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На примере “природной лаборатории” – эоценовых гранитов массива Раумид, насчитывающего
восемь фаз внедрения, рассмотрены процессы кристаллизационной дифференциации, ретроград-
ного изотопного обмена и автометаморфизма. Работа основана на комплексном (изотопно-кисло-
родном, петрографическом, геохимическом) изучении представительных образцов каждой из фаз
внедрения массива. Проведены изотопные и геохимические исследования породообразующих ми-
нералов (Qz, Pl, Kfs, Bt), а также их разностей, имеющих визуальные признаки постмагматических
изменений. Геохимические черты гранитов массива Раумид соответствуют как гранитам А-типа,
так и высокофракционированным гранитам I-типа. Показано, что породы массива Раумид не явля-
ются аналогом эоценовых гранитоидов террейна Цяньтан в Центральном Тибете и Ванчского ком-
плекса, как это предполагалось ранее (Chapman et al., 2018). Проведена оценка условий дифферен-
циации кислых расплавов, сформировавших плутон Раумид (Т = 750–800°С, Р = 4.5–7.8 кбар с пре-
имущественной кристаллизацией Pl). Внедрение расплавов в гипабиссальную зону становления
плутона протекало как минимум в два этапа: ранний (γ1–γ3) и поздний (γ4–γ8), хотя, возможно, что
породы γ7 и γ8 фаз относились к отдельному этапу. Температура закрытия изотопной системы кис-
лорода кварца (Тq) варьирует от 420 до 610°С. Рассмотрено влияние многофазного внедрения рас-
плавов на Тq и кажущиеся скорости остывания. Изучение измененных и неизмененных разностей
минералов показало, что автометаморфизм частично перекрывался по времени с ретроградным
изотопным кислородным обменом в остывающей породе. Моделирование изменения величины
δ18О полевых шпатов при соссюритизации Pl и каолинитизации Kfs описывает наблюдаемые изо-
топные параметры минералов при ограниченном содержании водного флюида (отношение флю-
ид/минерал 0.3–0.05), который мог отделяться при остывании пород плутона Раумид.

Ключевые слова: массив Раумид, изотопный состав кислорода, δ18О, изотопная термометрия, ретро-
градный изотопный обмен, граниты, дифференциация, остывание пород, диффузия, автометамор-
физм
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ВВЕДЕНИЕ

Граниты имеют ключевое значение для пони-
мания процессов дифференциации вещества
Земли (Wu et al., 2003; Brown, 2013 и др.). Способ-
ность несовместимых элементов накапливаться
при дифференциации расплавов определяет ак-
туальность изучения гранитов и для рудной гео-
логии (Wu et al., 2017; Lee, Morton, 2015). Однако
граниты – крайне сложный объект для исследо-
ваний в связи с особенностью их минерального
состава. В них мало или вообще отсутствуют ми-

нералы, пригодные для геохимической термоба-
рометрии (Anderson, 1996), хотя в последнее вре-
мя многие исследователи опираются на изучение
химических и изотопных особенностей редких и
акцессорных минералов гранитов (например,
циркона: King et al., 2004; Zhang et al., 2020; Savko
et al., 2019; Wei et al., 2002 и др.).

Изотопная геохимия кислорода играет важную
роль в изучении гранитов, хотя в этой области суще-
ствует целый ряд проблем. С одной стороны, мето-
ды изотопно-кислородной термометрии породооб-
разующих минералов позволяют судить о процессах
генерации и эволюции расплавов (дифференциа-
ции, контаминации), оценивать скорость остыва-
ния интрузивных тел и условия взаимодействия по-

В. Н. Волков

1 Дополнительная информация для этой статьи доступна
doi: 10.31857/S0869590323020024 для авторизованных поль-
зователей.
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род с флюидной фазой (см. обзоры, например, Val-
ley, 2001). С другой стороны, атрибутом гранитов
является ретроградный изотопный обмен, по-
скольку все их породообразующие минералы об-
ладают высокими скоростями диффузии кисло-
рода (Jenkin et al., 1994; Giletti, 1986 и др.). Кроме
того, гранитные расплавы могут содержать зна-
чительное количество воды, в присутствии кото-
рой не только особенно эффективно протекает
диффузионный обмен (Kohn, 1999), но и иници-
ируются процессы автометаморфизма. В отличие
от ретроградного обмена, последние сопровожда-
ются перекристаллизацией существующих и фор-
мированием новых минералов, за счет чего искажа-
ются не только первичные изотопные характери-
стики минералов, но и составы, приобретенные
при ретроградном обмене. Следовательно, для
корректной интерпретации изотопно-кислород-
ных данных важно дифференцировать процессы
автометаморфизма и диффузионного ретроград-
ного обмена.

Настоящая работа посвящена определению
возможностей изотопно-кислородной геохимии
породообразующих минералов гранитов в уста-
новлении условий и факторов, контролирующих
процессы формирования гранитного тела, вклю-
чая постмагматическую стадию. Для решения та-
кой задачи необходим объект, не измененный ме-
таморфическими событиями, без следов ассими-
ляции окружающих пород (например, Wei et al.,
2000; Дубинина и др., 2010) и взаимодействия с
внешним флюидом (Wei et al., 2002). В качестве
такого объекта нами был выбран расположенный
на Южном Памире массив Раумид, который
можно отнести к разряду уникальных природных
лабораторий. Граниты массива Раумид молодые
(35.5 ± 0.9 млн лет, Костицын и др., 2007б; Волков
и др., 2016), практически не затронутые процесса-
ми метаморфизма и вторичными изменениями.
Массив имеет историю становления, насчитыва-
ющую восемь фаз внедрения, породы которых
близки по химическому составу, а также по изо-
топным параметрам (например, по изотопному
составу Nd, Волков и др., 2016). Граниты массива
Раумид просты по минеральному составу (Qz + Pl +
+ Kfs + Bt), причем количественное соотношение
минералов в породах всех фаз внедрения почти
одинаково (Волков, Негрей, 1974; настоящая рабо-
та). Микроэлементный состав гранитов массива
Раумид показывает отсутствие признаков значимой
ассимиляции или взаимодействия с внешним флю-
идом (Костицын и др., 2007а).

Для гранитов массива Раумид отчетливо про-
явлены визуально различимые постмагматиче-
ские изменения полевых шпатов: измененный
плагиоклаз представлен мутными кристаллами с
агрегатами соссюрита, а калиевый полевой шпат –
мутными кристаллами с пелитизированными зо-
нами (Костицын, Волков, 1989; Шатагин, Волков,

2020). Изучение изотопного состава стронция в
прозрачном и мутном плагиоклазе показало, что
постмагматические изменения приводят к нару-
шению Rb-Sr изотопной системы минерала (Ша-
тагин, Волков, 2020). Если рассматривать граниты
массива Раумид как закрытую систему, то вариа-
ции величины δ18О в минералах должны описы-
ваться в рамках двух постмагматических процес-
сов – ретроградного диффузионного обмена и ав-
тометаморфизма. Идея нашего подхода состояла
в том, что следы ретроградного диффузионного
обмена могут сохраниться только в минералах, не
имеющих внешних признаков метасоматических
изменений и перекристаллизации. В породах мас-
сива Раумид к таким минералам можно отнести
кварц и неизмененные (прозрачные) разности по-
левых шпатов. Измененные при автометаморфизме
зерна полевых шпатов, вероятно, несут дополни-
тельный изотопный сигнал, приобретенный при
взаимодействии с флюидом. Таким образом, мас-
сив Раумид представляет уникальную возмож-
ность проследить процессы ретроградного обмена в
изучении неизмененных, а процессы автомета-
морфизма – при изучении измененных разностей
одних и тех же минералов.

ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА 
МАССИВА РАУМИД И ДАННЫЕ 

ПРЕДЫДУЩИХ ИССЛЕДОВАНИЙ

Массив Раумид, сложенный двуполевошпато-
выми биотитовыми гранитами, расположен на
северном склоне Рушанского хребта (Южный
Памир). Массив относят к Ванчскому комплексу
(Vanj complex) кислых пород эоценового этапа
магматизма на Памире и Тибете (42–36 млн лет),
формирование которого связывают с отры-
вом/деламинацией части литосферной мантии,
вызванным столкновением Индийской и Азиат-
ской плит (Chapman et al., 2018). Это событие,
возможно, имевшее пульсирующий характер, вы-
зывало периодический подток мантийного веще-
ства под утоненную область литосферы, что, в
свою очередь, инициировало эпизоды плавления
на разных структурных этажах коры (Ducea et al.,
2013). Среди гранитных тел Ванчского комплекса
плутон Раумид относится к наиболее молодым –
его формирование произошло в гипабиссальных
условиях 35.5 ± 0.9 млн лет назад (Костицын и
др., 2007б; Волков и др., 2016). Согласно данным
(Chapman et al., 2018), для гранитоидов Ванчского
комплекса характерны черты, присущие адаки-
там (высокие величины La/Yb и Sr/Y, обеднение
тяжелыми РЗЭ и Y, отсутствие отрицательной
аномалии Eu и т.д., например, Collins et al., 1982;
Castillo, 2012; Wang et al., 2021). Эти и другие харак-
теристики позволили авторам отнести гранитоиды
Ванчского комплекса к продуктам плавления дела-
минированной коры на глубинах более 50 км. Од-
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нако, согласно опубликованным данным (Кости-
цын и др., 2007а; Волков, 1990; Волков, Негрей,
1974) и результатам настоящей работы, состав по-
род массива Раумид не является типичным для
Ванчского комплекса, поскольку они лишены ка-
ких-либо адакитовых черт.

