне. 
Одновременно с седиментационными процессами 
в  зонах осадконакопления, характеризующихся 
восстановительными условиями, происходило 
отложение золотоносной сульфидной минерализа-
ции. Дальнейшие палеозойские гидротермальные 
события приводили к перекристаллизации и пере-
распределению диагенентической сульфидной 
минерализации в осадочных толщах и вовлечение 
вещества пород в рудообразующие процессы.

Третий рудообразующий этап был проявлен 
в  докембрийских структурах Байкало-Муйского 
складчатого пояса Северного Забайкалья. Иници-
ализация гидротермальных процессов произошла 
в  раннепермское время (290–280  млн лет назад) 
и  была обусловлена развитием в  регионе внутри-
плитного щелочного и субщелочного магматизма. 
Субщелочные и  щелочные (высококалиевые) 
базитовые магмы, сформировавшиеся в результате 
парциального плавления метасоматизированной 
подкоровой субконтинентальной литосферной 
мантии Байкало-Муйского пояса, могли являть-
ся транспортерами ряда минералообразующих 
компонентов, включая золото. Их подъем на  ко-

ровые уровни приводил к  появлению локальных 
тепловых полей и  вызывал циркуляцию флюидов 
в  высокопроницаемых тектонических зонах. 
В  результате взаимодействия флюида, имевшего, 
по-видимому, смешанную природу, с  расплавами 
и  докембрийскими породами континентальной 
коры БМП происходило его обогащение рудными 
компонентами, которые в дальнейшем отлагались 
в виде жильной золото-кварцевой минерализации.

Мезотермальные минералообразующие систе-
мы, с которыми связана палеозойская золоторуд-
ная минерализация орогенного типа в  Северном 
Забайкалье, обнаруживают существенную неод-
нородность по своим δ34S, Sr, Nd и Pb-изотопным 
характеристикам, что отличает их от рудно-магма-
тических (intrusion related type) систем. Изотопные 
составы Sr, Nd и Pb, а также масштаб их вариаций 
в  гидротермально-метасоматических образова-
ниях в  орогенных золоторудных месторождениях 
и  рудопроявлениях этого региона в  значительной 
степени контролировались соответствующими 
изотопными характеристиками пород континен-
тальных блоков, в  пределах которых происходило 
функционирование рудообразующих систем и от-
ложение рудного вещества.

Оригинальные геохронологические и  изотоп-
но-геохимические данные настоящей статьи при-
ведены в Приложении.
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OROGENIC GOLD DEPOSITS OF THE NORTHERN TRANSBAIKALIA 
(RUSSIA): GEOLOGY, AGE, SOURCES AND GENESIS

© 2024   A. V. Chugaev

Institute of Geology of Ore Deposits, Petrography, Mineralogy, and Geochemistry (IGEM),  
Russian Academy of Science, Moscow, 119017, Russia
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The results of long-term geochronological and isotope-geochemical studies of mesothermal gold deposits of 
orogenic type in the world’s largest Lena metallogenic province are summarized, and the evaluation of existing 
conceptions of their genesis is given. On the basis of geochronological data the presence of three ore-forming 
events manifested in the region in the Paleozoic time is proved. The early Late Ordovician-Early Silurian 
(450-430 Ma) event is associated with large-scale vein-embedded gold-sulfide mineralization in Neoproterozoic 
carbonaceous terrigenous-carbonate rocks of the Baikal-Patom fold belt (BPB). In terms of time, ore formation 
coincides with the development of metamorphic processes in the region. The reactivation of hydrothermal action 
in the BPP, which led to the formation of vein gold-quartz mineralization, occurred in the Middle Carboniferous 
(340-330 Ma) and was produced by post-collisional granitoid magmatism. The most recent ore-forming event 
occurred in the Early Permian (290-280 Ma) and was manifested exclusively in the Precambrian structures of the 
Baikal-Muya fold belt (BMP). It was synchronous with the development of intraplate alkaline and subalkaline 
magmatism in the region. 
Isotopic-geochemical data (87Sr/86Sr, 143Nd/144Nd, Pb-Pb, and δ34S) indicate that the mesothermal ore-forming 
systems of the Northern Transbaikalia were heterogeneous in their isotopic characteristics, which distinguishes 
them from ore-magmatic (intrusion related type) systems. Comparison of Sr, Nd and Pb isotopic composition of 
ores and rocks of the region, including magmatic rocks of the same age as gold mineralization, proves the leading 
role of the Precambrian continental crust in the supply of mineral-forming components to the hydrothermal 
systems of gold deposits. The contribution of the magmatic source of matter in the genesis of orogenic gold 
mineralization was limited and is established only for the Early Permian ore-forming systems of the BMP, for 
which the input of metals from alkaline melts of basite composition is assumed.

Keywords: Northern Transbaikalia, orogenic gold deposits, age, sources of metals, genesis
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Получены новые данные по геологии, геохимии и возрасту (U-Pb по циркону) зеленокаменных пород 
Кичанской структуры архейского Тикшеозерского зеленокаменного пояса, позволившие уточнить 
и  дополнить ранее предложенные схемы стратификации. Уточнены состав выделенных толщ, 
последовательность и продолжительность их формирования. Архейские супракрустальные образования 
разделены на три толщи. Залегающая в основании разреза нижняя толща, которая ранее не выделялась, 
представлена бимодальной серией: толеитовыми метабазальтами и  кислыми метавулканитами, 
с подчиненным количеством метаграувакк. Она формировалась на протяжении 20 млн лет (с 2788 ± 5 
по 2766 ± 9 млн лет). Sm-Nd данные, полученные для метаандезибазальтов (Sm-Nd модельный возраст 
2.86  млрд лет и  εNd = 2.92) свидетельствуют в  пользу их  мантийной природы. Метариолиты нижней 
толщи с Sm-Nd модельным возрастом 2.89 млрд лет и εNd = 2.59 выплавлены из материала, имеющего 
непродолжительную коровую предысторию. Продолжительность формирования дифференцированной 
серии вулканитов верхней толщи (от базальтов до дацитов) также составила около 20 млн лет (2738 ± 7 — 
2716 ± 7 млн лет). Родоначальные расплавы для средне-кислых метавулканитов верхней толщи в разной 
степени обогащены древним коровым материалом. Наиболее ранние с  Sm-Nd модельным возрастом 
2.84  млрд лет и  εNd = 2.67 были сформированы в  процессе ранне-неоархейского корообразующего 
события, более поздние имеют разную примесь древнего корового материала: значительную для 
дацитов (Sm-Nd модельный возраст 3 млрд лет и εNd = 0.4) и менее значимую для андезидацитов (Sm-Nd 
модельный возраст 2.89 млрд лет и εNd = 1.73). В палеопротерозое на этапе 1786 ± 11 — 1796 ± 6 млн лет 
супракрустальные породы Кичанской структуры претерпели метаморфические преобразования. 

Ключевые слова: Фенноскандинавский щит, архей, геохимия, U-Pb возраст 

DOI: 10.31857/S0016752524090029,  EDN: IYMRIQ

ВВЕДЕНИЕ

Кичанская структура является северным фраг-
ментом архейского Тикшеозерского зеленокамен-
ного пояса Фенноскандинавского щита, который 
включает еще Каликорвинскую, Мошинскую, 
Ириногорскую и  Челозерскую структуры. 
Тикшеозерский зеленокаменный пояс, в  свою 

очередь, входит в  Северо-Карельскую систему 
зеленокаменных поясов. Пояс занимает погра-
ничное положение между архейским Карельским 
кратоном и  архейским Беломорским коллизион-
ным орогеном и  прослеживается с  северо-запада 
на  юго-восток примерно на  120  км при ширине 
до  2  км. Одни исследователи Северо-Карельскую 
систему зеленокаменных поясов рассматривают 
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в  составе Карельской гранит-зеленокаменной 
области (Бибикова и  др., 2003; Милькевич и  др., 
2007), другие  — включают в  состав Беломорского 
подвижного пояса (Кожевников, 2000; Слабунов, 
2008). Зеленокаменные образования представлены 
дифференцированными сериями вулканогенных 
пород, метаморфизованными в условиях амфибо-
литовой и  эпидот-амфиболитовой фаций повы-
шенных давлений, характерных для Беломорского 
подвижного пояса.

На сегодняшний день для территории Севе-
ро-Карельской системы архейских зеленокамен-
ных поясов известны два варианта интерпретации 
условий формирования зеленокаменных структур. 
Один из них — аккреционная модель В.Н. Кожев-
никова (Кожевников, 2000), который предложил 
интерпретировать структуры как тектонический 
коллаж, не  сохранивший первичных последова-
тельностей, а  при описании стратиграфических 
единиц, слагающих разрезы, использовать термин 
стратотектоническая ассоциация (СТА). Согласно 
такому подходу, в  пределах Кичанской структуры 
А.И. Слабуновым было выделено две стратотекто-
нические ассоциации: коматиит-толеитовая (суп-
расубдукционных офиолитов) и  средне-кислых 
вулканитов (островодужный дифференцирован-
ный комплекс) (Слабунов, 2008). Другой подход 
предусматривает наличие стратиграфических раз-
резов в зеленокаменных поясах (Милькевич и др., 
2003). Этими исследователями показано, что зеле-
нокаменные породы Кичанской структуры по гео-
логическим и  геохимическим характеристикам 
сопоставимы с  вулканическими сериями кайно-
зойских островных дуг и их формирование вполне 
объяснимо последовательной эволюцией магма-
тизма от условий рифтогенеза (задугового спредин-
га), через островодужную стадию, до  обстановки 
активной континентальной окраины. Возможность 
второй палеогеодинамической рекон струкции 
также подтверждается присутствием пород бони-
нитовой серии и офиолитов среди метавулканитов 
Ириногорской структуры (Щипанский и др., 2001). 

Р.И. Милькевич с соавторами (2003) супракрус-
тальные образования Кичанской структуры были 
хорошо охарактеризованы геохимически и  раз-
делены на  три толщи: нижнюю амфиболитовую 
(толеитовых базальтов), среднюю биотитовых, ам-
фибол-биотитовых и гранат-биотит-амфиболовых 
гнейсов (средне-кислых вулканитов) и  верхнюю 
биотитовых, гранат-биотитовых гнейсов с  телами 
биотит-амфиболовых сланцев (средне-кислых 
туфов с  горизонтами известково-щелочных ба-
зальтов). 

В легендах к  государственным геологическим 
картам Карелии (Государственная…, 2012, Государ-

ственная..., 2013) супракрустальные образования 
Тикшеозерского зеленокаменного пояса отнесены 
к  тикшеозерской серии неоархея, включающей 
(снизу вверх): верхнеозерскую (амфиболиты), 
хизоварскую (биотитовые, гранат-биотит-амфи-
боловые гнейсы и сланцы) и челозерскую (амфи-
болиты) свиты.

Из сказанного видно, что однозначности в во-
просе стратиграфического расчленения пород 
Кичанской структуры и модели ее формирования 
пока нет, что, возможно, в большой степени свя-
зано с  недостатком геохронологических данных. 
До настоящего времени были получены всего лишь 
две датировки (U-Pb по циркону) метавулканитов 
из  хизоварской свиты Кичанской структуры: для 
метатуфа андезита 2735 ± 20  млн лет (Милькевич 
и др., 2007) и метаандезита 2720 ± 20 млн лет (Лев-
ченков и  др., 2003). Известен также возраст пла-
гиомикроклиновых гранитов (2674 ± 4  млн лет), 
развитых на  полуострове Кичаны (Другова и  др., 
1995).

Наши работы позволили выделить в основании 
разреза новую толщу, геохимически охарактери-
зовать породы стратиграфических подразделений 
Кичанской структуры, определить возраст пород 
и  установить длительность формирования выде-
ленных толщ и, в итоге, предложить обновленный 
вариант стратиграфической схемы этой структуры.

ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА

Кичанская структура является фрагментом 
Тикшеозерского зеленокаменного пояса, который, 
в  свою очередь, входит в  состав Северо-Карель-
ской системы архейских зеленокаменных поясов 
(Слабунов, 2008 и др.). Границы супракрустальных 
пород этой структуры с гранитоидами фундамента 
тектонизированы и  большей частью скрыты под 
кайнозойскими образованиями. Супракрусталь-
ные породы имеют преобладающие северо-запад-
ные простирания и крутые падения, в большинстве 
случаев на юго-запад, реже на северо-восток.

Проведенные нами исследования включали 
изучение детальных стратотипических разрезов, 
минерального и  химического состава пород, изо-
топного U-Pb (по циркону) возраста и анализа Sm-
Nd изотопно-геохимических систем и  позволили 
разделить архейские супракрустальные породы 
Кичанской структуры на  три толщи  — нижнюю, 
среднюю и верхнюю (рис. 1). Разрез наращивается 
с востока на запад.

Нижняя толща (мощностью до  2000  м)  разви-
та на  северо-востоке структуры к  юго-востоку 
от оз. Болотное (рис. 1). Ранее исследователями эта 
толща не  выделялась. Она сложена двумя типами 
пород — амфиболитами и гнейсами, с небольшим 
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преобладанием первых над вторыми. Наиболее 
представительные и  сопоставимые между собой 
фрагменты разреза изучены северо-восточнее оз. 
Онтулянкангас (рис. 1, 2а,в). Амфиболиты и гней-
сы присутствуют в  разрезе в  виде чередующихся 
пластов, имеющих различную мощность. Больше 
характерны мощные горизонты (100–400 м), сло-
женные однородными по  составу амфиболитами 
или гнейсами. Редко встречаются зоны частого 
чередования пластов (мощностью первые десятки 
метров) с преобладанием гнейсов над амфиболита-
ми и участки с более тонким переслаиванием (де-
сятки сантиметров). Простирание сланцеватости 
пород северо-западное, падение преимуществен-
но крутое (60–75°, редко 30–40°) в южных румбах.

Средняя толща (мощностью порядка 1500  м), 
развитая юго-западнее, представлена амфибо-
литами, преимущественно гранатовыми, реже 
амфиболитами без граната (рис.  1). Эта толща 
на  имеющихся стратиграфических схемах соот-
ветствует верхнеозерской свите тикшеозерской 
серии неоархея (Государственная…, 2012, 2013), 
коматиит-толеитовой стратотектонической ассо-
циации по  А.И.  Слабунову (2008) и  нижней ам-
фиболитовой толще, описанной Р.И.  Милькевич 
с соавторами (Милькевич и др., 2003). Фрагменты 
разреза толщи изучены между озерами Верхние 
и Средние Кичаны (рис. 1, 2б). Породы имеют од-
нородную или полосчатую текстуру, что позволяет 
интерпретировать их  как метаморфизованные 
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Рис. 1. Схематическая геологическая карта Кичанской структуры: 1 — нерасчлененный комплекс габбро-норит-лер-
цолитов; 2 — амфиболиты с Grt и без него (метабазальты и метаандезибазальты) нижней толщи; 3 — Bt (редко с Grt) 
гнейсы (кислые метавулканиты, в подчиненном количестве метаграувакки) нижней толщи; 4 –амфиболиты с Grt 
и без него (метабазальты и метаандезибазальты) средней толщи; 5 — Bt, Grt-Bt, Amp-Grt-Bt гнейсы (средние и кислые 
метавулканиты), в подчиненном количестве амфиболиты (основные метавулканиты) верхней толщи; 6 — архейские 
гранитоиды нерасчлененные; 7 — разломы; 8 — места отбора геохронологических проб: в числителе — значение 
возраста в млн лет, в знаменателе — номер пробы; 9 — условные границы между выделенными толщами, римскими 
цифрами обозначены площади распространения нижней (I), средней (II) и верхней (III) толщ; 10 — контуры геоло-
гических схем строения фрагментов разреза.
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Рис. 2. Геологические схемы строения фрагментов разреза нижней (а, в), средней (б) и верхней (г) толщ. 1 и 2 — Grt 
амфиболиты и Pl амфиболиты соответственно (метабазальты и метаандезибазальты); 3 — Bt (редко с Grt) гнейсы 
(кислые метавулканиты нижней толщи, в подчиненном количестве метаграувакки); 4 — Bt гнейсы (средние и кис-
лые метавулканиты), в подчиненном количестве амфиболиты (основные метавулканиты) верхней толщи; 5 — ар-
хейские гранитоиды нерасчлененные; 6 — диориты; 7 — пегматоидные граниты; 8 — тела габбро; 9 — полосы Amp-Bt 
гнейсов среди Bt гнейсов; 10 — полосы Grt-Bt гнейсов среди Bt гнейсов; 11 — элементы залегания пород (а – наклон-
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лавы и туфы. В изученном разрезе также присут-
ствуют относительно маломощные горизонты (150 
и 100 м) биотитовых, биотит-амфиболовых и гра-
нат-амфибол-биотитовых гнейсов (предположи-
тельно более кислых по составу метавулканитов). 
Простирание сланцеватости в породах северо-за-
падное, падение преимущественно на  юго-запад 
под углами 40–80°. 

Среди амфиболитов этой толщи А.И. Слабуно-
вым (2008) встречены редкие тела ультрабазитов. 
Они представлены ортопироксен-амфиболовыми 
сланцами. Среди них выделяются мелкие линзо-
видные тела (мощностью 1.5–3 м) и относительно 
крупные (мощностью десятки и  сотни метров). 
А.И.  Слабуновым (2008) мелкие тела предвари-
тельно интерпретированы как коматииты (хотя 
отсутствие спинифекс структур не  позволяет 
до конца быть уверенными в их эффузивной при-
роде), крупные — как их интрузивные аналоги.

Верхняя толща (мощностью более 2000 м) про-
тягивается в виде широкой полосы с северо-запада 
на  юго-восток от  оз. Кангас (на  северо-западе) 
до  юго-восточного окончания оз. Верхние Ки-
чаны (на  юго-востоке), распространяясь и  далее 
в юго-восточном направлении (рис. 1). Она соот-
ветствует ранее выделяемым средней и  верхней 
толщам (Милькевич и  др., 2003), хизоварской 
свите (Государственная…, 2012; Государствен-
ная..., 2013) и  стратотектонической ассоциации 
средне-кислых вулканитов (Слабунов, 2008). Ее 
разрезы изучены в  береговых обнажениях и  на 
островах оз. Верхние Кичаны (рис. 1, 2г), а также 
на  западе и  юго-востоке Кичанской структуры. 
Толща представлена гнейсами пестрого минераль-
ного состава с широкими вариациями содержаний 
темноцветных (Bt, Amp, Grt, Ms и редко Px) и свет-
лых (Fsp, Qz) минералов (здесь и далее сокращения 
названий минералов приведены по Whitney, Evans, 
2010). Амфиболиты присутствуют только в  виде 
редких маломощных прослоев, что придает поро-
дам в  этих случаях полосчатый облик. В  гнейсах 
иногда встречаются реликты косой слоистости, 
что свидетельствует о  присутствии среди лавовых 
потоков туфогенных пачек. Общее простирание 
сланцеватости пород северо-западное, падение 
на северо-восток под углами 50–65°.

ПЕТРОГРАФИЯ ПОРОД
Нижняя толща

Амфиболиты — темно-серые с зеленоватым от-
тенком породы, мелко-среднезернистые, местами 
сланцеватые и  тонкополосчатые. Среди амфибо-
литов встречаются как гранатовые, так и безграна-
товые разности, редко скаполитовые. В составе ам-
фиболитов преобладает амфибол (обыкновенная 

роговая обманка)  — 30–75% и  плагиоклаз (анде-
зин-лабрадор, редко альбит-олигоклаз) — 30–45%, 
кварц 5–20%, в  случае присутствия граната его 
содержание может достигать 20%, в  некоторых 
случаях присутствует биотит. Вторичные мине-
ралы  — скаполит, эпидот, хлорит и  карбонат; 
акцессорные  — титанит, апатит, циркон, рудные 
минералы. Структура гранонематобластовая, 
порфиробластовая. Разновидности амфиболитов 
имеют между собой постепенные переходы.

Гнейсы варьируют по  зернистости от  тонко 
до  средне-мелкозернистых и  представлены био-
титовыми и  гранат-биотитовыми разностями, 
среди которых нередко наблюдаются глиноземи-
стые разновидности с  мелкими зернами кианита 
и  турмалина; изредка в  гнейсах присутствует 
амфибол. Зерна кианита видны только в  шлифе, 
поэтому долю глиноземистых гнейсов в  разрезе 
нижней толщи оценить трудно. В  составе гней-
сов из  темноцветных минералов преобладает 
биотит (7–20%), содержания граната варьируют 
от  0 до  20%, и  он распределен неравномерно: 
характерны постепенные переходы между безгра-
натовыми, гранатсодержащими и  обогащенными 
гранатом разностями. Амфибол редок, но  его 
содержание иногда достигает 15–20%. В глинозе-
мистых разностях присутствуют мусковит (5–7%), 
кианит (1–10%) и  турмалин (единичные зерна). 
Вторичные минералы  — хлорит, акцессорные  — 
апатит, циркон, рудные минералы. В  случаях, 
когда пирит присутствует в достаточно ощутимых 
количествах, породы становятся обохренными 
и приобретают «медовую» окраску. Структура ле-
пидогранобластовая, порфиробластовая, текстура 
сланцеватая.

Средняя толща
Амфиболиты представлены плагио- и  грана-

товыми разностями, мелко-среднезернистыми. 
В их составе преобладает амфибол — 50–90%, пла-
гиоклаз  — 30–40%, в  случае присутствия граната 
его содержание может достигать 20%. В небольшом 
количестве присутствует скаполит. Вторичные 
минералы  — эпидот (1–7%), карбонат (5–10%), 
в  небольшом количестве хлорит; акцессорные  — 
рудные минералы (до  3%). Структура гранонема-
тобластовая, порфиробластовая. Разновидности 
амфиболитов имеют между собой постепенные 
переходы. 

Гнейсы содержат биотит (3–15%), амфибол 
(10–20%), гранат (1–3%), плагиоклаз (30–40%), 
кварц (20–30%), небольшое количество карбо-
ната и  скаполита (до  5–10%), редко мусковит 
(до  5%), из  акцессорных  — рудные минералы 
(1–3%). Структура лепидогранобластовая, пор-
фиробластовая.
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Верхняя толща

Представлена гнейсами пестрого минерального 
состава с  большими вариациями темноцветных 
минералов и  редкими маломощными прослоями 
амфиболитов и кристаллосланцев. 

Гнейсы биотитовые  — тонко- и  мелкозернис-
тые и сложены плагиоклазом 65–70%, кварцем 15–
20%, коричневым биотитом 5–20%, мусковитом 
1%, иногда скаполитом, карбонатом. Акцессорные 
минералы — апатит, циркон.

Гнейсы амфибол-биотитовые  — мелкозернис-
тые и  состоят из  плагиоклаза 70–75%, кварца 
5–10%, роговой обманки 3–15%, биотита 10–20%, 
эпидота, хлорита, кальцита. Акцессорные минера-
лы — циркон, рудный минерал.

Гнейсы гранат-биотитовые  — мелкозернистые 
и  включают плагиоклаз 60–65%, кварц 20–25%, 
зеленовато-коричневый биотит 7–20%, гранат 
3–7%, акцессорные минералы — апатит, циркон.

Гнейсы гранат-биотит-амфиболовые  — мелко-
зернистые, сложены плагиоклазом 60–65%, квар-
цем 20–25%, зеленовато-коричневым биотитом 
10–15%, гранатом 3–5%, роговой обманкой 1–5%, 
хлоритом, эпидотом. Акцессорные минералы  — 
апатит, циркон, титанит.

Структуры гнейсов: лепидогранобластовая, 
порфиробластовая.

Пироксен-амфиболовые кристаллосланцы 
с гранатом состоят из диопсида (10–15%), амфибо-
ла (10–15%), граната (5%), плагиоклаза (55–65%), 
кварца (5%).

Амфиболиты содержат 35–60% амфибола, 
0–20% граната, 1–7% биотита и  до 15% эпидота, 
30–40% плагиоклаза.

МЕТОДИКА ИССЛЕДОВАНИЙ
Концентрации главных, редких и редкоземель-

ных элементов определены в  74 пробах метавул-
канитов в  Центральной лаборатории ВСЕГЕИ, 
Санкт-Петербург. Концентрации основных 
породообразующих оксидов определялись ме-
тодом рентгенофлуоресцентной спектрометрии 
с использованием спектрометра ARL 9800 по стан-
дартной методике. Нижний предел определения 
оксидов петрогенных элементов составляет 
0.01–0.05%. Содержания редких и редкоземельных 
элементов определялись методом масс-спектро-
метрии с  индуктивно-связанной плазмой (по-
грешности до 10%) с помощью системы лазерной 
абляции NWR 213 (ESI) (США) и  квадруполь-
ного масс-спектрометра Agilent 7700 × (Agilent 
Technologies, США).

U-Pb возраст оценен в  цирконах из  5 проб, 
в этих же пробах определен изотопный состав Sm 
и Nd. Пробы отбирались из наименее переработан-
ных пород, а  затем отбраковывались с  помощью 
шлифов, микрозондового анализа и  аналитичес - 
ких данных. Выделение акцессорных цирконов 
проводилось по стандартной методике с использо-
ванием тяжелых жидкостей. Изотопный анализ U 
и Pb в цирконах выполнен на ионном микрозонде 
SHRIMP-II в  Центре изотопных исследований 
ФГБУ «ВСЕГЕИ» (Санк-Петербург). Данные 
обрабатывались согласно процедуре, описанной 
в  (Williams, 1998) с  использованием программ 
SQUID (Ludwig, 2000) и Isoplot/Ex (Ludwig, 2001). 
Pb/U отношения нормализовались на  0.0665 для 
206Pb/238U в  стандартном цирконе ТЕМОRА, со-
ответствующем возрасту  416.7 ± 1.30  млн лет (2σ) 
(Blaсk et al., 2003).

Для выделения Nd и  Sm использована мето-
дика, близкая к  приведенной в  работе (Richard 
et al., 1976). Изотопные составы Nd и  Sm 
измерены на  многоколлекторных масс-спек-
трометрах Finnigan MAT–261 и  TRITON T1. 
Измеренные отношения 149Sm/147Sm нормали-
зованы к  152Sm/147Sm = 1.783079, а  143Nd/144Nd  — 
к  146Nd/144Nd = 0.7219. Точность определения кон-
центраций Sm и Nd — 0.5%, изотопных отношений 
147Sm/144Nd  — 0.5%,143Nd/144Nd  — 0.003% (2σ). 
Уровень холостого опыта за  время исследований 
составлял — 0.05 нг для Sm и 0.1 нг для Nd. Средне-
взвешенное значение 143Nd/144Nd в Nd стандарте La 
Jolla по результатам 25 измерений равно 0.511850 ± 5 
(2σ). При расчете величины εNd(T) использованы 
современные значения для однородного хондри-
тового резервуара (CHUR) 143Nd/144Nd = 0.512638 
и  147Sm/144Nd = 0.1967 (Jacobsen, Wasserburg, 1984). 
Sm-Nd модельные значения возраста TNd(DM) 
вычислены в  соответствии с  моделью (Goldstein, 
Jacobsen, 1988), согласно которой изотопный состав 
Nd деплетированной мантии линейно эволюцио-
нировал от 4.55 млрд лет назад и имеет современ-
ное значение εNd (0) = +10 (143Nd/144Nd) = 0.513151 
147Sm/144Nd = 0.2136. Двустадийные Nd-модельные 
возрасты TNd (DM–2st) рассчитаны в соответствии 
с моделью (Keto, Jacobsen, 1987).