Последовательность фаз внедрения гранитных
расплавов (рис. 1), формировавших массив Раумид,
была прослежена по наличию ксенолитов, апо-
физ и жил, секущих породы более ранних эпизо-
дов внедрения (Волков, Негрей, 1974). Граниты
первой фазы внедрения (γ1) составляют около
10% вскрытой части массива и приурочены к его
краевым участкам. Они представляют собой мас-
сивные порфировидные среднезернистые грани-
ты и отличаются от пород остальных фаз внедре-
ния более высоким содержанием биотита (до 7%).
Граниты второй фазы внедрения (γ2), представ-
ленные крупнозернистыми светло-серыми поро-
дами порфировидной структуры, слагают внут-
реннюю зону массива, занимая до 60% объема ее
вскрытой части. Граниты третьей фазы внедре-
ния (γ3) слагают небольшие штоки и линейные
дайки протяженностью до несколько километров
и мощностью до несколько десятков и первых со-
тен метров. Размещение наиболее крупных даек
контролируется региональными разломами, мел-
кие тела приурочены преимущественно к трещи-
нам в породах γ1 и γ2. Породы γ3 составляют всего
1–2% от объема массива Раумид. Для них харак-
терно минимальное содержание биотита и мелко-
зернистая структура основной массы с резко вы-
деляющимися вкрапленниками полевых шпатов,
кварца и биотита.

Граниты четвертой фазы внедрения (γ4) обра-
зуют крупную кольцевую дайку, разомкнутую на
северо-востоке. Максимальная мощность ее в
южной части массива достигает 2.5 км. Граниты
γ4 локализованы среди пород γ1, γ2 и γ3 фаз внед-
рения и занимают около 20% вскрытой части мас-
сива Раумид. Для них характерна крупнозерни-
стая основная масса и почти полное отсутствие
порфировидных вкрапленников. Среднезернистые
порфировидные граниты пятой фазы внедрения
(γ5) расположены в северо-восточной части масси-
ва в виде сужающегося с глубиной штока, от апи-
кальной части которого отходит мощная пласто-
образная залежь. Эрозионным срезом граниты γ5
разделены на два изолированных выхода и зани-
мают около 6% объема плутона. Граниты шестой
фазы внедрения (γ6) занимают около 3% объема
массива. По составу и структуре они близки к поро-
дам γ5, но отличаются меньшим размером мине-
ральных зерен и несколько более высоким содержа-
нием плагиоклаза. Граниты седьмой и восьмой фаз
внедрения (γ7 и γ8) расположены в северо-восточ-
ной части массива и занимают менее 1% его объема.
Породы γ7 представлены массивными среднезерни-

стыми порфировидными, а породы γ8 – мелкозер-
нистыми афировыми гранитами.

Геохимические черты гранитов массива Рау-
мид описываются процессами “глубоко проте-
кавшей фракционной кристаллизации фельзито-
вых магм без очевидных следов контаминации”
(Костицын и др., 2007а). Действительно, процес-
сов контаминации, выраженных в сдвигах изо-
топного или элементного состава, для гранитов
массива Раумид не было установлено. Тем не ме-
нее в породах трех фаз внедрения из пяти присут-
ствуют ксенолиты как окружающих, так и более
глубинных пород (ороговикованных песчаников
и сланцев в γ1 и γ2, пород основного состава в γ1,
гнейсов и аляскитов в γ4, Волков, Негрей, 1974).
Однако, по-видимому, процесс захвата ксеноли-
тов не сопровождался их ассимиляцией или реак-
ционным взаимодействием с гранитными рас-
плавами. Согласно опубликованным результатам
ICP-MS анализа содержаний микроэлементов в
58 образцах гранитов массива Раумид, при пере-
ходе от пород первой фазы внедрения к послед-
ней (т.е. в ряду γ1–γ8) происходит эволюция мик-
роэлементного состава гранитов. Она состоит в
существенном накоплении Ta (2 → 62 ppm), Nb
(27 → 106 ppm), Rb (170 → 440 ppm), Pb (25 →
→ 85 ppm), Y (18 → 120 ppm), HREE, U (6 → 30 ppm),
Be (5 → 25 ppm), Cs (5 → 11 ppm) и Hf (2 → 9 ppm).
Одновременно отмечается снижение содержаний
Ba (320 → 16 ppm), Sr (127 → 2 ppm), Th (85 →
→ 18 ppm), Zr (207 → 30 ppm) и LREE. В том же
ряду происходит нарастание величины отрица-
тельной Eu-аномалии, примерно на порядок для
γ8 по сравнению с γ1. Общий вид спектров REE
при переходе от γ1 к γ8 изменяется не только в
сторону увеличения отрицательной Eu-анома-
лии, но и в сторону уменьшения концентраций
LREE и умеренного возрастания HREE. Значе-
ние La/Lu, нормированное на хондрит, уменьша-
ется от 10–15 в гранитах γ1 до 0.2–1 в гранитах γ8
(Костицын и др., 2007а). Изотопное отношение
(87Sr/86Sr)0 варьирует в гранитах массива Раумид
от 0.7067 до 0.7106 (Шатагин, Волков, 2020), в то
время как величина εNd(T) остается постоянной
(–4.0, Волков и др., 2016).

Граниты массива Раумид сложены кварцем,
К-Na полевым шпатом (микроклин-пертит),
плагиоклазом (олигоклаз), на долю которых при-
ходится примерно по 30 об. %, железистым био-
титом (2–4%) и редко встречающимися ортитом,
цирконом, апатитом, торитом, флюоритом, фер-
гюсонитом и монацитом. Для пород всех фаз
внедрения отмечаются видимые следы постмаг-
матических изменений минералов, однако общее
содержание измененных минералов составляет
всего 2–5 об. %. В шлифах отмечается присут-
ствие альбита пертитовых вростков и реакцион-
ных кайм на границах между зернами плагиокла-



352

ПЕТРОЛОГИЯ  том 31  № 4  2023

ДУБИНИНА и др.

Рис. 1. Расположение массива Раумид и его геологическая схема по (Волков, 1990). 
1–7 – (γ1–γ7) фазы внедрения гранитов, 8 – вмещающие породы, 9 – локализация образцов, обсуждаемых в настоя-
щей работе. Граниты γ8 фазы внедрения представлены мелкими телами, которые не различимы в масштабе данной
схемы.
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за и микроклина, реже – развитие мусковита и
флюорита. В гранитах γ4–γ8 фаз внедрения на-
блюдается хлоритизация биотита. Визуально
постмагматические изменения отчетливо прояв-
лены в полевых шпатах. Измененный плагиоклаз
представлен мутными кристаллами с агрегатами
соссюрита, а калиевый полевой шпат – мутными
кристаллами с пелитизированными зонами.

МАТЕРИАЛЫ И МЕТОДЫ АНАЛИЗА
Материалы

Для настоящей работы было выбрано по одно-
му представительному образцу породы каждой из
фаз внедрения. Локализация мест отбора образ-
цов показана на геологической схеме (рис. 1). По-
роды всех фаз внедрения (кроме γ8) обладают вы-
раженной порфировидной структурой (рис. 2а,
2б). В каждом из выбранных образцов был про-
анализирован валовый химический состав, мине-
ральный состав и изотопный состав кислорода
всех имеющихся разновидностей породообразу-
ющих минералов. В нашу задачу не входило изу-
чение акцессорных и редких минералов, которых
в гранитах массива Раумид содержится очень ма-
ло. В табл. 1 приведены данные о гранулометри-
ческом и минеральном составе изученных образ-
цов, из которых следует, что содержание породо-
образующих минералов в гранитах разных фаз
внедрения варьирует в пределах первых процен-
тов, за исключением γ1, где несколько повышено
содержание биотита (до 7 об. %) по сравнению с
породами остальных фаз внедрения (2–3%).

Все минеральные фракции для изотопного
анализа кислорода отбирались вручную под мик-
роскопом. Отбор фракций биотита (Bt), хлорити-
зированного биотита (Bt-Chl) и хлорита (Chl) для

изотопного анализа контролировался по цвету
зерен. Неизмененный Bt в гранитах массива Рау-
мид имеет красно-коричневый цвет, Chl является
ярко-зеленым, а зерна Bt-Chl – зеленовато-бу-
рые. При отборе фракций полевых шпатов были
хорошо различимы измененные замутненные
зерна Pl и Kfs (рис. 2в, 2г). Анализ под электрон-
ным микроскопом показал, что измененные зер-
на Pl имеют микровключения эпидота (цоизита)
и серицита, а измененный Kfs содержит агрегаты
каолинита на поверхности кристаллов (рис. 2д,
2е). Мы присвоили измененным разновидностям
Pl и Kfs обозначения Pl-2 и Kfs-2, чтобы отличать
их далее от визуально неизмененных разностей Pl
и Kfs. Постмагматические изменения в гранитах
γ5–γ8 фаз внедрения также проявлены и в разви-
тии Chl по зернам Bt (рис. 2ж). В породах γ5 и γ8
присутствуют следовые количества мусковита,
имеющего, по-видимому, автометаморфическое
происхождение (рис. 2з). Мономинеральные
фракции Chl и Ms также были отобраны для изо-
топного анализа.