ГЕОХИМИЧЕСКАЯ  
ХАРАКТЕРИСТИКА ПОРОД

Нижняя толща
По химическому составу амфиболиты отвечают 

андезибазальтам, в подчиненном количестве при-
сутствуют базальты (рис.  3а). Они имеют умерен-
ные содержания петрогенных и редких элементов 
и  принадлежат толеитовой серии (рис.  4, 5, 3б, 
табл. 1). Эти породы характеризуются пологими 
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Рис. 3. Положение химических составов пород нижней, средней и верхней толщ на классификационных диаграм-
мах. (а) TAS (Le Maitre et al., 1989) и (б) AFM (Irvine, Baragar, 1971). Верхняя толща: 1 — метабазальты и метаанде-
зибазальты.  2 — метаандезиты.  3 — метадациты; средняя толща: 4 — метабазальты и метаандезибазальты; нижняя 
толща: 5 — метабазальты и метаандезибазальты, 6 — метадациты, 7 — метариолиты, 8 — метаграувакки.

спектрами распределения редкоземельных эле-
ментов и отсутствием отрицательных Nb аномалий 
(за  исключением одной пробы андезибазальта 
с LaN/LuN = 10 и Nb/Nb* = 0.36) (рис. 6 Iа, 6 IIа).

Большая часть гнейсов по  химическому составу 
отвечает кислым вулканитам. Для находящихся 
в подчиненном количестве гнейсов с кианитом мож-
но предположить вулканогенно-осадочную природу.

Среди кислых метавулканитов можно выделить 
две группы пород: дациты и риолиты. Обе разно-
видности характеризуются нормальной щелочно-
стью (рис.  3а) и  имеют натровую специализацию 
с отношениями K2O/Na2O <1 (табл. 1). Содержания 
K2O изменяются от 0.97 до 2.76 мас.%, что позво-
ляет отнести породы к средне- и низко-калиевым 
разностям.

Метариолиты обеднены MgO (0.05–0.30 мас.%) 
и  имеют повышенные содержания высокозаряд-
ных элементов (Zr, Hf, Nb), Y и РЗЭ (рис. 4, 5, табл. 
1), относятся к  толеитовой серии (рис.  3б) и  яв-
ляются высокоглиноземистыми (ASI = 1.17–1.22) 
и железистыми (Fe# = 0.84–0.97) (рис. 7). Породам 
свойственны наклонные спектры распределения 
РЗЭ для легких лантаноидов (LaN/SmN = 5) и поло-
гие — для тяжелых (TbN/LuN = 1) с отчетливыми Eu 
аномалиями (Eu*/Eu = 0.6) (рис. 6 Iб). На спайдер-
граммах, нормированных по  примитивной ман-
тии, метариолиты демонстрируют Nb-минимумы 
(рис. 6 IIб).

Метадациты имеют более высокие концен-
трации FeOобщ, MgO и  более низкие  — высоко-
зарядных элементов, Y и РЗЭ (рис. 4, 5, 6 и табл. 
1). Они отличаются повышенными для данного 
типа пород содержаниями Cr и Ni (рис. 5, табл. 1). 
Породы относятся к  известково-щелочной серии 
и  являются высокоглиноземистыми и  магнези-
альными (Fe# = 0.64–0.67) (рис.  3б, 7). Спектры 
распределения РЗЭ слабо дифференцированы 
(LaN/LuN = 3–11) без Eu аномалий (рис.  6 Iб). 
На  спайдерграммах присутствуют Nb минимумы 
(рис. 6IIб).

Химический состав гнейсов с кианитом и тур-
малином в  целом близок кислым эффузивам 
и на бинарных диаграммах они тяготеют к полям 
метадацитов (рис.  4, 5), но  с иными пропор-
циями Ca и  Mg (CaO/MgO < 1) (табл. 1), что 
характерно для пород, измененных в  процессе 
литогенеза. На  классификационной диаграмме  
lg (SiO2/Al2O3)  — lg (Na2O/K2O) (Rollinson, 1993) 
химические составы этих гнейсов попадают 
в  группу граувакк (рис.  8а). Согласно классифи-
кационной диаграмме ab А.Н. Неелова (1980) они 
сопоставимы с  химическими составами алевро-
литов и алевропелитов (рис. 8б) и имеют сходные 
с ними конфигурации линий распределения РЗЭ, 
приближаясь к  спектрам распределения лантано-
идов в  постархейском среднем глинистом сланце 
Австралии (PAAS) (Nance, Taylor, 1976) (рис. 6 Iв,  
6 IIв).
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Средняя толща

По химическому составу амфиболиты отвечают 
базальтам и  значительно реже андезибазальтам 
нормальной щелочности (рис.  3а) с  натриевой 
специализацией и относятся к низко- и средне-ка-
лиевым (табл. 1). По своим геохимическим харак-
теристикам вулканиты средней толщи являются 
полными аналогами метабазальтов и  метаандези-
базальтов нижней толщи. Они имеют обычные для 
базальтов и  андезибазальтов содержания петро-
генных элементов (рис. 4, табл. 1) и принадлежат 
толеитовой серии (рис.  3б). Для них характерны 
пологие спектры распределения РЗЭ и отсутствие 
ниобиевых минимумов, но часть из них обогащена 
крупноионными литофильными элементами (Rb 
и Ва) (рис. 6 Iг, 6 IIг).

Верхняя толща

Породы представляют собой метаморфизован-
ные вулканиты, дифференцированные по составу 
от  базальтов до  дацитов нормальной щелочности 
(рис.  3а). Преобладающими в  разрезе толщи 

являются гнейсы, отвечающие вулканитам анде-
зитового и дацитового составов. Базальты и анде-
зибазальты, присутствующие в  виде маломощных 
прослоев, находятся в  подчиненном количестве. 
Дациты и большая часть андезитов принадлежат из-
вестково-щелочной серии, базальты и  небольшая 
часть андезибазальтов и  андезитов на  диаграмме 
AFM попадает в поле толеитовой серии или зани-
мает пограничное положение между полями то-
леитовой и известково-щелочной серий (рис. 3б). 
Вулканиты имеют натриевую специализацию, 
высокоглиноземистый характер и  относятся как 
к  магнезиальным, так и  к железистым разностям 
(рис. 7, табл. 2).

Все разновидности вулканитов от  базальтов 
до  дацитов характеризуются сходными фракцио-
нированными спектрами распределения РЗЭ 
(LaN/LuN = 10–20), в ряде случаев с существенным 
обеднением тяжелыми лантаноидами (LaN/LuN 
до 33–40), без заметных европиевых аномалий и с 
отчетливыми Nb минимумами (рис. 9).
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Таблица 1. Представительные химические составы метавулканитов нижней и средней толщи Кичанской структуры 

Компо- 
ненты

Нижняя толща
Амфиболиты (метабазальты 

и метаандезибазальты)
Bt и Grt-Bt гнейсы  

(метадациты)
Bt и Grt-Bt гнейсы  

(метариолиты)
Grt-Bt гнейсы  

(метаграувакки)
1012/1 1111 1058/1* 1113 1112/1 1112/2 1112* 1109/3 1111/1

SiO2 50.93 53.53 56.41 67.54 68.10 72.92 75.68 66.17 70.70
TiO2 0.99 1.06 0.79 0.61 0.57 0.63 0.43 0.59 0.37
Al2O3 14.86 15.68 17.45 15.22 15.57 14.00 13.10 16.59 15.67
Fe2O3 14.15 11.40 8.22 5.67 5.53 4.40 3.56 5.40 4.22
MnO 0.30 0.27 0.16 0.13 0.10 0.11 0.04 0.05 0.05
MgO 5.28 2.99 4.41 1.38 2.17 0.30 0.05 3.62 2.68
CaO 11.42 12.76 6.37 6.49 3.08 3.12 3.21 2.43 2.01
Na2O 1.83 2.00 5.89 1.99 2.76 1.75 2.05 3.84 2.42
K2O 0.24 0.31 0.29 0.97 2.11 2.76 1.87 1.30 1.89

K2O/Na2O 0.13 0.16 0.05 0.49 0.76 1.57 0.92 0.34 0.78
Mg# 0.43 0.34 0.52 0.33 0.44 0.12 0.03 0.57 0.56
CIA 38 37 45 49 56 55 54 58 62
Ba 99.8 119 111 196 452 873 593 348 416
Rb 7 10 10 30 62 130 93 34 58
Sr 317 168 279 311 189 222 195 257 281
Zr 53 46 83 91 101 235 268 95 146
Hf 2 2 3 3 3 8 9 3 5
Y 25 23 16 13 11.1 32 29 7.58 10.9

Nb 3 3 5 6 4.72 16 16 4.78 6.27
Ta <0.1 <0.1 0.17 0.24 0.29 0.68 0.55 0.52 0.70
Cr 302 301 89 231 202 28 19 184 51
Ni 126 119 23 70 53 13 7 62 20
Co 51 49 25 18 15 7 4 17 7
V 371 280 157 112 96 50 20 105 42

La 2.99 2.76 13.60 6.33 14.70 38.90 54.70 16.50 26.80
Ce 11.50 8.07 30.90 16.10 34.00 82.80 115.00 33.30 56.00
Pr 1.22 1.10 3.88 2.85 4.03 10.10 13.60 4.00 6.46
Nd 7.46 6.47 15.20 11.90 15.50 37.90 44.30 15.30 22.80
Sm 3.73 1.78 3.54 2.55 2.90 4.76 6.96 2.85 4.19
Eu 1.02 1.07 1.27 0.63 0.83 1.07 1.37 0.85 0.96
Gd 3.26 2.72 2.55 1.95 2.40 6.06 6.77 2.28 3.09
Tb 0.65 0.44 0.50 0.48 0.39 0.65 0.85 0.29 0.43
Dy 3.62 3.34 2.59 1.99 2.41 5.69 5.89 1.69 2.41
Ho 0.92 0.78 0.48 0.35 0.42 0.86 1.15 0.27 0.39
Er 2.87 2.06 1.76 1.14 1.39 3.42 3.05 0.78 1.07
Tm 0.44 0.39 0.17 0.18 0.21 0.48 0.58 0.12 0.16
Yb 2.70 1.85 1.58 1.36 1.28 3.29 3.18 0.81 1.16
Lu 0.28 0.40 0.15 0.23 0.22 0.58 0.50 0.10 0.17
Th 0.32 0.31 1.76 2.91 2.92 7.21 7.88 3.16 7.05
U <0.1 <0.1 0.32 0.53 0.86 1.49 0.66 0.81 1.84

ΣРЗЭ 43 33 78 48 81 197 258 79 126
LaN/LuN 1 1 6 3 8 8 12 15 17
Eu/Eu* 0.89 1.49 1.29 0.86 0.96 0.61 0.61 1.02 0.82

Sr/Y 13 7 18 23 17 7 7 34 26
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Таблица 1. Окончание

Компоненты
Средняя толща

Амфиболиты (метабазальты и метаандезибазальты)
1058/2 1065 1069/3 1069/5 1001/1 1068

SiO2 47.87 48.19 50.45 50.67 51.67 52.85
TiO2 0.97 1.33 1.73 0.94 0.87 1.46
Al2O3 15.59 15.59 15.63 16.22 15.80 15.48
Fe2O3 13.66 14.16 14.21 13.18 13.86 13.14
MnO 0.22 0.21 0.19 0.22 0.14 0.29
MgO 8.12 7.09 4.46 6.05 4.19 3.04
CaO 11.23 10.16 10.15 9.89 12.23 10.39
Na2O 2.06 2.59 2.27 1.76 1.12 2.31
K2O 0.27 0.68 0.90 1.06 0.13 1.06

K2O/Na2O 0.13 0.26 0.40 0.60 0.12 0.46
Mg# 0.54 0.50 0.38 0.48 0.37 0.31
CIA 39 40 40 42 39 39
Ba 71 124 127 177 25 168
Rb 6 37 70 67 3 60
Sr 116 121 205 119 119 177
Zr 43 61 87 48 37 67
Hf 2 2 2 2 2 3
Y 18 21.4 34 21 21 28

Nb 2.1 3.58 9 3 3 4
Ta 0.21 0.26 0.21 0.14 <0.1 0.16
Cr 180 136 234 351 327 196
Ni 67 65 118 166 121 125
Co 32 30 46 51 36 52
V 249 256 394 270 297 309

La 2.13 3.15 6.63 2.75 3.44 4.71
Ce 5.98 8.42 19.30 7.38 9.22 12.60
Pr 0.95 1.27 3.13 1.32 1.59 1.89
Nd 5.09 6.57 12.60 7.05 6.97 9.67
Sm 1.91 2.26 3.67 2.28 2.45 2.83
Eu 0.70 0.79 1.13 0.66 0.70 0.92
Gd 2.28 2.74 4.07 3.10 2.08 3.41
Tb 0.43 0.53 0.80 0.51 0.42 0.59
Dy 3.13 3.77 5.20 2.92 3.70 4.95
Ho 0.63 0.76 1.12 0.79 0.82 1.01
Er 2.08 2.36 4.07 2.26 2.39 3.02
Tm 0.25 0.31 0.51 0.38 0.37 0.31
Yb 1.99 2.43 3.56 1.84 2.36 2.46
Lu 0.30 0.35 0.55 0.31 0.32 0.31
Th 0.21 0.49 0.86 0.23 0.25 0.45
U <0.1 0.19 0.17 <0.1 0.34 0.11

ΣРЗЭ 28 36 66 34 37 49
LaN/LuN 1 1 1 1 1 1
Eu/Eu* 1.03 0.97 0.89 0.76 0.95 0.91

Sr/Y 6 6 6 6 6 6

Примечания. Главные элементы приведены в мас. %, редкие элементы — в мкг/г, все железо в виде Fe2O3.  
CIA = 100×[Al2O3/(Al2O3+CaOsil+Na2O+K2O)]. 
1058/1* и 1112* — геохронологические пробы. Mg# — магнезиальность.
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Рис. 6. Распределения редких и  редкоземельных элементов для пород нижней и  средней толщ, нормированные 
к хондриту и примитивной мантии по (Sun, McDonough, 1989). Нижняя толща: 1 — метабазальты и метаандезиба-
зальты, 2 — метадациты, 3 — метариолиты, 4 — метаграувакки; средняя толща: 5 — метабазальты и метаандезиба-
зальты; 6 — PAAS (постархейский средний глинистый сланец Австралии) (Nance, Taylor, 1976).
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РЕЗУЛЬТАТЫ ГЕОХРОНОЛОГИЧЕСКИХ 
ИССЛЕДОВАНИЙ

Возраст получен для цирконов из  двух проб 
метавулканитов нижней толщи (метариолита и ме-
таандезибазальта) и  из трех проб метавулканитов 
верхней толщи (метадацитов и  их туфов и  ме-
таандезидацитов). Места отбора проб показаны 
на рис. 1, а результаты изотопного анализа приве-
дены в таблице 3.

Нижняя толща
Проба 1112 (Grt-Bt гнейс по риолиту, 66°38′13.14″ 

с.ш., 31°45′46.14″  в.д.). Циркон представлен по-
лупрозрачными светло-розовыми короткоприз-
матическими зернами среднего размера (75–150 
мкм), с коэффициентом удлинения 2–3. Им свой-
ственны низкая интенсивность катодолюминес-
ценции и тонкая зональность (рис. 10 Iа), средние 
содержания U (79–264 мкг/г), Th (58–247 мкг/г) 
и значения Th/U отношений (0.59–1.18) (табл. 3). 
Все перечисленные характеристики присущи цир-
конам магматической природы (Corfu et al., 2003; 
Hoskin, Schaltegger, 2003) и, рассчитанный для 
8 зерен конкордантный возраст 2788 ± 8  млн лет  
(рис.  10 Iб), скорее всего, соответствует вре-
мени кристаллизации пород. Такой же возраст 
(2788 ± 5  млн лет, СКВО = 1.8) для 10 точек полу-
чен и  при подсчете средневзвешенного значения 
по отношению 207Pb/206Pb.

Проба 1058/1 (Scp-Amp гнейс по  андезиба-
зальту, 66°37′30.89″ с.ш., 31°46′17.61″ в.д.). Циркон 
представлен светло-розовыми прозрачными 
призматическими субидиоморфными кристал-
лами длиной 200–250 мкм с  коэффициентом 
удлинения 2–3. В катодолюминесценции циркон 
имеет хорошо сохранившуюся осцилляторную 
зональность, а  некоторые зерна (на  рисунке 10 
IIа) окаймлены темными незональными обо-
лочками (аналитические точки 6.2, 7.1re, 8.1re, 
10.1re). Для областей с  тонкой зональностью 
характерны относительно низкие содержания U 
(33–103 мкг/г), Th (22–80 мкг/г) и средние Th/U 
отношения (0.43–0.83) (табл. 3). Оболочки имеют 
высокие содержания U (410–575 мкг/г) и низкие 
Th (4–6 мкг/г) и  очень низкие Th/U отношения 
(0.01) (табл. 3). Перечисленные характеристики 
свидетельствуют в  пользу магматической приро-
ды тонкозональных зерен и  метаморфического 
происхождения темных незональных оболочек 
(Rubatto, 2002). Возраст кристаллизации пород, 
рассчитанный для 8 аналитических точек с тонкой 
зональностью, как по верхнему пересечению дис-
кордии с конкордией, так и его средневзвешенное 
значение по  отношению 207Pb/206Pb, составил 
2766 ± 9 млн лет (СКВО = 0.31) (рис. 10 IIб). Воз-
раст наложенного процесса, рассчитанный для 
4-х точек из  оболочек, равен 1788 ± 8  млн  лет 
(СКВО = 0.66) (рис. 10 IIв).
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Верхняя толща
Проба 1019/2 (Amp-Bt гнейс по  дациту, 

66°34′42.65″ с.ш., 31°48′55.52″  в.д.). Циркон пред-
ставлен коричневато-розовыми прозрачными 
и  полупрозрачными короткопризматическими, 
реже изометричными субидиоморфными зернами 
размером 150–300 мкм, с  коэффициентом удли-
нения 1–3. Для них характерна средняя интенсив-
ность катодолюминесценции и  преимущественно 
осцилляторная, реже секториальная зональность 

(рис.  11 Iа). Циркон имеет относительно низкие 
концентрации U (39–186 мкг/г) и Th (18–129 мкг/г)  
и  средние Th/U отношения (0.41–1.39) (табл. 3). 
Все приведенные характеристики свидетельствуют 
в  пользу магматической природы циркона (Corfu 
et al., 2003; Hoskin, Schaltegger, 2003). Средне-
взвешенное значение возраста кристаллизации 
по  отношению 207Pb/206Pb для 11 точек составляет 
2738 ± 7 млн лет (СКВО = 1.14). Аналогичный воз-
раст получен по верхнему пересечению дискордии 
с конкордией (рис. 11 Iб).
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Таблица 2. Представительные химические составы метавулканитов верхней толщи Кичанской структуры

Компо-
ненты

Амфиболиты (метабазальты и метаандезибазальты) Bt, Amp-Bt, Grt-Bt, Grt-Amp-Bt гнейсы (метаандезиты 
и метаандезидациты)

1085 1088/3 1024/1 1097/2 1117 1006/1 1005/3 1021/1 1005/6 1117/3*

SiO2 49.72 49.95 53.54 53.70 55.75 57.74 59.41 61.62 62.47 63.68
TiO2 0.97 1.03 0.79 1.07 0.50 0.76 0.63 0.57 0.75 0.59
Al2O3 13.90 18.53 16.87 17.15 16.68 19.21 19.19 16.81 16.48 17.72
Fe2O3 10.96 11.68 11.21 10.68 9.25 8.06 8.71 6.89 8.54 5.76
MnO 0.31 0.17 0.22 0.20 0.07 0.13 0.14 0.11 0.14 0.10
MgO 7.60 6.72 6.38 3.89 8.34 1.92 1.09 3.29 1.53 1.75
CaO 13.19 7.56 7.97 9.05 6.37 7.17 5.33 6.14 5.64 4.79
Na2O 2.53 1.51 2.33 2.38 0.60 3.00 2.95 3.51 2.34 3.28
K2O 0.82 2.85 0.69 1.90 2.43 2.01 2.55 1.05 2.11 2.33

K2O/Na2O 0.33 1.89 0.29 0.80 4.05 0.67 0.87 0.30 0.90 0.71
Mg# 0.58 0.53 0.53 0.42 0.64 0.32 0.20 0.49 0.26 0.38
CIA 32 49 47 43 52 49 53 48 50 52
Ba 294 997 178 400 499 740 733 412 542 688
Rb 12 96 15 76 74 75 106 27 86 117
Sr 288 906 163 595 158 799 609 471 349 742
Zr 111 83 64 98 68 125 83 84 97 103
Hf 3.26 2.39 1.86 4.23 1.91 3.51 2.20 2.36 2.79 3.50
Y 20.7 18.8 16.3 20 12.6 20 13 10.8 19 14

Nb 7 5 4 10 5 6 7 5 6 7
Ta 0.61 0.40 0.35 0.26 0.81 0.14 0.13 0.45 0.15 0.29
Cr 250 69 206 134 611 15 28 152 127 167
Ni 94 19 70 28 54 8 26 40 53 47
Co 36 24 26 33 24 21 29 23 28 21
V 143 202 185 202 165 147 153 115 187 117

La 23.50 15.40 7.24 25.50 22.00 33.30 26.90 15.10 20.20 30.60
Ce 52.60 33.70 16.20 56.40 48.50 66.50 58.50 32.60 39.20 63.70
Pr 6.96 4.68 2.07 7.13 5.28 8.30 6.67 3.98 4.77 8.57
Nd 29.90 20.50 8.98 25.80 20.90 29.80 28.00 15.20 19.70 28.10
Sm 5.99 4.45 2.43 4.65 4.30 4.82 4.81 2.83 2.43 5.20
Eu 1.40 1.30 0.79 1.26 1.37 1.70 1.28 0.88 0.99 1.51
Gd 5.33 4.04 2.46 4.75 3.74 5.43 3.70 2.67 3.34 5.48
Tb 0.73 0.58 0.48 0.67 0.50 0.61 0.44 0.30 0.42 0.68
Dy 4.01 3.65 2.94 3.32 2.65 3.05 2.46 2.02 3.37 2.50
Ho 0.71 0.65 0.57 0.65 0.43 0.65 0.49 0.39 0.61 0.39
Er 2.06 2.05 1.93 1.78 1.20 2.09 1.47 1.10 1.87 1.56
Tm 0.29 0.27 0.26 0.36 0.18 0.25 0.15 0.16 0.39 0.15
Yb 2.06 1.95 1.83 2.22 1.22 1.71 1.37 0.96 1.92 1.37
Lu 0.30 0.27 0.26 0.33 0.18 0.24 0.21 0.16 0.21 0.18
Th 3.22 1.81 1.07 2.75 5.83 4.19 3.58 2.24 2.68 4.31
U 0.61 0.46 0.31 0.47 1.97 0.72 0.56 0.49 0.47 0.79

ΣРЗЭ 136 93 48 135 112 158 136 78 99 150
LaN/LuN 8 6 3 8 13 14 14 11 8 16
Eu/Eu* 0.76 0.94 0.99 0.82 1.04 1.02 0.93 0.98 1.06 0.86

Sr/Y 14 48 10 30 13 41 45 44 19 52
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Таблица 2. Окончание

Компоненты
Bt, Amp-Bt, Grt-Bt, Grt-Amp-Bt гнейсы (метадациты)

1004/1 1019/2* 1005/1 1090* 1016/1
SiO2 64.77 65.75 67.46 66.53 70.52
TiO2 0.47 0.54 0.35 0.64 0.39
Al2O3 15.24 16.92 17.50 16.61 15.85
Fe2O3 5.20 5.35 4.29 5.44 3.52
MnO 0.11 0.08 0.10 0.09 0.07
MgO 2.00 1.40 0.69 0.91 0.80
CaO 7.02 4.85 4.08 4.20 3.95
Na2O 2.71 3.34 3.60 3.23 2.77
K2O 2.47 1.76 1.92 2.36 2.13

K2O/Na2O 0.91 0.53 0.53 0.73 0.77
Mg# 0.43 0.34 0.24 0.25 0.31
CIA 43 51 53 52 53
Ba 790 835 530 764 728
Rb 111 71 80 98 107
Sr 542 947 502 696 571
Zr 104 95 152 113 145
Hf 3.12 2.80 4.10 3.92 4.13
Y 17 13 11 9 9

Nb 7 5 11 6 9
Ta 0.31 5.65 0.33 0.15 0.32
Cr 50 50 12 44 17
Ni 12 28 8 16 8
Co 16 19 9 13 21
V 118 115 41 100 58

La 35.80 27.70 42.00 25.80 39.60
Ce 68.00 58.20 78.70 54.70 66.50
Pr 8.00 6.03 8.42 6.55 7.68
Nd 30.10 23.50 28.00 23.60 20.30
Sm 5.38 4.98 4.34 2.53 3.86
Eu 1.11 1.11 0.96 0.98 1.26
Gd 4.82 2.96 3.36 3.23 2.89
Tb 0.58 0.49 0.42 0.34 0.34
Dy 3.29 2.04 1.67 2.27 1.78
Ho 0.53 0.34 0.53 0.29 0.31
Er 1.47 0.90 0.98 0.77 0.98
Tm 0.28 0.16 0.25 0.08 0.11
Yb 1.50 1.12 1.29 0.87 0.89
Lu 0.22 0.15 0.16 0.13 0.13
Th 6.62 5.09 7.00 3.32 9.32
U 1.37 0.81 1.14 0.56 1.34

ΣРЗЭ 161 130 171 122 147
LaN/LuN 17 18 23 21 32
Eu/Eu* 0.67 0.88 0.77 1.05 1.15

Sr/Y 32 71 45 77 63

Примечания. Главные элементы приведены в мас.%, редкие элементы — в мкг/г, все железо в виде Fe2O3. 
CIA = 100×[Al2O3/(Al2O3+CaOsil+Na2O+K2O)]. 
1117/3*, 1019/2* и 1090* — геохронологические пробы, Mg# — магнезиальность.
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Рис. 9. Распределения редких и  редкоземельных элементов для метавулканитов верхней толщи, нормированные 
к хондриту и примитивной мантии по (Sun, McDonough, 1989): 1 — метабазальты и метаандезибазальты, 2 — мета-
андезиты, 3 — метадациты.

Проба 1090 (Ms-Scp-Bt гнейс по  туфу дацита, 
66°35′12.93″ с.ш., 31°44′26.54″ в.д.). Зерна циркона 
светло-розовые полупрозрачные субидиоморфные 
короткопризматические, размером от  150 до  300 
мкм, с  удлинением 2–3. Для них характерна ос-
цилляторная зональность (рис. 11 IIа), невысокие 
содержания U (62–109 мкг/г), Th (30–83 мкг/г) 
и  средние значения Th/U отношений (0.50–1.01) 
(табл. 3), что свойственно цирконам магматиче-
ского происхождения (Corfu et al., 2003; Hoskin, 
Schaltegger, 2003). Для 8 аналитических точек по-
лучен средневзвешенный возраст по  отношению 
207Pb/206Pb 2735 ± 7 млн лет (СКВО = 1.3) такой же, 
как и рассчитанный по верхнему пересечению дис-
кордии с конкордией (рис. 11 IIб).