Методы

Химический состав пород и минералов

Анализ содержаний породообразующих окси-
дов и некоторых микроэлементов в валовых про-
бах образцов гранитов γ1–γ8 (табл. 2) выполнен с
помощью метода РФА на ваккумном спектромет-
ре последовательного действия Axios mAX
(PANalytical, Нидерланды) в ИГЕМ РАН (опера-
тор Якушев А.И., г. Москва).

Для большого числа образцов гранитов масси-
ва Раумид ранее были опубликованы результаты
по содержанию микроэлементов, полученные
методом ICP-MS (Костицын и др., 2007а). Мы

Таблица 1. Содержание породообразующих минералов (об. %) в гранитах массива Раумид

Фазы 
внедрения

Номер 
образца

Абс. отметка 
отбора 

образца, м
Qz Pl Kfs Bt Ms

γ1 909-1 4100 35 27 31 7

γ2 936-1 3700 36 29 31 4

γ3 818-1 3600 38 25 35 2

γ4 956-1 4700 36 22 40 3

γ5 967 3800 40 27 31 2 <1

γ6 116 4200 38 30 30 2

γ7 122-1 4100 36 27 33 4

γ8 826-2 4000 35 27 33 4 <1
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Рис. 2. Породы массива Раумид. (a, б) – внешний вид порфировых (γ2) и афировых (γ8) гранитов; (в, г) – фото неиз-
мененных и измененных зерен плагиоклаза (Pl, Pl-2) и калиевого полевого шпата (Kfs, Kfs-2), отобранных для изотоп-
ного анализа кислорода; (д, е) – фото шлифов под микроскопом: (д) – измененные зерна плагиоклаза c микровклю-
чениями эпидота (цоизита) и серицита (обр. 314, γ3), (е) – измененный КПШ с агрегатами каолинита на поверхности
кристаллов (обр. 920, γ2); (ж) – развитие хлорита по зернам биотита (обр. 951-1, γ4, фото под электронным микроско-
пом в обратнорассеянных электронах); (з) – мусковит, сформированный на этапе автометаморфизма (обр. 826, γ5,
изображение с помощью поляризационного микроскопа, николи скрещены).

0.1 мм 0.1 мм

0.1 мм 0.1 мм
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дополнили эти результаты данными РФА анали-
за, установив П.п.п. и содержания петрогенных
элементов в тех же образцах (Supplementary2 1,
ESM_1.xlsx). РФА анализ был проведен также для
дополнительной партии образцов (Supplementary 2,
ESM_2.xlsx).

Составы зерен Pl, Kfs и Bt были изучены на
электронно-зондовом микроанализаторе JEOL
JXA-8200 при ускоряющем напряжении 20 кВ и
токе зонда 20 нА с использованием программы
ZAF-коррекции фирмы JEOL. Для анализа Pl и
Kfs были использованы зерна, отобранные вруч-
ную для изотопного анализа кислорода (по 20–30
зерен каждого вида). Анализ составов зерен Bt и
Chl был проведен в прозрачно-полированных

2 В дополнительных материалах к русской и английской он-
лайн-версиям статьи на сайтах https://elibrary.ru/ и
http://link.springer.com/ соответственно приведены:
Supplementary 1: ESM_1.xlsx – Содержание петрогенных
оксидов (данные РФА) и микроэлементов в гранитах мас-
сива Раумид (данные ICP-MS);
Supplementary 2: ESM_2.xlsx – Содержание петрогенных
оксидов (данные РФА) и микроэлементов в гранитах мас-
сива Раумид (данные РФА).

шлифах, изготовленных из наиболее представи-
тельных образцов каждой фазы внедрения.

Изотопный анализ кислорода

Для экстракции кислорода из образцов сили-
катных минералов (1–1.5 мг) проводился их на-
грев с помощью 30W CO2-лазера (λ = 10.63 мкм) в
среде BrF5 (метод фторирования с применением
лазерного нагрева, Sharp, 1990). Полученный
кислород очищался от примесей и остатков реаген-
та и подавался в систему напуска масс-спектромет-
ра “DELTAplus” (Finnigan). Измерения проводились
относительно рабочего эталона О2, изотопный со-
став которого калиброван в международной шкале
V-SMOW с помощью международных стандартов
NBS-28 (кварц) и UWG-2 (гранат) (Valley et al.,
1995). Воспроизводимость измерений по резуль-
татам многократного анализа внутреннего стан-
дарта кварца POLARIS (δ18О = 13.0‰) составляет
±0.1‰ (1σ).

Таблица 2. Химический состав (мас. %, г/т) образцов, в которых проводилось изучение изотопного состава кис-
лорода

Компоненты
Фаза внедрения

γ1 γ2 γ3 γ4 γ5 γ6 γ7 γ8

SiO2 73.83 75.9 76.02 76.28 76.39 75.86 76.55 75.73
TiO2 0.25 0.18 0.15 0.09 0.11 0.07 0.1 0.05
Al2O3 13.62 12.63 12.12 11.67 12.96 12.78 12.58 13.12
Fe2O3 2.09 1.95 1.43 1.47 1.32 1.35 1.26 1.06
MnO 0.06 0.04 0.03 0.03 0.03 0.04 0.03 0.04
MgO 0.41 0.24 0.16 0.05 0.21 0.02 0.07 0.03
CaO 1.11 0.92 0.81 0.65 0.79 0.57 0.62 0.57
Na2O 3.77 3.46 3.63 3.42 3.63 3.82 3.78 4.29
K2O 4.64 4.56 4.67 4.79 4.42 4.75 4.34 4.57
P2O5 0.08 0.05 0.02 0.008 0.03 0.012 0.017 0.004
S 0.02 0.02 0.01 0.02 0.02 – 0.01 0.02
П.п.п. н/а н/а 0.90 0.72 н/а 0.6 0.62 0.93
Сумма 99.9 100.0 99.9 99.2 99.9 99.9 100.0 100.4
Rb 261 224 214 232 289 431 278 321
Sr 132 60 60 33 53 23 56 9
Y 30 21 42 40 44 70 52 69
Zr 156 162 92 96 148 126 99 94
Nb 32 24 53 42 46 69 55 93
Ba 296 119 106 72 81 58 93 102
Pb 31 34 39 51 62 53 85
Th 41 54 45 56 34 35 24
U 8 8 12 13 12 9 19
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РЕЗУЛЬТАТЫ
Состав пород массива Раумид

Породы массива Раумид являются высоко-
кремниевыми: содержание SiO2 в образцах γ2–γ8
фаз внедрения изменяется от 75.73 до 76.55 мас. %,
и только в гранитах γ1 оно немного снижено
(73.83 мас. %, табл. 2). Состав всех пород массива
близок к гранитной эвтектике (рис. 3), точки всех
фаз внедрения компактно расположены на трой-
ной диаграмме Qz–Ab–Or в поле недосыщенных
водой гранитных расплавов, кристаллизующихся
на небольших глубинах. На диаграмме Fe–SiO2
граниты массива Раумид уверенно попадают в
поле пород железистого типа (рис. 4а). Их желе-
зистость является высокой (Fe* = 0.8–1.0)3, но
она определяется не столько высоким содержа-
нием железа, сколько низким содержанием маг-
ния (MgO от 0.38 для γ1 до <0.2 для γ2–γ8, табл. 2).
На классификационной диаграмме MALI–SiO2
(Frost et al., 2001) породы массива Раумид попада-
ют в поле известково-щелочных гранитов (рис. 4б),
их насыщение алюминием (A/CNK = 0.88–1.06;
ASI = 0.93–1.13) является умеренным (рис. 4в), а
по соотношению основных породообразующих
оксидов (Sylvester, 1989), они относятся к фрак-
ционированному типу (рис. 4г). Индекс диффе-

3 Fe* = FeOt/(FeOt + MgO); MALI = (Na2O + K2O − СaO);
ASI = Al/(Ca − 1.67P + Na + K) (мол. кол.); A/CNK =
= Al2O3/(CaO + Na2O + K2O) (мол. кол.).

ренцированности пород массива является высо-
ким (от 94.8 для γ1 до 98.1 для γ8).

Отмечается снижение содержаний Sr и Zr с ро-
стом SiO2, в то время как для Rb, Y, Nb и Pb – воз-
растание (табл. 2, Supplementary 1, ESM_1.xlsx,
Supplementary 2, ESM_2.xlsx), что указывает на
процесс дифференциации данных расплавов. В
отношении петрогенных оксидов отмечается рез-
кое снижение содержаний TiO2, FeOt, MgO, CaO
и P2O5 на фоне роста SiO2 в породах первых трех
фаз внедрения (γ1–γ3). Для пород остальных фаз
содержание кремнезема почти постоянно. Содер-
жания Na2O и K2O не показывают связи ни с ко-
личеством кремнезема, ни с порядком эпизодов
внедрения.

Состав минералов гранитов массива Раумид
Pl и Kfs. Составы Pl и Kfs изучены в порциях

минералов, подготовленных для изотопного ана-
лиза кислорода. Составы Pl и Kfs отвечают олиго-
клазу (0 < An < 20%) и ортоклазу соответственно
(табл. 3, рис. 5а). Они не обнаруживают корреля-
ции с последовательностью фаз внедрения грани-
тов, но изменяются при переходе от неизмененной
разности к измененной (Pl → Pl-2 и Kfs → Kfs-2).
Этот переход сопровождается выносом Na из Kfs
(составы сдвигаются в сторону чистого ортоклаза
и привносом Na в Pl (сдвиг составов в сторону аль-
бита, рис. 5а)). Одновременно происходит обедне-
ние Ca и K в Pl-2 и повышение содержания калия
в Kfs-2. Комплементарное перераспределение К и
Na между Pl и Kfs указывает на возможность об-
мена K и Na между этими минералами в закрытой
системе.