Проба 1117–3 (Amp-Bt гнейс по  андезидаци-
ту, 66°35′44.7″ с.ш., 31°34′11.98″  в.д.). Циркон 
представлен светло-розовыми с  коричневатым 
оттенком прозрачными короткопризматическими 
зернами среднего размера (150–250 мкм), с  ко-
эффициентом удлинения 1.5–2. Им свойственна 
низкая интенсивность катодолюминесценции 
с  плохо различимыми реликтами зональности 
(рис.  11 IIIа), низкие и  средние содержания U 
(54–229 мкг/г), Th (37–131 мкг/г) и  средние зна-

чения Th/U (0.40–0.97) (табл. 3). Призматический 
габитус зерен циркона, присутствие реликтов ос-
цилляторной зональности и Th/U отношения сви-
детельствуют в пользу их магматической природы 
(Corfu et al., 2003; Hoskin, Schaltegger, 2003), и по-
лученный возраст, вероятнее всего, соответствует 
времени кристаллизации пород. Рассчитанное 
по верхнему пересечению дискордии с конкордией 
и средневзвешенное значение возраста по отноше-
нию 207Pb/206Pb для 10 аналитических точек, распо-
ложенных на конкордии и вблизи нее, составляет 
2716 ± 7 млн лет (СКВО = 0.59) (рис. 11 IIIб).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Проведенные исследования позволили предло- 

жить новый вариант стратификации зеленокамен- 
ных образований Кичанской структуры, в  боль-
шинстве моментов совпадающий со  схемой 
Р.И.  Милькевич с  соавторами (2003), но  заметно 
подкорректированный и  дополненный новыми 
данными по строению разреза, геохимии и возрасту 
пород. Супракрустальные образования разделены 
авторами статьи на три толщи (нижнюю, среднюю 
и верхнюю). Разрез наращивается с востока на запад.
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Рис. 10. Изображения в  катодолюминесценции (а) 
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тавулканитов нижней толщи. I — метариолит (проба 
1112), II — метаандезибазальт (проба 1058/1).
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Нижняя толща, изученная авторами статьи 
на востоке Кичанской структуры, ранее исследова-
телями не выделялась. Она представлена чередую-
щимися в  разрезе приблизительно в  одинаковых 
объемах основными (базальты и  андезибазальты) 
и кислыми (дациты и риолиты) метавулканитами, 
в подчиненном количестве присутствуют вулкано-
генно-осадочные породы (метаграувакки).

Метариолиты нижней толщи по геохимическим 
характеристикам (повышенные содержания высо-
козарядных элементов и железистость) (рис. 5б,в,г; 
7а; табл. 1) и высокой сумме редких и редкоземель-
ных элементов (Zr+Nb+Ce+Y) (рис.  12в) близки 
гранитам A-типа. Присутствие Nb-минимумов 
(рис.  6 IIб) и  положение химических составов 
на дискриминационных диаграммах Y–Nb, Yb–Ta 
(рис. 12б,г) в поле островных дуг роднит метарио-
литы с породами надсубдукционных обстановок.

Метадациты нижней толщи также обладают 
характеристиками островодужных вулканитов: 
относятся к  известково-щелочной серии, имеют 
дифференцированные спектры распределения РЗЭ 
с Nb минимумами (рис. 6 Iб, 6 IIб) и на дискрими-
национных диаграммах Y–Nb и Yb–Ta (рис. 12 б,г) 
их составы попадают в поля островных дуг.

Возраст кристаллизации риолитов нижней 
толщи равен 2788 ± 5  млн лет. Их Sm-Nd модель-
ный возраст составляет 2.89 млрд лет и εNd = 2.59 
(табл.  4), что позволяет предположить в  качестве 
источника расплавов для этих пород материал 
с  непродолжительной коровой предысторией. 
О локальном присутствии более древней континен-
тальной коры в регионе свидетельствуют возрасты 
цирконов из кислых вулканитов соседних структур: 
Хизоваарской (2.78–2.82  млрд лет) и  Керетьозер-
ской (2.82–2.88 млрд лет) (Слабунов, 2008).
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В разрезе нижней толщи среди Grt-Bt гнейсов 
выделяется еще одна группа пород, по  своим хи-
мическим особенностям отвечающих незрелым 
осадкам. По  внешнему виду их  трудно отличить 
от  метадацитов толщи. Они имеют сходный ми-
неральный состав и  в одинаковой степени были 
преобразованы в процессе метаморфизма преиму-
щественно в  Grt-Bt гнейсы и  сланцы. Но  между 
этими двумя группами пород обнаруживаются 
небольшие минералогические и  геохимические 
различия. Так, в минеральном составе метавулка-
нитов в качестве дополнительного темноцветного 
минерала иногда выступает амфибол, а  в составе 
метаосадков  — кианит и  турмалин. Кроме того, 
в  гнейсах, отнесенных к  метаосадкам, наблюда-
ются нарушения пропорций в  содержаниях пет-
рогенных элементов и повышенные значения ин-
декса химического выветривания CIA=100×[Al2O3 / 
/(Al2O3+CaOsil+Na2O+K2O)] (Nesbitt, Young, 1982). 
Химический состав этой группы гнейсов на  пер-
вый взгляд близок составам кислых эффузивов. 
На  бинарных диаграммах по  петрогенным и  ред-
ким элементам они попадают в поле метадацитов 
толщи (рис.  4, 5), но  в парагнейсах устанавлива-
ются более низкие концентрации Ca (что связано 
с  разрушением плагиоклаза и  выносом кальция 
из  пород в  процессе литогенеза) и  более высокие 
содержания Mg, который накапливается в осадках 
(рис.  4, табл. 1). Это приводит к  повышенным 
отношениям MgO/CaO >1, не  характерным для 
магматических пород. С  другой стороны, сохра-
нившиеся на высоком уровне концентрации Na2O 
и Sr свидетельствуют о низкой зрелости изученных 
метаосадков. Этот вывод подтверждается и относи-
тельно невысоким значением индекса химического 
выветривания (CIA), составляющим 58–62 (табл. 

1). При его подсчете учитывается предпочтитель-
ная подвижность Ca, Na и K в процессе выветри-
вания в  противовес инертному Al. Параметр CIA 
позволяет судить, в первую очередь, о сохранности 
полевых шпатов. Для сравнения значение CIA для 
полевых шпатов составляет 50, для гранитов  — 
45–55, для иллита — 75 и для каолинита — 100.

На классификационной диаграмме  
lg (SiO2/Al2O3)  — lg (Na2O/K2O) (Rollinson, 1993) 
изученные метаосадки попадают в поле граувакк 
(рис. 8а), сопоставимы по составу с алевролитами 
и алевропелитами (рис. 8б) и распределения РЗЭ 
в  них в  первом приближении близки спектрам 
распределения лантаноидов в  постархейском 
среднем глинистом сланце Австралии (PAAS) 
(Nance, Taylor, 1976) (рис.  6 Iв, 6 IIв). Источ-
никами терригенного материала в  изученных 
метаграувакках, скорее всего, служили дациты 
толщи, с которыми они находятся в тесном пере-
слаивании в  едином стратиграфическом разрезе. 
Такой вывод напрашивается при сравнении хи-
мических составов этих двух групп пород (рис. 4, 
5, 6, табл.  1). Граувакки такого происхождения 
относятся к вулканомиктовым.

По типу осадков изученные породы сходны 
с метатерригенными породами архейской гимоль-
ской серии Костомукшской структуры (Мильке-
вич, Мыскова, 1998). В.М. Чернов (1964) основные 
черты палеогеографии во время осадконакопления 
гимольской серии определял как трансгресси-
рующий морской бассейн с  многочисленными 
погружающимися и  разрушающимися островами 
и  подводной вулканической деятельностью, что 
вполне согласуется с полученными для изученных 
метаосадков геохимическими данными. Слабое 

Таблица 4. Sm-Nd изотопно-геохимические данные для пород Кичанской структуры

Название породы
№ пробы

U-Pb
возраст,
млн лет

Sm  
(мкг/г)

Nd  
(мкг/г)

147Sm/144Nd 143Nd/144Nd±2σ εNd (T) TNd(DM),
млн лет

TNd(DM–2st),
млн лет

Метариолит 
(проба 1112) 2788 6.156 34.48 0.1079 0.511136 ± 5 2.59 2887 2900

Метаандезибазальт 
(проба 1058/1) 2766 2.233 10.75 0.1256 0.511489 ± 11 2.92 2861 2855

Метадацит 
(проба 1019/2) 2738 3.422 19.38 0.1067 0.511146 ± 8 2.67 2841 2856

Туф метадацита 
(проба 1090) 2735 2.242 12.74 0.1064 0.51103 ± 12 0.41 2996 3034

Метадацит 
(проба 1117/3) 2716 4.992 27.27 0.1107 0.511185 ± 9 1.73 2894 2911

Примечания. 143Nd/144Nd±2σ — величины погрешностей соответствуют последней значащей цифре после точки.
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химическое выветривание пород в  области сноса 
предполагает быструю эрозию и относительно вы-
сокий рельеф источника питания. На диаграммах 
М. Бхатия (Bhatia, 1983) La-Th-Sc, Th-Sc-Zr/10, 
Th-Co-Zr/10, предложенных для фанерозойских 
граувакк, составы метаосадков нижней толщи 
попадают в поля океанических и континентальных 
островных дуг (рис. 8 в).

Метабазальты и  метаандезибазальты нижней 
толщи принадлежат к толеитовой серии (рис. 3б), 
имеют пологие спектры распределения редкозе-
мельных элементов и характеризуются отсутствием 
отрицательных Nb аномалий (рис. 6 Iа, 6 IIа), что 
роднит их  с базальтами срединных океаничес ких 
хребтов кайнозоя. На  дискриминационной диа-
грамме Zr/Y-Nb/Y фигуративные точки изученных 

основных вулканитов попадают в  поле базальтов 
океанических плато (за  исключением пробы ан-
дезибазальта с  Nb минимумом, лежащей в  поле 
островодужных составов) (рис.  12а), имеющих 
плюмовый источник, и  сосредоточены вблизи 
предполагаемого состава примитивной мантии. 
Все это свидетельствуют в пользу их океанической 
природы.

Кристаллизация расплавов основного состава 
нижней толщи происходила 2766 ± 9 млн лет назад. 
Полученный для метаандезибазальтов Sm-Nd мо-
дельный возраст 2.86 млрд лет и εNd = 2.92 (табл. 4) 
свидетельствуют в  пользу мантийной природы 
первичных магм и  практически полного отсут-
ствия контаминации коровым веществом. 
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Рис. 12. Дискриминационные диаграммы (а) Nb/Y–Zr/Y (Condie, 2005), (б) Nb–Y, (в) Ta-Yb (Pearce et al., 1984), 
(г) FeO/MgO — (Zr+Nb+Ce+Y) (Whalen et al., 1987) для метавулканитов Кичанской зеленокаменной структуры. 
OIB — базальты океанических островов, N-MORB — базальты срединно-океанических хребтов, ARC — базальты 
островных дуг, UC — верхняя кора, EN — литосферная мантия, PM — примитивная мантия, DM — деплетирован-
ная мантия, DEP — глубинная деплетированная мантия, EM1 и EM2 — обогащенная мантия, REC — рециклиро-
ванный компонент. Верхняя толща: 1 — метабазальты и метаандезибазальты, 2 — метаандезиты, 3 — метадациты; 
средняя толща: 4 — метабазальты и метаандезибазальты; нижняя толща: 5 — метабазальты и метаандезибазальты, 
6 — метадациты, 7 — метариолиты.
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С одной стороны, присутствие в разрезах ниж-
ней толщи океанических базальтов может быть 
признаком существования рифтогенной обстанов-
ки. С  другой стороны, кислые разности, на  долю 
которых приходится почти половина разреза, 
обладают геохимическими метками островодуж-
ных вулканитов. В  этих же разрезах в  небольших 
количествах присутствуют метаграувакки. Вся эта 
совокупность пород была сформирована на этапе 
2788 ± 5 — 2766 ± 9 млн лет.

Средняя толща Кичанской структуры сложена 
базальтами и  в редких случаях андезибазальтами, 
которые по  своим геохимическим характеристи-
кам являются полными аналогами вышеописан-
ных основных вулканитов нижней толщи. Эта 
толща по  уровню и  наполнению соответствует 
ранее выделенной Р.И.  Милькевич с  соавторами 
нижней толще (Милькевич и др., 2003) и комати-
ит-толеитовой стратотектонической ассоциации 
по  А.И.  Слабунову (2008). Для метавулканитов 
характерны недифференцированные спектры 
распределения РЗЭ и отсутствие ниобиевых мини-
мумов (рис. 6 Iг, 6 IIг), что свойственно базальтам 
срединно-океанических хребтов (Sun, McDonough, 
1989). Часть базальтов при этом обогащена круп-
ноионными литофильными элементами (рис.  6 
IIг), что позволяет предположить в  расплавах ба-
зальтов небольшую примесь корового компонента. 
На  дискриминационной диаграмме Zr/Y-Nb/Y 
(рис.  12а) фигуративные точки пород попадают 
в  поле составов, близких к  веществу примитив-
ной мантии. Перечисленные геохимические 
характеристики основных вулканитов средней 
толщи свидетельствуют в пользу их океанической 
природы. Они, скорее всего, являются продукта-
ми глубинного плавления мантийного субстрата 
и  могли формироваться в  рифтогенной обста-
новке. Р.И.  Милькевич с  соавторами (Милькевич 
и  др., 2003) предположили, что данный комплекс 
образовался скорее в условиях заостроводужного, 
чем срединно-океанического спрединга.

Можно предложить два альтернативных вари-
анта интерпретации геодинамических обстановок, 
в которых были сформированы нижняя и средняя 
толщи. 