Bt. На фоне отсутствия других минеральных
термобарометров биотит в высокофракциониро-
ванных гранитах является одним из самых ин-
формативных минералов (Mohammadi et al., 2021;
Shabbani, Lalonde, 2003; Dong et al., 2014). Состав
Bt был определен на электронно-зондовом микро-
анализаторе (табл. 5) в прозрачно-полированных
шлифах, в которых заранее были отмечены наиме-
нее измененные красно-бурые зерна, аналогичные
тем, которые отбирались для изотопного анализа
кислорода. В координатах (FeO + MnO)–(10TiO2)–
(MgO) (рис. 5б) состав биотита гранитов массива
Раумид находится в поле первично-магматиче-
ского состава, определенного для щелочных и
крайне дифференцированных гранитов (Nachit et
al., 2005; Mohammadi et al., 2021). Точки хлорити-
зированных Bt и Chl лежат на этой диаграмме в
области вторичных составов.

В отличие от Pl и Kfs, состав которых не меня-
ется в зависимости от последовательности внед-
рения гранитов, Bt отчетливо показывает наличие
эволюционных трендов от аннита в породах γ1–
γ3 до сидерофиллита в породах γ4–γ8. В направле-

Рис. 3. Породы массива Раумид на диаграмме
Qz‒Ab–Or. 
1 – точки минимумов, соответствующих насыщенному
водой расплаву при 0.5, 1, 2, 5 и 10 кбар (Luth et al., 1964);
2 – точки безводных минимумов при 0.5 и 0.8 кбар
(Holtz et al., 2001); 3 – граниты γ1–γ8 фаз внедрения
массива Раумид.
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нии от γ1 к γ8 возрастает его железистость (рис. 6а),
снижаются содержания MgO и TiO2 (рис. 6б, 6в),
возрастает содержание MnО (рис. 6г). Почти для
всех элементов в Bt γ4–γ8 фаз внедрения отмечается
существенный разброс содержаний по сравнению с
таковыми в Bt γ1–γ3. Например, концентрация F
плавно снижается от 1.70 до 0.85 в направлении от
γ1 к γ3, но, начиная с γ4, наблюдается рост его со-
держания, вплоть до 2.5 мас. % (рис. 6д), при
этом содержание Cl остается стабильно низким,
≤0.14 мас. % (табл. 4). Также отчетливо прослежи-
вается повышение содержания Al2О3 в Bt пород
поздних фаз внедрения (рис. 6е). Процесс хлори-
тизации проявлен в породах γ4–γ8, и его развитие
начинается от появления тонких врастаний (рис. 2е)
до полного замещения биотита хлоритом. Усред-
ненные данные по составу хлорита приведены в
табл. 4.

Изотопный состав кислорода породообразующих 
минералов и валовых проб пород

В ряду γ1–γ8 величина δ18О отдельных минера-
лов варьирует в очень узких пределах, всего в 2–3
раза превышающих аналитическую погрешность:
δ18О(Qz) = 10.4 ± 0.2‰, δ18О(Pl) = 9.0 ± 0.3‰ и
δ18О(Kfs) = 8.4 ± 0.3‰. Исключением является Bt:
несмотря на то, что его содержание в породах
очень мало, величина δ18О(Bt) варьирует от 5.5 до
7.5‰.

Изотопный состав валовых проб пород (δ18ОBR)
был рассчитан с учетом содержания в них глав-
ных породообразующих минералов (табл. 1) и ве-
личины δ18О из табл. 5:

(1)
18 18 18

BR
18 18

( ) ( ) ( ) ( )

( ) ( ) ( )

О  О О

О О ,( )

Qz X Qz Pl X Pl

Kfs X Kfs Bt X Bt

δ = δ + δ
+ δ + δ

Рис. 4. Породы массива Раумид на классификационных диаграммах (Frost et al., 2001; Sylvester 1989). 
Здесь и на рис. 7 – серые кружки – данные из Supplementary 1, EMS_1.xlsx и Supplementary 2, EMS_2.xlsx; красные
кружки – данные из табл. 2.
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где Х – доля кислорода породы, приходящаяся на
соответствующий минерал. При таком расчете
возможна погрешность, связанная с визуальной
оценкой количества минералов в образце. Тем не
менее такой балансовый расчет более корректен
для крупнозернистых кислых пород, чем непо-
средственный анализ маленьких навесок (≈1 мг)
валовых проб. Для сравнения в табл. 5 приведены
величины δ18ОBR, при расчете которых использо-
ваны содержания минералов, рассчитанные ме-
тодом CIPW. Можно видеть, что результаты, по-
лученные при разных способах оценки содержа-
ния минералов, совпадают в пределах 0.1–0.2‰.
В дальнейших построениях мы будем опираться
на величину δ18ОBR, рассчитанную первым спосо-
бом, поскольку метод CIPW не позволяет кор-
ректно оценить содержание биотита в породе.

Величина δ18ОBR варьируют крайне незначи-
тельно (от 9.10 до 9.57‰, табл. 1), тем не менее,
заметно, что ее значения δ18ОBR ранних фаз внедре-
ния находится в узком интервале (9.10–9.22‰), а в
породах поздних фаз она находится в более высо-

ком диапазоне (9.44–9.57‰). Исключением яв-
ляются граниты γ4 и γ7, в которых δ18ОBR является
низкой относительно остальных фаз внедрения
(δ18О(γ4) = 9.12‰ и δ18О(γ7) = 9.14‰). В первом
случае это связано с пониженной величиной
δ18О(Pl), во втором – с низким значением величи-
ны δ18О(Kfs), что, по-видимому, вызвано более
сильным проявлением постмагматических изме-
нений в породах γ4 и γ7.

По сравнению с Pl и Kfs в измененных Pl-2 и
Kfs-2 величина δ18О снижена на 0.8 и 0.7 ‰ соответ-
ственно, и отличается существенными вариациями
(δ18О(Pl-2) = 8.2 ± 0.6‰, δ18О(Kfs-2) = 7.7 ± 1.1‰).
То же касается величины δ18О хлоритизированного
Bt (δ18О(Bt + Chl) = 4.7–6.0‰) и хлорита (δ18О(Chl) =
= 2.8–4.1‰). Таким образом, в измененных ми-
нералах величина δ18О закономерно снижается
относительно их неизмененных разностей и за-
метно варьирует в пределах 1–2‰.

Изотопный состав кислорода Ms, фракции ко-
торого были выделены в гранитах γ5 и γ8, оказал-

Таблица 3. Составы (мас. %) неизмененных (Pl, Kfs) и измененных (Pl-2, Kfs-2) плагиоклаза и полевого шпата
гранитов массива Раумид, отобранных для изотопного анализа кислорода

Компо-
ненты

γ1 γ2 γ3 γ4 γ5 γ6 γ7

Плагиоклаз

Pl Pl-2 Pl Pl-2 Pl Pl-2 Pl Pl-2 Pl Pl-2 Pl Pl-2 Pl Pl-2

SiO2 62.68 63.45 65.31 66.56 63.96 65.21 66.48 65.03 65.33 66.25 67.66 68.36 65.12 66.29
Al2O3 23.10 22.70 21.60 20.94 22.37 20.69 20.64 20.55 21.46 20.94 20.15 19.73 20.92 20.18
FeO 0.10 0.07 0.08 0.06 0.07 0.04 0.04 0.07 0.04 0.05 0.03 0.02 0.07 0.05
CaO 4.50 4.08 2.81 1.66 3.70 2.48 1.58 1.90 2.74 2.08 0.96 0.39 2.21 1.33
Na2O 8.74 9.27 9.83 10.63 9.50 10.48 10.72 10.39 9.91 10.50 11.21 11.51 10.28 10.73
K2O 0.46 0.33 0.53 0.26 0.46 0.17 0.38 0.23 0.45 0.41 0.31 0.15 0.34 0.27
BaO 0.02 0.01 0.01 0.00 0.01 0.01 0.00 0.01 0.00 0.01 0.02 0.01 0.00 0.01
Сумма 99.59 99.90 100.18 100.11 100.06 99.07 99.85 98.17 99.94 100.24 100.35 100.16 98.95 98.87
An, % 20 16 15 4 24 9 9 11 14 9 6 3 11 2

Калиевый полевой шпат

Компо-
ненты Kfs Kfs-2 Kfs Kfs-2 Kfs Kfs-2 Kfs Kfs-2 Kfs Kfs-2 Kfs Kfs-2 Kfs Kfs-2

SiO2 65.15 64.55 64.98 65.30 65.06 64.71 65.42 64.97 65.57 65.16 65.24 64.60 64.71 64.76
Al2O3 18.26 18.01 18.05 18.04 18.18 18.02 18.25 18.14 18.32 18.07 18.08 17.89 18.08 18.10
FeO 0.03 0.02 0.04 0.02 0.03 0.05 0.07 0.05 0.06 0.01 0.04 0.03 0.04 0.00
CaO 0.01 0.05 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.02 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00
Na2O 0.97 0.72 0.90 0.26 1.12 0.59 1.07 0.85 1.06 0.20 1.15 0.40 0.87 0.20
K2O 15.60 15.50 15.79 16.78 15.46 16.09 15.59 15.91 15.60 16.87 15.40 16.43 15.73 16.87
BaO 0.06 0.02 0.02 0.01 0.02 0.02 0.02 0.02 0.03 0.03 0.02 0.01 0.03 0.00
Сумма 100.09 98.87 99.80 100.40 99.86 99.48 100.41 99.95 100.66 100.35 99.95 99.36 99.47 99.92
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ся почти идентичным для обеих фаз (7.9 и 8.0‰
соответственно).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Происхождение расплавов
гранитов массива Раумид

Одновременно с тем, что граниты массива Ра-
умид являются высокофракционированными,
для них характерны и геохимические черты гра-
нитов А-типа (Lee, Morton, 2015; Wu et al., 2017;
Whalen et al., 1996; Zhang et al., 2020; Frost, Frost,
2011 и др.), что проявляется при Fe* = 0.8–1.0 и
высоком содержании Ga (в среднем около 21 г/т,
при вариациях от 16 до 29 г/т), Nb (24–106 ppm),
Y (18–120 ppm), Ce (14–130 ppm), высоком значе-
нии отношения 104 × Ga/Al (2.38–4.56) и резком
дефиците европия (0.02–0.7 ppm). Ситуация, ко-
гда высокофракционированные граниты I-типа
имеют геохимические характеристики, близкие к
таковым гранитов А-типа, неоднократно описана
в литературе (Whalen et al., 1987; Eby, 1992).

На диаграмме Rb–(Nb + Y) (Pearce, 1984) грани-
ты массива Раумид находятся в поле внутриплит-
ных гранитов, что позволяет их рассматривать на
дискриминационной диаграмме (K2O + Na2O)–
10000Ga/Al (Whalen et al., 1987), где они попадают
в область гранитов A-типа (рис. 7a, 7б). На клас-
сической диаграмме Y–Nb–Ce (Eby, 1992) граниты
массива Раумид находятся в области А1 (рис. 7в), в
то время как на дискриминационной диаграмме,
основанной на содержании породообразующих
оксидов (Гребенников, 2014), граниты массива
Раумид принадлежат полю типа А2 (рис. 7г). По-
видимому, далеко зашедшая кристаллизацион-
ная дифференциация привела к обогащению рас-
плавов Nb, что обеспечило их переход из поля А2
в поле А1 на диаграмме Y–Nb–Ce (Eby, 1992), не
повлияв на содержания макроэлементов в рас-
плаве. Двойственность характеристик гранитов
массива Раумид хорошо заметна и в координатах
FeOt/MgO–(Zr + Nb + Ce + Y), где породы γ1–γ3
группируются в области дифференцированных
гранитов, а γ4–γ8 – в области гранитов А-типа
(рис. 7д).

Если граниты массива Раумид являются высо-
ко дифференцированными породами, то устано-
вить их тип (I, S или M) в рамках обычных диа-
грамм Fe*–SiO2 или MALI–SiO2 (рис. 4a, 4б)
практически невозможно, поскольку эти диа-
граммы не работают в области высокого содержа-
ния SiО2 (Wu et al., 2017; Гребенников, 2014). По
составу РЗЭ граниты массива Раумид были отне-
сены к I-типу, “эволюционировавшему до соста-
ва редкометальных высоко дифференцирован-
ных гранитов” (Костицын и др., 2007а). Однако
по содержанию редких элементов (рис. 7д) рас-
плавы первых фаз внедрения (γ1–γ3) уже явля-

лись фракционированными породами, а породы
последующих фаз (γ4–γ8) – переходят в поле гра-
нитов А-типа. Подобный переход от высо-
кофракционированных пород к гранитам А-типа
может указывать на последовательное исчерпа-
ние единого корового источника (Collins et al.,
1982; Whalen et al., 1987; Creaser et al., 1991), что
согласуется с высоким содержанием фтора в био-
тите пород массива Раумид (Gao et al., 2014).

Таким образом, следуя стандартным класси-
фикациям, породы массива Раумид можно отне-
сти как к высокофракционированным гранитам
I-типа, так и к гранитам А-типа. Если для гранитов

Рис. 5. Состав минералов гранитов массива Раумид.
(а) – полевые шпаты в координатах Ab–An–Or; (б) –
биотит в координатах (FeO + MnO)–10TiO2–MgO
(Nachit et al., 2005). 1– хлорит, 2 – биотит, данные
всех измерений, 3 – биотит, данные измерений зерен
без следов изменений.
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I-типа подразумевается конкретный источник (ме-
тавулканиты, ортометаморфические породы), то
генезис гранитов А-типа связан с разными сцена-
риями. К ним относят фракционирование ман-
тийных расплавов, контаминированных коровым
материалом (Bonin, 2007; Frost, Frost, 1997), ча-
стичное плавление континентальной коры на
разных уровнях (Collins et al., 1982; Whalen et al.,
1987; Frost et al., 2002 и др.), рециклинг фрагмен-
тов континентальной или океанской коры (Yang
et al., 2017). В нашем случае первый вариант мало-

вероятен, поскольку при дифференциации рас-
плавов максимальный изотопный сдвиг кислоро-
да может составить не более 1.5‰ (Bucholz et al.,
2017). Чтобы повысить величину δ18О от состава
мантийных расплавов ≈6 до 9‰, требуется слиш-
ком высокая доля корового контаминанта (40–
50%, если принимать состав коры δ18О = 8.9 ± ±
0.7‰, согласно (Simon, Lecuyer, 2005)), и подоб-
ный расплав уже трудно назвать мантийной вы-
плавкой. Кроме того, данные по изотопному со-
ставу Nd свидетельствуют против гибридного

Рис. 6. Состав биотита породах разных фаз внедрения гранитного массива Раумид.
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Таблица 4. Состав (мас. %) биотита и хлорита гранитов массива Раумид

* Усредненный состав хлорита (n = 9) в гранитах γ5–γ8 фаз внедрения.

Компонеты γ1 γ2 γ3 γ4 γ5 γ6 γ7 γ8 Chl*

SiO2 35.67 35.26 35.76 34.47 35.85 35.91 35.25 33.94 23.7 ± 0.68
TiO2 4.09 3.86 3.83 2.33 2.51 2.61 2.66 2.87 0.16 ± 0.10
Al2O3 13.14 12.95 12.95 15.64 16.98 15.76 15.18 13.71 19.58 ± 1.37
Cr2O3 0.02 0.00 0.01 0.00 0.00 0.01 0.02 0.01 0.01 ± 0.01
FeO 26.22 28.29 27.31 29.53 26.28 26.69 28.91 32.06 40.54 ± 1.45
MnO 0.70 0.75 0.62 0.72 1.33 1.76 1.26 1.42 0.96 ± 0.64
MgO 5.80 4.70 5.63 1.50 2.09 2.29 2.25 1.07 2.18 ± 1.30
CaO 0.04 0.01 0.00 0.03 0.00 0.01 0.01 0.10 0.06 ± 0.11
Na2O 0.10 0.07 0.09 0.10 0.12 0.07 0.10 0.06 0.02 ± 0.03
K2O 9.38 9.34 9.43 9.29 9.44 9.32 9.10 8.70 0.16 ± 0.30
F 1.70 1.65 1.57 0.85 2.20 2.03 1.55 0.39 0.22 ± 0.06
Cl 0.10 0.13 0.13 0.12 0.14 0.07 0.12 0.12 0.01 ± 0.01
Cумма 96.95 97.01 97.32 94.58 96.95 96.52 96.40 94.45 87.61 ± 0.56

Пересчет на 22 катиона
Si 11.36 11.35 11.39 11.38 11.42 11.54 11.40 11.37 8.67
Al 3.70 3.68 3.65 4.55 4.59 4.48 4.34 4.73 6.32
Ti 0.98 0.94 0.92 0.59 0.66 0.63 0.65 0.55 0.04
Mg 1.38 1.13 1.34 0.37 0.60 0.55 0.54 0.24 0.59

Fe2+ 3.49 3.81 3.64 4.02 3.58 3.59 3.91 3.90 6.19
Mn 0.09 0.10 0.08 0.10 0.16 0.24 0.17 0.23 0.15
Ca 0.01 – – – – – – – 0.01
Na 0.02 0.01 0.01 0.01 0.02 0.01 0.01 0.02 0.00
K 0.95 0.96 0.96 0.95 0.96 0.96 0.94 0.95 0.02
XMg 0.283 0.229 0.269 0.083 0.124 0.133 0.122 0.056

происхождения расплавов массива Раумид (Вол-
ков и др., 2016).

Вариант с рециклингом фрагментов коры
оправдан тектонической позицией плутона Рау-
мид, расположенного в пределах Ванчского ком-
плекса, породы которого относят к одновозраст-
ным аналогам более северных кислых адакитов
террейна Цяньтан в Центральном Тибете (Chap-
man et al., 2018). Считается, что источником этих
пород являлись гранулиты (Long et al., 2015), а
также тоналиты и гранодиориты (Ou et al., 2017)
утолщенной континентальной коры. Адакитовые
породы обладают высоким значением Sr/Y >40,
что обычно связывают с присутствием граната в
зоне плавления, протекающего на значительных
глубинах (Moyen, 2009), однако в гранитах масси-
ва Раумид значение Sr/Y является экстремально
низким (0.02–5.67, табл. 2, Supplementary 1,
ESM_1.xlsx, Supplementary 2, ESM_2.xlsx). Поло-
жение гранитов массива Раумид в координатах
Sr–Y (рис. 8) резко отличает их как от эоценовых
пород террейна Цяньтан в Центральном Тибете

(Wang et al., 2008; Ou et al., 2017; Long et al., 2015),
так и от пород Ванчского комплекса (Chapman
et al., 2018). Очевидно, что несмотря на свой эоце-
новый возраст, граниты массива Раумид не про-
являют генетической связи с адакитовыми поро-
дами террейна Цяньтан в Центральном Тибете.