Ассоциация пород, включающая контрастные 
серии вулканитов, подобные встреченным в ниж-
ней толще Кичанской структуры, ближе всего 
к обстановкам современного эпиорогенного риф-
тогенеза и  формирование нижней толщи может 
знаменовать собой начало рифтогенного режима, 
который свойственен краевым подвижным поясам 
и развивается на месте уже ранее сформированных 
островных дуг с  образованием грабенов, пере-
растающих в  глубоководные котловины и  троги 

окраинных морей (Фролова, Бурикова, 1997). 
Таким образом, нижняя толща представляет собой 
сочетание более раннего (2788 ± 5 млн лет) остро-
водужного комплекса и  наложенного базитового 
(2766 ± 9  млн лет) рифтогенного. Максимальное 
развитие рифтогенеза связано с  формированием 
средней толщи метатолеитов. При этом два этих 
вулканогенных комплекса разделяет временной 
интервал в 20 млн лет.

Но возможна и  другая интерпретация. В  это 
же время (2785 ± 13  млн лет) севернее, в  смежной 
к  Кичанской, архейской Каликорвинской струк-
туре формируется похожая ассоциация пород, 
включающая метатолеиты (идентифицированные 
как продукты плавления мантийного субстрата) 
с  горизонтами островодужных известково-ще-
лочных метадацитов и  метаграувакк (Милькевич 
и  др., 2007). Авторы указанной статьи пришли 
к  выводу, что подобная ассоциация пород могла 
образоваться в переходных условиях — между эта-
пом спрединга и началом островодужного режима. 
Такая же геодинамическая обстановка могла иметь 
место и  во время формирования нижней толщи 
Кичанской структуры.

С точки зрения авторов настоящей статьи пер-
вый вариант интерпретации более предпочтителен.

Верхняя толща соответствует средней и верхней 
толщам, описанной ранее Р.И.  Милькевич с  со-
авторами (Милькевич и др., 2003), и стратотекто-
нической ассоциации средне-кислых вулканитов 
(Слабунов, 2008). Она представлена комплексом 
вулканитов, дифференцированных по  составу 
от базальтов до дацитов, с преобладанием кислых 
и средних разностей. Породы отличаются высоки-
ми содержаниями Al2O3 (16–20 мас.%), Sr (500–900 
мкг/г), Ba (600–800 мкг/г), низкими концентра-
циями Y (7–19 мкг/г), Yb (0.4–1.9 мкг/г), Nb (4–10 
мкг/г) и  высокими Sr/Y отношениями (30–120) 
(рис. 4, 5, табл. 2), что роднит их с кайнозойски-
ми адакитами  — индикаторами субдукционных 
обстановок (Defant, Drummond, 1990). Преобла-
дающие в  разрезе дациты и  большая часть анде-
зитов принадлежат известково-щелочной серии 
(рис. 3б). Находящиеся в подчиненном количестве 
метабазальты и андезибазальты и часть андезитов 
занимают промежуточное положение между поля-
ми известково-щелочной и толеитовой серий. Все 
разности (от базальтов до дацитов) имеют сходные 
хорошо дифференцированные спектры распреде-
ления РЗЭ и  отчетливые Nb минимумы (рис.  9), 
характерные для вулканитов современных остро-
водужных систем и  активных континентальных 
окраин. Островодужная природа изученных вулка-
нитов подтверждается также близостью к составам 
вулканитов островных дуг на дискриминационных 
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диаграммах Y–Nb и  Yb–Ta для средних и  кислых 
разностей (рис. 12 б, г) и Zr/Y-Nb/Y — для основ-
ных составов (рис. 12а).

В легендах к  государственным геологическим 
картам Карелии (Государственная…, 2012, 2013) 
описанная выше ассоциация метавулканитов 
верхней толщи Кичанской структуры была отне-
сена к  хизоварской свите тикшеозерской серии 
неоархея  и  сопоставлялась со  стратотипическим 
разрезом этой свиты, изученном в  пределах 
Хизоваарской зеленокаменной структуры Севе-
ро-Карельского пояса с возрастом 2.78–2.82 млрд 
лет (Бибикова и др., 2003). Полученные авторами 
настоящей статьи геохронологические данные 
не  согласуются с  такой точкой зрения. Формиро-
вание средне-кислых вулканитов верхней толщи 
в  пределах Кичанской структуры происходило 
в более позднее время на этапе 2.72–2.74 млрд лет.

Магмы, из  которых кристаллизовались сред-
не-кислые вулканиты верхней тощи, в разной сте-
пени обогащены древним коровым материалом. 

Для метадацита (пр. 1019/2), отобранного 
из  основания разреза, возраст кристаллизации 
составил 2738 ± 7  млн лет. Его Sm-Nd модельный 
возраст 2.84 млрд лет и εNd = 2.67 (табл. 4) позволя-
ют говорить о том, что промежуток времени между 
отделением исходного расплава от мантии и после-
дующей эволюцией пород в коровых условиях был 
непродолжительным.

Метатуфы дацита (пр. 1090) имеют близкий воз-
раст кристаллизации 2735 ± 7  млн лет. Их Sm-Nd 
модельный возраст 3 млрд лет и значение εNd = 0.4 
(табл. 4) указывают на присутствие в материнских 
расплавах значительной доли древнего корового 
материала.

Андезидациты (пр. 1117/3), излившиеся на  за-
ключительных этапах вулканической деятельности 
в  2716 ± 7  млн лет, имеют Sm-Nd модельный воз-
раст 2.89 млрд лет и εNd = 1.73 (табл. 4), что свиде-
тельствует о меньшей примеси древнего корового 
материала.

Перечисленные значения возраста согласу-
ются с  уже имеющимися для вулканитов этой 
толщи возрастами: андезитового метатуфа 
2735 ± 20 млн лет (Милькевич и др. 2007) и метаан-
дезита 2720 ± 20 млн лет (Левченков и др., 2003).

Комплексное изучение U-Pb и Sm-Nd изотоп-
ных систем позволили сделать предположение 
о возможных источниках пород каждой из изучен-
ных толщ. Магмообразующие очаги для толеито-
вых метабазальтов нижней толщи располагались, 
скорее всего, в  мантии, а  кислые метавулканиты 
были выплавлены из пород с непродолжительной 

коровой предысторией. Метавулканиты верхней 
толщи произошли из  разных источников в  зоне 
субдукции. Базальтовые расплавы, вероятнее 
всего, были получены при частичном плавлении 
перидотитов мантийного клина, а  кислые рас-
плавы имеют разную примесь древнего корового 
материала и  могли возникнуть путем частичного 
плавления субдуцирующей океанической коры.

Геохимические характеристики дифференци-
рованной серии вулканитов верхней толщи, де-
монстрирующие сочетание средне-кислых вулка-
нитов с признаками адакитов и богатыми ниобием 
базальтами и  андезибазальтами, свидетельствуют 
в пользу формирования толщи в условиях, близких 
к  обстановкам зрелых островных дуг кайнозоя, 
а, возможно, и  перехода к  обстановке активной 
континентальной окраины. К  такому выводу 
в  свое время пришли Р.И.  Милькевич с  соавто-
рами (2003). Подобные неоархейские ассоциации 
с возрастом 2.7 млрд лет установлены и на других 
континентах, например, в зеленокаменных поясах 
провинции Сьюпириор, Канада (Hollings et al., 
2000; Hollings, Kerrich, 2000; Polat., Kerrich., 2000).

Представленные в  настоящей статье новые 
данные по геохимии и возрасту супракрустальных 
пород Кичанской структуры в  целом согласуются 
и  существенно дополняют ранее опубликован-
ные (Милькевич и  др., 2003, 2007), подтверждая 
высказанное этими авторами предположение 
о  формировании изученной вулканической ассо-
циации пород Кичанской структуры в  результате 
последовательной эволюции магматизма от стадии 
более ранней островодужной обстановки и после-
дующего  рифтогенеза до  обстановки активной 
континентальной окраины.

 В палеопротерозое зеленокаменные образова-
ния Кичанской структуры подверглись метамор-
физму в условиях амфиболитовой и эпидот-амфи-
болитовой фаций. Этот этап определен по близким 
значениям U-Pb возраста циркона в  двух пробах 
метавулканитов: 1788 ± 4  млн лет (настоящая ста-
тья, рис. 1) и 1796 ± 6 млн лет (Мыскова и др., 2022), 
и возраста титанита — 1786 ± 11 млн лет (Мыскова 
и др., 2022).

ВЫВОДЫ
1. В основании разреза Кичанской структуры 

архейского Тикшеозерского зеленокаменного 
пояса выделена новая толща. Она представлена 
метаморфизованной в  условиях амфиболитовой 
фации бимодальной серией, включающей два 
типа вулканитов: основные (толеитовые базальты 
и  андезибазальты) и  кислые (дациты и  риолиты), 
в  подчиненном количестве присутствуют мета-
граувакки. 
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2. В разрезе Кичанской структуры выделены 
три толщи и  установлена примерная продолжи-
тельность формирования каждой из  них. Для 
нижней толщи этот интервал составляет прибли-
зительно 20 млн лет с 2788 ± 5 до 2766 ± 9 млн лет. 
О возможной продолжительности этапа формиро-
вания средней толщи толеитовых метабазальтов 
можно судить приблизительно, на основании кос-
венных данных — как промежутка времени между 
излияниями вулканитов нижней и  верхней толщ 
(с 2766 ± 9 до 2738 ± 7 млн лет). На заключительном 
этапе такой же продолжительности, как и первый 
(около 20  млн лет), с  2738 ± 7 до  2716 ± 7  млн лет 
происходило формирование ассоциации вулкани-
тов верхней толщи.

3. Верхняя толща средне-кислых вулканитов 
Кичанской структуры, сопоставляемая рядом ис-
следователей с  зеленокаменными образованиями 
архейской Хизоваарской структуры, сформирова-
на в более позднее время (на этапе 2.72–2.74 млрд 
лет), и не может рассматриваться в качестве анало-
га хизоварской свиты.

4. Супракрустальные образования Кичанской 
структуры претерпели метаморфические преоб-
разования в  условиях амфиболитовой фации 
на этапе 1786 ± 11 — 1796 ± 6 млн лет.

Авторы выражают искреннюю благодарность 
Г.П.  Плескач за  помощь в  оформлении графического 
материала, а также рецензентам и научному редак-
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KICHAN STRUCTURE OF THE ARCHEAN TIKSHEOZERO GREENSTONE 
BELT OF THE FENNOSCANDINAVIAN SHIELD IN THE LIGHT OF NEW 

GEOCHEMICAL AND GEOCHRONOLOGICAL DATA

© 2024    T. A. Myskovaa, *, A. S. Nikonovab, K. A. Nikonovb, I. A. Zhitnikovab, P. A. Lvova, b

aInstitute of Precambrian Geology and Geochronology RAS,  
Nab. Makarova, 2, St. Petersburg, 199034 Russia 

bA.P. Karpinsky Russian Geological Research Institute,  
Sredny prospect, 74, St. Petersburg, 199106 Russia  

*e-mail: tmyskova@gmail.com

Received February 07, 2024; revised May 14, 2024; accepted May 21, 2024 

New geological, geochemical, and geochronological (U-Pb zircon) data obtained on the greenstone rocks of the 
Kichany structure from the Archean Tiksheozero greenstone belt made it possible to clarify and supplement the 
previously proposed stratification schemes. The composition of the identified sequences, the order and duration 
of their formation have been specified. The Archean supracrustal rocks are divided into three sequences. The 
lower sequence (previously not identified) is represented by a bimodal series: tholeiitic metabasalts and felsic 
metavolcanics, with subordinate metagraywackes. It has been formed for over 20 million years (from 2788 ± 5 to 
2766 ± 9 Ma). Sm–Nd data obtained on basaltic metaandesites (Sm–Nd model age 2.86 Ga and εNd = 2.92) indicate 
their mantle nature. Metarhyolites from the lower sequence with a Sm–Nd model age of 2.89 Ga and εNd = 2.59  
were generated from a source with a short residence time. The differentiated volcanic series of the upper 
sequence (from basalts to dacites) has been also formed for about 20 million years (2738 ± 7–2716 ± 7 Ma).  
The parental melts for the intermediate–felsic metavolcanics of the upper sequence are variably enriched in 
ancient crustal matter. The oldest rocks with a Sm–Nd model age of 2.84 Ga and εNd = 2.67 were formed during 
the Early Neoarchean crust-forming event. The younger rocks have a different contribution of ancient crustal 
material: significant contribution for dacites (Sm–Nd model age of 3 Ga and εNd = 0.4) and less significant 
contribution for dacitic andesites (Sm–Nd model age of 2.89 Ga and εNd = 1.73). In the Paleoproterozoic 
(from 1786 ± 11 to 1796 ± 6 Ma), the supracrustal rocks of the Kichany structure underwent metamorphic 
transformations.

Keywords: Fennoscandian shield, Archaean, geochemistry, U-Pb age
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Создана база данных по  летучим компонентам флюидных включений в  минералах, включаю-
щая в  настоящее время 12470 анализов из  480 публикаций. Рассчитан средний состав газовой фазы 
флюидов, формировавших гидротермальные месторождения в разные геологические периоды Земли — 
от архея до кайнозоя. Дан краткий обзор используемых методов, их возможных ошибок и ограниче-
ний. Прослежены особенности газового состава флюидов для более 300 рудных месторождений Au, 
Sn, W, Cu, Pb, Zn, Sb, Mo, U. Главным газовым компонентом природных флюидов в  земной коре 
независимо от геологического возраста является углекислый газ. В меньшем количестве присутствует 
восстановленная форма углерода, представленная метаном, а также азот. Из компонентов, присутству-
ющих в подчиненных количествах, наиболее распространен сероводород. Как правило, в кайнозой-
ских флюидах содержание азота больше содержаний метана. В некоторых случаях такое соотношение 
наблюдается и  в докембрии. Величина отношения СО2/СН4, показателя окислительно-восстанови-
тельного состояния системы, заметно увеличивается от флюидов ранних периодов образования место-
рождений к более поздним.