На Sr–Y диаграмме точки составов пород мас-
сива Раумид формируют ярко выраженный тренд
с направленностью, указывающей на фракцио-
нирование плагиоклаза в источнике (рис. 8), при-
чем эти точки преимущественно последних фаз
внедрения сильнее всего отклоняются от поля
обычных гранитов. Вероятно, породы всех фаз
внедрения массива Раумид связаны единым про-
цессом фракционирования элементов с участием
плагиоклаза, скорее всего, частичным плавлени-
ем вещества коры. В принципе, анатектические
граниты в пределах южнопамирской структуры
присутствуют, хотя они существенно моложе
(18–20 млн лет, Chapman et al., 2018).

Изотопный состав кислорода пород массива
Раумид (9.1–9.6‰, табл. 5) не опровергает их
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Таблица 5. Изотопный состав кислорода минералов и пород (δ18ОBR) массива Раумид

* Величина δ18ОBR рассчитана по уравнению (1) с использованием визуальных оценок содержания минералов (табл. 1).
** Величина δ18ОBR рассчитана по уравнению (1) с использованием расчета содержаний минералов в породе методом CIPW.

Ф
аз

ы
вн

ед
ре

ни
я

Номер 
образца

δ18О(VSMOW), ‰

Qz Pl Pl-2 Кsp Кsp-2 Bt Bt + Chl Chl Ms BR* BR**

γ1 909-1 10.5 9.1 8.3 8.3 8.4 5.5 – – – 9.21 9.39
γ2 936-1 10.1 8.7 8.6 8.4 8.2 6.8 – – – 9.10 9.19
γ3 818-1 10.1 9.1 7.3 8.3 7.0 7.3 – – – 9.22 9.28
γ4 956-1 10.3 8.6 7.4 8.3 7.3 7.5 – – – 9.12 9.21
γ5 967 10.5 9.5 8.2 8.4 8.4 5.6 5.2 4.0 7.9 9.52 9.62
γ6 116 10.3 9.1 8.8 9.1 8.3 7.4 5.9 3.7 – 9.57 9.55
γ7 122-1 10.4 8.9 7.8 8.0 5.5 6.7 4.7 2.8 – 9.14 9.27
γ8 826-2 10.7 8.9 9.1 8.8 8.6 5.9 6.0 4.1 8.0 9.44 9.51

Среднее (±R2) 10.4 ± 0.2 9.0 ± 0.3 8.2 ± 0.6 8.4 ± 0.3 7.7 ± 1.1 6.6 ± 0.8 – – – 9.30 ± 0.19 9.38 ± 0.17

принадлежность к высоко дифференцированным
гранитам I-типа, если метавулканические породы
имели кислый состав или были сформированы по
гидротермально измененным основным породам,
например по базальтам океанской коры, претер-
певшим взаимодействие с морской водой при Т ≤
≤ 150°С (согласно уравнению базальт–вода, Zhao,
Zheng, 2003). Однако изотопно-кислородные дан-
ные не противоречат и предположению о принад-
лежности гранитов массива Раумид к А-типу. В
отличие от гранитов I- и S-типов, для которых
принято разграничение по величине δ18О, единых
представлений об изотопно-кислородном соста-
ве гранитов А-типа не выработано. Например, в
работе (Siegel et al., 2017) считается, что он харак-
теризуется промежуточной величиной δ18О между
I- и S-типами. Однако граница между I- и S-типа-
ми не является четко обозначенной и устанавли-
валась для разных гранитных плутонов разного
возраста и разной геологической позиции. Для
палеозойского батолита Берридэйл (Юго-Восточ-
ная Австралия, O’Neil, Chappell, 1977) был выделен
диапазон δ18О 7.9–9.4‰ (I-тип) и 9.9–10.5‰
(S-тип). Для позднедокембрийских южноафри-
канских гранитов провинции Юго-Западный
Кейп (Harris et al., 1997) допускалось перекрытие
величин δ18ОBR гранитов I- и S-типов в районе
9.5‰, а при изучении батолита Новой Англии
граница между I- и S-типами была установлена на
уровне 10‰ (O’Neil, Chappel, 1977), которую ав-
торы не считают окончательной. Тем не менее,
исходя из этих оценок, промежуточное положе-
ние гранитов А-типа между I- и S-типами задает
крайне узкий диапазон их величин δ18О (9–10‰).
Обратившись к имеющимся в литературе дан-
ным, мы видим, что это далеко не так.

На рис. 9 представлены данные об изотопном
составе кислорода гранитов А-типа разного воз-
раста и из разных геологических позиций. Под-
бор данных, возможно, не является исчерпываю-
щим, но в настоящее время в большинстве работ
приводятся величины δ18О по циркону, и эти дан-
ные не были включены в общую подборку, по-
скольку главным критерием для составления рис. 9
было соответствие валовому составу породы. На
рис. 9 значения величины δ18О гранитов А-типа
попадают и в область гранитов I-типа, и в область
гранитов S-типа, а также выходят за общепринятые
пределы, хотя основная часть данных все-таки тя-
готеет к области I-типа. Однако это не означает, что
для А-типа гранитов превалирует магматогенный
или мантийный источник, поскольку понижен-
ная величина δ18О в гранитах может быть также
результатом постмагматических процессов или
процессов обмена с флюидом. Причиной широ-
ких вариаций величины δ18О являются самые раз-
личные геологические обстановки, в которых
формируются расплавы гранитов А-типа, а также
разные типы вещества их протолитов (Bonin,
2007; Collins et al., 1982; Whalen et al., 1987; Frost
et al., 2002; Yang et al., 2017; Zhang et al., 2014). Ин-
тересно, что величина δ18О для гранитов массива
Раумид на рис. 9 точно соответствуют промежу-
точному диапазону 9–10‰, по-прежнему указы-
вая на возможную их принадлежность, как и к
высоко дифференцированному I-типу, так и к
А-типу.

Кристаллизационная дифференциация расплавов

Близкий изотопный состав кислорода пород
всех восьми фаз внедрения (δ18ОBR = 9.3 ± 0.2‰,
табл. 5) подтверждает, что как на стадии генерации
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Рис. 7. Граниты массива Раумид на классификационных диаграммах. (а) Rb–(Nb + Y) (Pearce et al., 1984, СКГ– син-
коллизионные граниты, ВПГ – внутриплитные граниты, ОГ – орогенные граниты, ВДГ – граниты вулканических
дуг); (б) (K2O + Na2O)–10000Ga/Al (Whalen et al., 1987); (в) Y–Nb–Ce (Eby, 1992); (г) 5Fe2O3–(Na2O + K2O)–5(СаО +
+ MgO) (Гребенников, 2014); (д) FeO/MgO–(Zr + Nb + Ce + Y) (Whalen et al., 1987). Условные обозначения см. на рис. 4.

�1

�2

�8
�6�5

�7
�3�4

1
10

100010010

1000

100

СКГ

ВДГ

ВПГ

ОГ

Nb + Y

R
b

1
5

6

7

8

9

10

11

12

13

10
10 000 Ga/Al

Граниты
I-, S-, M-

типов

Граниты A-типа

K
2O

 +
 N

a 2
O

50
1

�4–�8

�1–�3

Нефракциони-
рованные
граниты
I-, S- и M-типов

Фракцио-
нированные
граниты

Граниты A-типа

100

10

Zr + Nb + Ce + Y, ppm

Fe
O

t/
M

gO

(a)

(д)

(б)

Nb

CeY

A1

A2

(в)
(Na2O + K2O)

5 × (Fe2O3) 5 × (CaO + MgO)

A1

A2

(г)



364

ПЕТРОЛОГИЯ  том 31  № 4  2023

ДУБИНИНА и др.

расплавов, так и на стадии становления плутона
Раумид процессы ассимиляции внешнего мате-
риала и сколь-нибудь заметное взаимодействие с
посторонним флюидом отсутствовали. Процесс
кристаллизационной дифференциации, хорошо
прослеживающийся по содержанию микро- и
макроэлементов, величина δ18О фиксирует слабо
(от 9.1–9.2‰ в породах ранних γ1–γ3 до 9.4–
9.6‰ в породах поздних γ4–γ8 фаз внедрения).
Это закономерно для дифференциации кислых
расплавов (Дубинина и др., 2020), поскольку набор
кристаллизующихся минералов отличается неболь-
шими коэффициентами фракционирования с кис-
лым расплавом.