Ключевые слова: флюидные включения, летучие компоненты, рудные месторождения, методы анализа 
газовой фазы, геологический возраст
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ВВЕДЕНИЕ
Среди методов, которые могут дать надежную 

информацию о  природных флюидах, их  составе, 
свойствах, эволюции в  пространстве и  времени, 
все большее применение получают методы изу-
чения флюидных включений в  минералах. Их 
использование дает свои результаты при совер-
шенствовании теории рудообразования и  реше-
нии практических вопросов поиска и  разведки 
месторождений полезных ископаемых (Bodnar et 
al., 2014; и  др.). Исследования флюидных вклю-
чений позволяют определять основные физико-
химические параметры природного минерало-
образования: температуры, давления, соленость, 
плотность и газовый состав флюидов, концентра-

ции элементов в растворах. По этой тематике еже-
годно публикуется много работ. Однако среди них 
крайне мало публикаций, сравнивающих состав 
минералообразующих флюидов разного возрас-
та. Известны только публикации, посвященные 
флюидам месторождений золота разного возраста 
(Прокофьев и др., 2017, 2018, 2020, 2022; Prokofiev, 
Naumov, 2020). Однако фактор времени очень 
важен при изучении рудообразующих процессов 
(Рундквист, 1997; и др.). Поэтому целью настоящей 
работы является обобщение и анализ накопленных 
в  мировой литературе данных о  газовом составе 
флюидов, формировавших рудные месторождения 
в течение всего геологического возраста Земли — 
от архея до кайнозоя. 
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КРАТКИЙ ОБЗОР АНАЛИТИЧЕСКИХ 
МЕТОДОВ ОПРЕДЕЛЕНИЯ ГАЗОВОГО 

СОСТАВА ФЛЮИДОВ
Несовершенство аналитических методов долго 

не  позволяло получать надежные данные о  кон-
центрации летучих компонентов, природа и форма 
нахождения которых представляют несомненный 
интерес.  Набор определяемых компонентов был 
ограничен сначала H2O и  CO2, затем он посте-
пенно, благодаря методу масс-спектрометрии 
(Ковалишин, 1965; Калюжный и  др., 1974; и  др.) 
расширялся, но  результаты выражались, в  основ-
ном, соотношениями компонентов. Новые 
возможности открылись с  появлением в  газовой 
хроматографии новых полимерных сорбентов, что 
позволило определять широкий набор газов и воду, 
т.е. перейти к прямому определению концентрации 
летучих компонентов во флюидных включениях 
(Миронова, 1973; Миронова и  др.,1982; Долгов 
и др., 1990; Takenouchi, 1991; Fu et al., 1993; и др.). 

Новый этап начался с появлением работ Г. Ро-
саско с  соавторами (Rosasco et al., 1976; Rosasco, 
Roedder, 1976; Наумов и др., 1986; и др.), которые 
показали возможность и  перспективу примене-
ния метода спектроскопии комбинационного 
рассеяния (Раман-спектроскопии). В  отличие 
от  предыдущих валовых деструктивных методов, 
он позволяет анализировать отдельные включения 
без их  вскрытия. Но  этот метод имеет свои огра-
ничения и  недостатки, заключающиеся в  невоз-
можности анализа флуоресцирующих минералов, 
присутствии в изучаемых образцах углеводородов, 
которые легко разрушаются под действием лазер-
ного излучения (Guilhaumou, 1982). Кроме того, 
на  точность анализов влияет давление флюида 
(Dubessy et al., 1989). Невозможность одновремен-
ного определения воды дает только соотношения 
компонентов, не  позволяя рассчитать их  концен-
трации.

Выход был найден авторами работы 
(Dhamelincourt et al., 1979), которые показали, что 
используя объемные соотношения и  плотности 
индивидуальных фаз во флюидных включени-
ях, полученные при термо- и  криометрических 
замерах, и  результаты Раман-анализа газовой 
фазы, можно рассчитать валовой состав летучих 
в  минералообразующем флюиде. Эта процедура 
подробно описана в  работе (Konnerup-Madsen et 
al., 1985).

Сравнение результатов, полученных валовыми 
методами и анализом индивидуальных включений, 
проводилось многими авторами. Детально этот 
вопрос разобран в работах (Миронова и др., 1995; 
Миронова, 2010). Выводы, сделанные там, можно 

считать более общими. Любой подход к анализу га-
зовой фазы включений правомерен. Нужно только 
полностью отдавать себе отчет об их возможностях 
и  ограничениях. Раман-спектроскопией анализи-
руют крупные, более богатые газовой фазой инди-
видуальные включения, и в ней определяют компо-
ненты без учета их  составляющей, растворенной 
в жидкой фазе. Кроме того, нет уверенности, что 
эти включения достаточно представительны, имея 
такие же соотношения фаз, как и  синхронные 
с ними многочисленные мелкие включения.   

По анализу отдельных индивидуальных вклю-
чений трудно делать выводы о характере процесса 
рудообразования в  целом, поэтому отошедшие 
сейчас на  второй план валовые методы анализа 
флюидных включений (масс-спектрометрия и  га-
зовая хроматография) незаменимы при выявлении 
общих тенденций изменения газонасыщенности 
минералов, связанной с  относительной “откры-
тостью” отдельных геологических структур, 
сменой геологических обстановок, выявлении 
геохимичес ких аномалий и  понимании природы 
рудообразующих процессов.  

Первое крупное обобщение данных по  пара-
метрам природных минералообразующих флюидов 
было опубликовано в 1980 г. (Наумов В., Наумов Г., 
1980). Оно основывалось на  созданной авторами 
базе данных по  флюидным и  расплавным вклю-
чениям в минералах, куда, начиная с 1964 г., зано-
сились собственные и опубликованные в мировой 
литературе результаты исследования микровклю-
чений.

Начиная с  1994 г. эта база данных посте-
пенно переносилась в  компьютерную систему 
“Paradox for Windows”, составной частью которой 
стала таблица по  газовым компонентам. В  эту 
таблицу заносились значения, полученные ши-
роко распространенными методами анализа  — 
масс-спектрометрией, газовой хроматографией 
и  Раман-спектроскопией. Если одни и  те же об-
разцы или флюидные включения анализировались 
разными методами, то заносились все полученные 
результаты. Для соблюдения необходимого едино-
образия концентрации летучих компонентов вво-
дились в базу в мольных процентах. Если в статье 
количество летучих дано в других единицах, то там, 
где это возможно, оно пересчитывалось в мольные 
проценты. В  противном случае результаты в  базу 
данных не вводились.

В настоящее время в  базе данных по  составу 
летучих компонентов флюидных включений 
имеется 12470 определений из  480 публикаций. 
В  табл. 1 приведены результаты, полученные 
основными методами в разные временные пери-
оды. Отметим, что в эту таблицу включены толь-
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ко те публикации и соответственно определения, 
в которых есть данные о геологическом возрасте 
рудных месторождений. В  табл. 1 наглядно 
демонстрируется сказанное выше: химический 
анализ летучих компонентов флюидных включе-
ний в минералах все чаще встречается в мировой 
литературе и  все шире используется в  геохими-
ческих выводах. При этом Раман-спектрометрия 
является наиболее широко используемым мето-
дом.

ГАЗОВЫЙ СОСТАВ ФЛЮИДОВ РУДНЫХ 
МЕСТОРОЖДЕНИЙ  (ДАННЫЕ 

И ОБСУЖДЕНИЕ)
В предыдущих статьях мы обобщили данные 

мировой литературы по физико-химическим пара-
метрам (температуры, давления, соленость, плот-
ность растворов) и особенностям газового состава 
флюидов рудных месторождений Sn, W (Наумов 
и др., 2011), Au, Ag, Pb и Zn (Наумов и др., 2014), 
U (Наумов и  др., 2015), Cu и  Mo (Наумов и  др., 
2017), Sb, As и Hg (Наумов и др., 2018), флюорита 
и барита (Наумов и др., 2020). В этих публикациях 
не  учитывался геологический возраст месторо-
ждений. В  настоящей работе обобщены данные 
о газовом составе флюидов, формировавших более 
300 рудных месторождений с  учетом их  возраста. 
Полученные результаты представлены в табл. 2, где 
месторождения расположены в порядке убывания 
количества опубликованных данных. При малом 
количестве определений для некоторых элементов 
(Hg, As и др.) расчеты не проводились. 

В табл. 2 приведены результаты валовых 
и  индивидуальных анализов. Валовой состав мы 
пересчитали на состав газовой фазы (без учета во-
ды), чтобы можно было сопоставлять эти данные 
с  результатами по  индивидуальным включениям. 

Трудно ожидать полного совпадения результатов 
по причинам, указанным выше. Поэтому в табли-
це вычислены средние значения.

В серии работ (Прокофьев и  др., 2017, 2018, 
2020, 2022) мы обобщили литературные данные 
по  физико-химическим параметрам и  особенно-
стям химического состава флюидов золоторудных 
эндогенных месторождений разного возраста. 
Были выявлены характеристики газового состава 
рудообразующих флюидов во времени от  архей-
ских до кайнозойских месторождений. От древних 
флюидов к молодым заметно возрастает доля воды, 
а среди газовых компонентов — доля углекислоты. 
И соотношение СО2 /CH4 в кайнозойских флюидах  
многократно выше более древних. 

Из результатов, представленных в табл. 2, видно, 
что независимо от геологического возраста и руд-
ного элемента главным газовым компонентом ру-
дообразующих флюидов является углекислый газ. 
Далее по количеству следуют метан и азот, соотно-
шение между которыми  может быть разным. Так, 
во флюидах протерозоя азота больше, чем метана 
для месторождений вольфрама, полиметаллов, 
сурьмы и молибдена. В кайнозое азот преобладает 
во флюидах месторождений золота, полиметаллов, 
меди, сурьмы и молибдена. Отметим, что для сурь-
мяных месторождений азот всегда существенно 
преобладает над метаном, особенно в  кайнозое, 
и  соотношение CH4/N2 практически с  возрастом 
не меняется.  

Интенсивные исследования флюидных вклю-
чений все более убедительно свидетельствуют 
и  о  широком распространении углеводородов во 
всех типах гидротермальных и  метаморфических 
процессов. Возрастающий интерес к  таким ис-
следованиям объясняется тем, что они открывают 
путь к  выяснению окислительно-восстановитель-

Таблица 1. Количество публикаций и определений газового состава флюидов, формировавших рудные место-
рождения в разные периоды разными методами

Метод

1965 — 1979 1980 — 1994 1995 — 2009 2010 — 2023

I II I II I II I II

n % n % n % n %

МС 3 22 33 29 520 27 21 433 11 34 1223 25

ГХ 5 39 58 26 384 20 53 775 20 34 613 13

РС 1 6 9 81 1043 53 125 2584 68 106 3002 62

Всего 9 67 100 136 1947 100 199 3792 100 174 4838 100

Примечания.   I —  количество публикаций, II и n — количество определений, % — доля определений, полученных данным методом, 
МС — масс-спектрометрия, ГХ — газовая хроматография, РС — Раман-спектроскопия.
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Таблица 2. Газовый состав флюидов, формировавших рудные месторождения Au, Sn, W, Pb, Zn, Cu, Sb, Mo 
в разные геологические периоды (от архея до кайнозоя)

Возраст
месторожде-

ний

Количество
Метод

Содержание, мол.%
СО2/ СН4 СН4/N2n1 n2 СО2 CH4 N2 H2S

Золоторудные месторождения

Ar 13 386 1 82.3 15.3 2.3 0.1 — —

15 393 2 66.4 29.0 4.6 0.02 — —

28 779 1+2 74.4* 22.1* 3.4* 0.06* 3.4* 6.3*

Pr 28 1257 1 80.8 10.3 8.9 0.03 — —

19 314 2 86.7 5.5 5.5 2.3 — —

47 1571 1+2 83.7 7.9 7.2 1.2 10.6 1.1

Pz 36 902 1 71.2 17.6 11.1 0.1 — —

57 1132 2 83.6 9.9 5.9 0.6 — —

93 2034 1+2 77.4 13.8 8.5 0.3 5.6 1.6

Mz 22 228 1 76.1 14.6 9.0 0.3 — —

39 1322 2 85.6 10.4 4.0 0.0 — —

61 1550 1+2 80.9 12.5 6.5 0.1 6.5 1.9

Cz 8 79 1 87.7 0.7 6.5 5.1 — —

26 539 2 70.8 12.2 14.6 2.4 — —

34 618 1+2 79.3 6.4 10.6 3.7 12.4 0.6

Оловорудные месторождения

Ar 1 27 2 81.6 6.6 11.8 0.0 — —

Pr 2 29 1 41.5 43.0 15.3 0.2 — —

1 1 2 89.7 10.3 — — — —

3 30 1+2 65.6 26.7 7.6 0.1 2.5 3.5

Pz 10 90 1 42.0 40.4 17.5 0.1 — —

15 204 2 64.1 15.6 18.8 1.5 — —

25 294 1+2 53.1 28.0 18.1 0.8 1.9 1.5

Mz 9 106 1 48.1 28.2 23.7 0.0 — —

10 206 2 84.4 8.9 6.7 0.0 — —

19 312 1+2 66.2 18.6 15.2 0.0 3.6 1.2

Cz 1 2 2 58.0 24.7 17.3 0.01 — —

Вольфрамовые месторождения

Pr 3 38 1 53.0 20.9 26.1 — — —

7 9 2 37.0 6.7 56.3 — — —

10 47 1+2 45.0 13.8 41.2 — 3.3 0.3
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Возраст
месторожде-