Мы провели два варианта расчета изменения
величины δ18О риолитового расплава при его
дифференциации в закрытой системе. В первом
варианте принято соотношение кристаллизую-
щихся минералов, соответствующее наблюдаемо-
му минеральному составу пород массива Раумид (в

пересчете на содержание кислорода в минералах
Qz : Pl : Kfs : Bt = 1 : 0.67 : 0.78 : 0.07). Для такого
соотношения минералов величина изотопного
фракционирования Δ(S–L) между твердыми ми-
нералами (S) и расплавом (L) составляет +0.16 ±
± 0.02‰ при Т = 900°С и +0.29 ± 0.03‰ при Т =
= 700°С (Zhao, Zheng, 2003). Эта величина неве-
лика, но она является положительной во всем
температурном диапазоне кристаллизации грани-
тов, что должно приводить к исчерпанию остаточ-
ного расплава в отношении изотопа 18О и к умень-
шению величины δ18ОBR в ряду γ1–γ8 (пунктирные
линии на рис. 10). В гранитах массива Раумид
этого не наблюдается, следовательно, необходи-
мо предположить иной состав кристаллизующейся
фазы, имеющий отрицательную величину Δ(S–L).

Для пород массива Раумид наиболее вероят-
ной является преимущественная кристаллизация
Pl, на что указывает глубокий, возрастающий в
ряду γ1–γ8, Eu-минимум в их спектре РЗЭ (Ко-

Рис. 8. Породы Центрального Тибета, Ванчского комплекса и гранитов массива Раумид в координатах Sr–Y. 
Поля TTG, низкокремнеземистых (LSA) и высококремнеземистых (HSA) адакитов, S- и I-типов гранитов, а также
точки обедненной мантии (DMM) и континентальной коры (СС) показаны в соответствии с (Moyen, 2009). Поля 1–3 –
низко- и высококремнеземистые гранитоиды террейна Цяньтан (Центральный Тибет): 1 – (Wang et al., 2008); 2 – (Ou
et al., 2017); 3 – (Long et al., 2015). Гранитоиды Ванчского комплекса – по (Chapman et al., 2018). Данные для массива
Раумид – настоящая работа и (Костицын и др., 2007). На врезке – направления изменения состава расплава при кри-
сталлизации соответствующих минералов.
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стицын и др., 2007а). Величина изотопного сдви-
га между плагиоклазом и риолитовым расплавом
(Δ(Pl–L)) имеет отрицательные значения в широ-
ком диапазоне содержаний анортитового минала
в плагиоклазе при Т < 900°С (Zhao, Zheng, 2003).
Мы приняли, что состав кристаллизующегося
плагиоклаза был близок к таковому в породах
первой фазы внедрения (An20). Для такого состава
плагиоклаза величина Δ(Pl–L) составляет –0.26,
–0.34 и –0.42 при температурах 900, 750 и 650°С
соответственно (согласно средневзвешенным ве-
личинам фракционирования Δ(Ab–L) и Δ(An–L),
Zhao, Zheng, 2003). В процессе кристаллизации Pl
(An20) из риолитового расплава при этих темпера-
турах происходит искомое возрастание величины
δ18О(L) (сплошные линии на рис. 10). Значения
величины δ18ОBR ранних (γ1–γ3) и поздних (γ4–γ8)
фаз внедрения гранитов массива Раумид соответ-
ствуют в этом расчете разным степеням кристал-
лизации магмы (f = 20–40% и f = 60–85% соответ-
ственно), что может указывать на дискретное, по-
этапное поступление гранитных расплавов в зону
становления массива Раумид.

Поэтапное поступление расплавов поддержи-
вается также данными по химическому составу

биотита, что указывает на участие этого минерала
в процессе кристаллизационной дифференциации.
Если это так, то биотит должен был перемещаться в
уже закристаллизованном виде при движении рас-
плавов из магматической камеры в зону становле-
ния массива (например, по механизму MUSH мо-
дели, Bachmann, Bergantz, 2004). Это объясняет
повышенное содержание Bt в породах первой фа-
зы внедрения (до 7 об. %) и резко сниженное со-
держание биотита (2–3 об. %) в породах всех по-
следующих фаз.

Приняв гипотезу о внутрикамерной кристалли-
зации биотита, мы использовали данные о содержа-
ниях TiО2, MgO и Al2О3 в биотите для оценки Р-Т
условий кристаллизационной дифференциации.
Для определения температуры был использован
Ti–ХMg термометр (Henry et al., 2005), согласно
которому породы ранних фаз (γ1–γ3) располага-
ются в области изотерм 790–800°С, а породы
поздних фаз внедрения – в области изотерм 730–
760°С (рис. 11). Эти результаты близки к оценкам
температуры насыщения расплава по циркону
(800–810°С для γ1–γ2, 760–800°С для γ2–γ6 и
755–760°С для γ7, γ8; Watson, Harrison, 1983;
Boehnke et al., 2013).

Рис. 9. Изотопный состав кислорода гранитов массива Раумид и гранитов А-типа из разных локаций мира (Steinitz
et al., 2009; Trumbull et al., 2004; Whalen et al., 1996; Wei et al., 2000; Zhang et al., 2014).
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Высокое содержание алюминия в биотите гра-
нитов массива Раумид (12.05–13.14 и 15.18–16.50%
для пород γ1–γ3 и γ4–γ8 соответственно,
(A/CNK)Bt = 1.26 ± 0.01 для γ1–γ3 и 1.56 ± 0.07 для
γ4–γ8) на фоне умеренной глиноземистости са-
мих гранитов (A/CNK = 0.88–1.06) предполагает,
что биотит мог формироваться при более высоком
давлении, чем давление в зоне становления масси-
ва. Для оценки давления мы использовали эмпири-
ческий мономинеральный барометр (Uchida et al.,

2007): P, кбар = 3.03Altot – 6.53(±0.33), где Altot –
общее содержание алюминия в биотите, пересчи-
танное на 22 атома кислорода. Расчет показал, что
для биотита из пород γ1–γ3 давление составляет
4.51–4.67 кбар, в то время как для биотита из по-
род γ4–γ8 – 6.6–7.8 кбар. Полученные оценки со-
ответствуют Р-Т параметрам гранулитовой фации
метаморфизма и характерны для глубин 10–20 км
в пределах континентальной коры. На коровое
происхождение биотита указывает также его вы-
сокая железистость (Dong et al., 2014).

Приведенный расчет кристаллизационной
дифференциации накладывает жесткое ограни-
чение на стартовый состав исходного расплава
(δ18О(L) = 9 ± 0.1‰), который оказывается близ-
ким к среднему составу пород континентальной
коры (8.9 ± 0.7‰, Simon, Lecuyer, 2005). Кислый
расплав с подобной величиной δ18О может возни-
кать при частичном плавлении метаморфических
пород как с участием, так и без участия флюида
(Dubinina et al., 2015). Предположение о метамор-
фической природе протолита и его частичном
плавлении согласуется и с экспериментальными
данными (например, обзор (Gao et al., 2016) и
ссылки в нем), которые указывают на возможность
получения расплавов с геохимическими характери-
стиками гранитов массива Раумид при дегидрата-
ционном плавлении Bt-содержащих метаморфиче-
ских пород (Weinberg, Hasalova, 2015).

Рис. 10. Изменение изотопного состава кислорода остаточного расплава при кристаллизации риолитовой магмы в
температурном интервале 650–900°С. Сплошные линии – расчет для кристаллизации плагиоклаза из риолитового
расплава (Zhao, Zheng 2003). Пунктирные линии – расчет для случая кристаллизации из расплава минералов (Qz + Pl +
+ Kfs + Bt) в соотношении, наблюдаемом в гранитах массива Раумид. Точечные линии с овалами – интервалы валово-
го изотопного состава пород ранних (γ1–γ3) и поздних (γ4–γ8) фаз внедрения гранитов массива Раумид.
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Рис. 11. Температура формирования биотита по Ti–ХMg
термометру (Henry, 2005). Серые кружки – данные,
полученные для биотита, красные кружки – предста-
вительные образцы, характерные для γ1–γ8 фаз внед-
рения гранитов массива Раумид.
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Оценка динамики остывания пород массива Раумид

Температура закрытия изотопной системы 
кислорода минералов

Процессы остывания пород описывают с по-
мощью диффузионных уравнений, где фигуриру-
ют температуры закрытия минералов (например,
Dodson, 1973). Наиболее информативными для
этой цели являются минералы с минимальными
скоростями диффузии, и для гранитной ассоциа-
ции минералов таковым является Qz. Из-за того,
что он закрывается первым, на величину δ18О(Qz)
влияет изотопный состав кислорода всех осталь-
ных минералов (Valley, 2001; Giletti 1986; Kohn,
Valley, 1998; Farquhar et al., 1993), и это влияние
будет тем сильнее, чем ниже температура закры-
тия. Для расчета температуры закрытия изотоп-
ной системы кислорода кварца (Тq)4 можно ис-
пользовать подход, основанный на термометри-
ческих уравнениях и условии материального
баланса (например, Jenkin et al., 1994, Farquhar et al.,
1993).