ний

Количество
Метод

Содержание, мол.%
СО2/ СН4 СН4/N2n1 n2 СО2 CH4 N2 H2S

Pz 14 183 1 55.4 34.7 9.8 0.1 — —

15 156 2 70.5 18.7 10.1 0.7 — —

29 339 1+2 63.0 26.7 9.9 0.4 2.4 2.7

Mz 9 110 1 69.9 12.1 17.8 0.2 — —

7 80 2 78.0 14.4 7.6 0.0 — —

16 190 1+2 74.0 13.2 12.7 0.1 5.6 1.0

Cz 2 10 1 93.7 2.2 4.1 — — —

1 12 2 96.3 3.7 0.0 — — —

3 22 1+2 95.0 3.0 2.0 — 31.7 1.5

Полиметаллические месторождения

Ar 1 27 2 81.6 6.6 11.8 0.0 — —

Pr 3 26 1 84.9 1.2 13.9 — — —

1 4 2 100.0 — — — — —

4 30 1+2 92.4 0.6 7.0 — — 0.1

Pz 5 99 1 58.0 21.2 20.8 0.01 — —

12 249 2 80.1 14.7 4.9 0.3 — —

17 348 1+2 69.0 18.0 12.8 0.2 3.8 1.4

Mz 4 37 1 44.4 54.7 0.9 0.0 — —

5 49 2 60.9 21.7 17.4 — — —

9 86 1+2 52.6 38.2 9.2 — 1.4 4.2

Cz 3 11 1 98.4 0.4 1.2 0.0 — —

12 146 2 69.6 4.3 17.4 8.7 — —

15 157 1+2 84.0 2.4 9.3 4.3 35.0 0.3

Медные месторождения

Ar 1 27 2 81.6 6.6 11.8 0.0 — —

Pr 4 24 1 28.5 50.7 20.8 — — —

6 119 2 91.9 4.7 3.4 0.01 — —

10 143 1+2 60.2 27.7 12.1 0.01 2.2 2.3

Pz 3 42 1 69.1 22.0 8.8 0.1 — —

8 118 2 45.2 42.9 10.7 1.2 — —

11 160 1+2 57.1 32.5 9.8 0.6 1.8 3.3

Mz 5 42 1 68.0 15.4 14.3 2.3 — —

7 90 2 75.0 5.0 20.0 0.0 — —

12 132 1+2 71.5 10.2 17.1 1.2 7.0 0.6

Cz 8 99 2 82.5 1.2 12.8 3.5 — —

Таблица  2. Продолжение
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Возраст
месторожде-

ний

Количество
Метод

Содержание, мол.%
СО2/ СН4 СН4/N2n1 n2 СО2 CH4 N2 H2S

Сурьмяные месторождения

Pr 1 21 1 43.7 22.5 33.8 — — —

1 5 2 37.6 10.5 51.9 — — —

2 26 1+2 40.7 16.5 42.8 — 2.5 0.4

Pz 2 29 1 46.1 15.5 38.4 — — —

3 22 2 94.0 1.5 4.5 0.00 — —

5 51 1+2 70.0 8.5 21.5 — 8.2 0.4

Mz 1 4 1 87.0 1.0 12.0 — — —

6 103 2 41.7 15.8 42.3 0.2 — —

7 107 1+2 64.4 8.4 27.1 0.1 7.7 0.3

Cz 3 56 1 80.7 5.2 14.1 — — —

2 14 2 60.2 0.0 39.8 — — —

5 70 70.5 2.6 27.0 — 27.1 0.1

Молибденовые месторождения

Ar 1 27 2 81.6 6.6 11.8 0.0 — —

Pr 1 42 2 90.0 3.0 5.0 2.0 — —

Pz 1 10 1 65.7 0.0 34.3 — — —

7 130 2 75.2 23.5 1.3 — — —

8 140 1+2 70.5 11.7 17.8 — 6.0 0.7

Mz 3 15 1 97.0 0.0 3.0 — — —

3 12 2 61.0 0.8 38.1 0.1 — —

6 27 1+2 79.0 0.4 20.5 — 198 0.02

Cz 1 2 2 68.7 0.0 4.8 26.5 — —

Примечания. Возраст месторождений: Ar — архей, Pr — протерозой, Pz — палеозой, Mz — мезозой, Cz — кайнозой; n1 — количество 
публикаций, n2 — количество определений;  метод: 1 — Раман- спектроскопия, 2 — газовая хроматография и масс-спектрометрия; * — 
среднее значение содержаний газов и их отношений.

ных свойств минералообразующих сред, возмож-
ных форм переноса рудных элементов и  условий 
рудообразования.

Исследователи нередко ставят перед собой 
чрезвычайно трудоемкую задачу полного разделе-
ния углеродсодержащих веществ и  идентифика-
цию индивидуальных соединений (Shaparenko et 
al., 2021, 2023 и  др.). Ими было установлено, что 
по  данным хромато-масс-спектрометрического 
анализа в составе рудообразующих гидротермаль-
ных флюидов, наряду с предельными углеводоро-

дами, присутствуют и  другие углеводороды, сум-
марное содержание которых нередко выше, чем 
содержание метана. Однако деструктивные методы 
вскрытия включений при валовых анализах из-за 
низкой термической стабильности углеводородов 
не позволяют точно установить корреляцию между 
составом образующихся продуктов и исходных ве-
ществ. Более надежной характеристикой является 
суммарное содержание углеводородов, для чего 
ранее был предложен пирохроматографический 
метод определения углеводородов без их хромато-
графического разделения (Миронова и др., 1985).

Таблица  2. Окончание
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Согласно термодинамическим данным наи-
более устойчивы из  углеводородов алканы, а  из 
них — метан. Поэтому как показатель окислитель-
но-восстановительных условий в  таблицах содер-
жаний газовых компонентов присутствует графа 
соотношения СО2 /CH4.

Данные о газовом составе золотоносных флюи- 
дах разных геологических периодов могут быть 
связаны с особенностями процесса формирования 
атмосферы Земли. По современным данным кис-
лород в атмосфере Земли начал появляться вблизи 
границы архея и протерозоя (Lyons et al., 2014). Су-
ществуют разные представления о происхождении 
азота в атмосфере Земли (Сорохтин, Ушаков, 2002; 
и др.). Имеется гипотеза о поступлении части азота 
в  атмосферу при его дегазации из  мантии. Наши 
данные (табл. 2; Прокофьев и  др., 2017) согласу-
ются с  последней гипотезой и  свидетельствуют 
об  интенсивной дегазации азота из  недр Земли 
в протерозое.

По сероводороду, следующему по  распростра-
ненности летучему  компоненту, данных в литера-
туре гораздо меньше. В силу своей агрессивности, 
реакционной способности и  малому содержанию 
сероводород не  поддается надежному определе-
нию, особенно при валовых методах анализа, где 
очень вероятна опасность вторичных реакций. Тем 
не менее, как видно из табл. 2, для месторождений 

Au, Pb, Zn, Cu и  Mo во флюидах  кайнозойских 
месторождений содержание H2S на порядок выше, 
чем в более ранних флюидах. А для золоторудных 
и полиметаллических месторождений содержание 
сероводорода становится даже соизмеримо с  со-
держанием азота. На  возможность существова-
ния в  природе сероводорода высокой плотности 
указывал еще  В.И.  Вернадский: «В  земной коре 
на  некотором расстоянии от  земной поверхности 
сероводород должен не  раз сгущаться» (ссылка 
в  статье Прокофьев и  др., 1990). Обзор работ 
по флюидным включениям с сероводородом (Про-
кофьев и др., 1990)  показал его широкое участие 
в  гидротермальных процессах, когда он из  следо-
вых компонентов переходит в  основные, образуя 
включения чистого сероводорода или смеси (CO2 + 
H2S) (Norman et al., 1976; Dubessy et al., 1984; и др.).

Изученные довольно подробно  урановые ме-
сторождения разных регионов и возраста не вошли 
в  табл. 2 по  следующим причинам. Химический 
состав летучих в  минералах этих месторождений 
удивительно разнообразен: водно-углекислые 
флюиды, сложные многофазные флюиды с высо-
кой плотностью сероводорода, флюиды с газовой 
фазой из  практически чистого кислорода или 
водорода со  следами метана (Dubessy et al., 1988; 
Derome et al., 2003; Eglinger et al., 2014; и др.). Отве-
чает ли этот состав моменту захвата включения или 
является результатом радиохимических реакций 

Таблица 3. Газовый состав флюидов, формировавших месторождения урана в разные геологические периоды 
(от архея до мезозоя)

Возраст
Количество Метод Содержание, мол.% СО2 / СН4

n1 n2 СО2 CH4 N2 H2S H2 CO O2

Ar 1 1 1 9.4 79.3 10.7 0.6 — — — —

1 12 2 43.7 49.1 6.6 0.6 — — — —

2 13 1+2 26.5 64.2 8.7 0.6 — — — 0.4

Pr 7 169 1 15.9 14.9 9.9 — 37.1 — 22.2 —

5 163 2 28.8 3.4 5.1 8.5 22.0 28.8 3.4 —

12 332 1+2 22.4 9.2 7.5 4.2 29.5 14.4 12.8 2.4

Pz 1 93 1 57.9 — 23.2 — 4.2 0.4 14.3 —

1 47 2 90.1 9.9 — — — — — —

2 140 1+2 74.0 5.0 11.6 — 2.1 0.2 7.1 14.8

Mz 2 14 1 97.6 0.1 2.1 0.1 0.1 — — —

2 85 2 94.0 1.5 — 1.5 1.5 — 1.5 —

4 99 1+2 95.8 0.8 1.0 0.8 0.8 — 0.8 119.7

Примечания. n1 — количество публикаций, n2 — количество определений.
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в зоне природного ядерного реактора на урановых 
месторождениях –вопрос пока остается открытым. 
Для этих месторождений потребовалась другая 
таблица, где представлена информация о  широ-
ком наборе газовых компонентов в  их флюидных 
включениях (табл. 3). 

Количество данных о газовом составе минера-
лообразующих флюидов урановых месторождений 
пока явно недостаточно для общих выводов. Тем 
не менее, первые выводы сводятся к следующему. 
Преобладание углекислоты в  составе летучих 
не  всегда является специфической характеристи-
кой ураноносных флюидов. Основным компо-
нентом может быть метан или водород. Заслужи-
вает внимания постоянное присутствие заметных 
количеств сероводорода. Обогащение водородом 
и  кислородом (а  также СО) флюидных включе-
ний в  минералах протерозойских месторождений 
по  сравнению с  палеозойскими и  мезозойскими 
(табл. 3), может свидетельствовать о  радиоген-
ной природе этих компонентов. Интересно, что 
соотношение CO2/CH4, показателя окислитель-
но-восстановительного состояния этой сложной 
системы, увеличивается на порядок уже в мезозое.

К сожалению, статистика не всегда достаточно 
представительна, поэтому можно считать, что 
выводы этой статьи предварительны и  требуют 
дальнейшей работы в  этом направлении. Однако 
проведенные исследования показали наличие 
некоторых глобальных тенденций в изменении со-
става газовой компоненты минералообразующих 
флюидов рудных месторождений в геологической 
истории Земли.

ВЫВОДЫ
1. На  основании созданной авторами базы 

данных по  летучим компонентам флюидных 
включений в  минералах, включающей в  настоя- 
щее время 12470 анализов из  480 публикаций, 
рассчитан средний состав газовой фазы флюидов, 
формировавших гидротермальные месторождения 
в разные геологические периоды Земли — от архея 
до кайнозоя.

2. Дан краткий обзор используемых методов, 
их  возможных ошибок и  ограничений. Просле-
жены особенности газового состава флюидов для 
более 300 рудных месторождений золота, олова, 
вольфрама, меди, свинца и цинка, сурьмы, молиб-
дена, урана.

3. Главным газовым компонентом природных 
флюидов в земной коре независимо от геологиче-
ского возраста является углекислый газ. В меньшем 
количестве присутствует восстановленная форма 
углерода, представленная метаном, а также азот. Из 

компонентов, присутствующих в подчиненных ко-
личествах, наиболее распространен сероводород. 
Как правило, в  кайнозойских флюидах содержа-
ние азота больше содержаний метана. В некоторых 
случаях такое соотношение наблюдается и  в до-
кембрии. Величина отношения СО2/СН4, показа-
теля окислительно-восстановительного состояния 
системы,  заметно увеличивается от флюидов ран-
них периодов образования месторождений к более 
поздним.

Авторы готовы по запросу читателя прислать ему 
интересующие конкретные данные по этой статье.

Авторы благодарны рецензентам С.Г.  Кряжеву, 
А.А. Томиленко и научному редактору О.А. Луканину 
за  ценные советы, которые смогли  улучшить руко-
пись статьи.

Работа выполнена в рамках тем Государственно-
го задания ГЕОХИ РАН и ИГЕМ РАН. 
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An original database compiled by the authors on volatile components of mineral-hosted fluid inclusions currently 
includes 12 470 analyses from 480 publications and was used to calculate the average gas phase composition 
of fluids that formed hydrothermal deposits throughout the Earth’s geological evolution, from the Archean to 
Cenozoic. The paper reviews the methods used in the study, their potential errors, and limitations. Characteristics 
of the gas composition of fluids are traced for more than 300 ore deposits of Au, Sn, W, Cu, Cu, Pb, Zn, Sb, Mo, 
and U. The dominant volatile component of natural mineralizing fluids in the Earth’s crust is carbon dioxide, 
regardless of the geologic age. The fluids contain subordinate amounts of reduced carbon species (methane) and 
nitrogen, as well as minor amounts of hydrogen sulfide and some other gases. The Cenozoic fluids commonly 
contain more nitrogen than methane. These relations are occasionally also found in the Precambrian fluids. 
The CO2/CH4 ratio as an indicator of the redox state of the system notably increased over the Earth’s geological 
history.

Keywords: fluid inclusions, volatile components, ore deposits, methods of gas phase anaalysis, geological age
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