Для расчета Тq мы приняли допущение о за-
крытости изотопной системы породы в отноше-
нии изотопов 18О и 16О и приняли упрощенный
порядок температуры закрытия минералов: Qz →
→ Bt → (P), где Р = Kfs + Pl рассматривается как
единая минеральная фаза. Это допущение осно-
вано на том, что при составе плагиоклаза An10–20
(характерно для гранитов массива Раумид, табл. 3)
изотопное фракционирование между Pl и Kfs со-
измеримо с погрешностью анализа и варьирует
слабо (в интервале 400–800°С около 0.2‰ для Pl
(An20) и около 0.3‰ для Pl (An10), в соответствии с
(Vho et al., 2020)). Кроме того, для Pl и Kfs харак-
терны близкие скорости диффузии кислорода, и
при близких размерах кристаллов их температуры
закрытия также должны быть близки. Мы ис-
пользуем упрощенный вид зависимости коэффи-
циента фракционирования от температуры Δ ≈
( ), который обычно
применяется в описании магматических процессов
(Chacko et al., 2001). Наконец, мы допускаем, что в
области температуры закрытия изотопной системы
кислорода минералов переходная зона мини-
мальна или отсутствует (Valley, 2001), т.е. величи-
ны Тq, Tb и Tp (температуры закрытия кварца,
биотита и полевых шпатов соответственно) – это
минимальные граничные значения температуры,
при которых минерал находится в изотопном рав-
новесии с остальными открытыми минералами, а
при более низких температурах изотопный обмен
кислорода для данного минерала полностью пре-
кращается. В момент достижения породой Тq все

4 Далее по тексту индексы q, b и p обозначают кварц, биотит
и полевые шпаты соответственно.

( )3 6 –2
–10 Ln – 10a ba b A T≈ α = ×

ее минералы “открыты” и находятся в изотопном
равновесии друг с другом, так что:

(2)

где  и  – коэффициенты в соответствующих

термометрических уравнениях (

). Оба равенства (2) можно объеди-
нить, исключив из них Тq:

(3)

Баланс масс для кислорода породы, состоящей из
трех минералов (q – Qz, b – Bt и p – (Pl + Kfs)),
имеет вид:

(4)

где Xq, Xb, Xp – доля кислорода породы, приходяща-
яся на каждый из минералов ( ).
Например, для кварца содержание кислорода в
формуле составляет kq = 0.53, и при его содержа-
нии в породе хq доля кислорода кварца в породе
составит:

Величина δq в уравнении (4) соответствует изме-
ренной величине δ18О(Qz). Изотопный состав
остальных минералов при Тq составит:

(5)

Подставив (2), (4) и (5) в уравнение (3), получаем
выражение для изотопного состава кислорода
всей породы:

(6)

В закрытой системе (δR = const) изотопный сдвиг
между кварцем и полевыми шпатами составит:

(7)

Из уравнения (7) можно выразить величину Tq

(8)

При расчете Tq по уравнению (8) нами использо-
валась система согласованных термометрических
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уравнений (Chacko et al., 2001). В качестве коэф-
фициентов Aq–p и Ap–b были использованы значе-
ния, приведенные в данной системе для пар
кварц–альбит и альбит–флогопит. Полученные
значения Tq варьируют от 420 до 610°С (табл. 6).
Как и ожидалось, Tq не коррелирует с оценками
температур изотопных равновесий в минераль-
ных парах (табл. 6), что объясняется ретроград-
ным изотопным обменом (Farquhar et al., 1993;
Giletti 1986; Kohn, Valley, 1998).

В породах массива Раумид суммарная масса
(Kfs + Pl) резко преобладает над массой Bt, и, ис-
ходя из допущения о закрытости изотопной си-
стемы остывающей породы, Тb должна быть близ-
ка к температуре изотопного равновесия между Bt
и полевыми шпатами (≈ТPl-Bt), причем должно
выполняться соотношение Тb < Тq. Однако ре-
зультаты расчета ТPl-Bt (табл. 6) показывают, что
для пород массива Раумид это соотношение нару-
шено в половине случаев (γ2, γ3, γ4 и γ7), т.е. име-
ет место более сложный процесс перераспределе-
ния изотопов кислорода после закрытия кварца.

Динамика остывания пород массива Раумид
Становление плутона Раумид протекало за

счет многократного внедрения кислых расплавов
(Волков, Негрей, 1974 и др.), поэтому рассматри-
вать его остывание по моделям, созданным для
однофазного интрузивного тела, некорректно.
Однако можно рассчитать кажущиеся скорости
остывания (V '), которые должны так или иначе
отразить влияние термальных событий, вызван-
ных последовательным поступлением расплавов.
Используя рассчитанную по уравнению (8) Тq

(табл. 6), мы провели оценку V ' по уравнению
Додсона (Dodson, 1973) методом последователь-
ных итераций. Поскольку зернистость пород мас-
сива Раумид неравномерна, расчеты проведены в
интервале радиусов кристаллов кварца от 1 до 3 мм
(т.е. для изометричных зерен размером 2–6 мм,
характерных для пород всех фаз внедрения, табл. 6).
При расчете использовано диффузионное урав-
нение для кварца в присутствии водного флюида
(Dennis, 1984а). Попытка расчета с использова-
нием диффузионного уравнения, полученного в
“сухих” условиях (Dennis, 1984b), приводит к не-
реально низким оценкам скоростей остывания.

Кажущиеся скорости остывания разных фаз
внедрения V ' варьируют в очень широком диапа-
зоне (1–104 град./млн лет) и изменяются немоно-
тонно в ряду γ1–γ8, что является следствием им-
пульсного теплового режима, неравномерности
прогрева пород и разного объема расплава, посту-
пающего при внедрении разных фаз (оценки объе-
мов фаз внедрения по данным (Волков, Негрей,
1974) приведены в табл. 6). К сожалению, оценок
временного интервала между фазами в нашем рас-
поряжении нет, но очевидно, что наличие длинных
и коротких пауз между ними также должно сказы-
ваться на значениях V'. Моделирование динамики
остывания многофазного массива – самостоятель-
ная сложная задача, здесь можно только в общих
чертах предсказать примерные значения Тq и V '.
Прогрев породы выше Тq должен приводить к от-
крытию изотопной системы кварца и фиксации
ее последнего остывания, которое может проис-
ходить медленнее, как за счет дополнительного
теплового импульса, так и за счет возрастания об-
щего объема массива. Можно предполагать, что по-

Таблица 6. Характеристика фаз внедрения расплавов массива Раумид, оценки температуры закрытия кварца (Тq),
температуры изотопного равновесия кислорода между минералами (Teq) и кажущиеся скорости остывания (V ')

* Преобладающий в породе размер кристаллов кварца, в скобках – диапазон от минимальных до максимальных размеров;
** значения округлены до десятков; *** расчет по уравнению Додсона (Dodson, 1973) для радиусов (R) кристаллов кварца 1, 2
и 3 мм, диффузионное уравнение из (Dennis, 1984а), геометрический фактор 55.
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Pl-Bt
[≈Тb] Pl-Ms Qz-Bt Qz-Pl R = 1 мм R = 2 мм R = 3 мм

γ1 10 4 (0.1–6) 420 ± 30 350 380 440 40 10 5
γ2 58 4 (0.5–5) 500 ± 35 570 540 440 590 150 65
γ3 2 2 (0.1–3) 530 ± 37 670 600 640 1420 360 160
γ4 20 4 (0.2–6) 440 ± 32 880 600 340 80 20 10
γ5 6 2 (0.3–5) 480 ± 34 330 250 390 610 320 80 35
γ6 3 3 (0.2–6) 610 ± 41 570 590 530 11200 2800 1250
γ7 0.5 2 (0.1–5) 420 ± 31 570 490 390 40 10 5
γ8 0.5 2 (0.1–3) 430 ± 30 380 400 400 340 60 15 7
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рода, прогретая повторно, будет иметь более низкие
значения Тq и V '. Если между фазами внедрения
был существенный временной перерыв или объем
внедрившейся фазы не привел к существенному
прогреву пород, то повторного открытия изотопной
системы кислорода кварца не произойдет, и порода
покажет характеристики последнего термального
события, при котором открывалась изотопная
система кварца. В случае подобного перерыва мо-
жет наблюдаться немонотонное поведение Тq и
V '.

Имеющиеся оценки Тq и V ' (рис. 12а, 12б) по-
казывают, что восьмикратное внедрение гранит-
ных расплавов происходило в два или три этапа.
Установленная ритмичность для Тq и V', в зависи-
мости от порядка внедрения, полностью согласует-
ся с различием геохимических и изотопных харак-
теристик пород ранних (γ1–γ3) и поздних (γ4–γ8)
фаз внедрения. Начало каждого из этапов фикси-
руется низкими значениями Тq и V ' – это породы,
которые нагревались повторно, возможно, дважды.
Например, на первом этапе в ряду γ1–γ3 породы γ1
прогревались при внедрении γ2 и γ3, после чего, по-
видимому, следовал временной перерыв, после ко-
торого внедрение γ4 и остальных фаз уже не за-
тронуло изотопную систему кварца пород преды-
дущих фаз. Аналогично, на втором этапе в ряду
γ4–γ6 на породы γ4 повлияло внедрение двух по-
следующих фаз – γ5 и γ6. Крайне малое количе-
ство расплавов γ7 и γ8 фаз внедрения не привело
к открытию изотопных систем кварца пород
предыдущих фаз внедрения. Породы γ7 и γ8 мог-
ли завершать второй этап, внедряясь между еще
не остывшими породами γ5 и γ6 (рис. 1), что и
привело к медленному остыванию сравнительно
мелких магматических тел этих фаз. Однако они
могли формировать и самостоятельный, третий
этап, что согласуется с результатами изучения
Sm-Nd изотопной системы пород массива Раумид
(Волков и др., 2016, рис. 12в), которые указывают на
трехэтапную эволюцию состава источника.

Тепловое воздействие последовательно внед-
ряющихся расплавов на породы предыдущих фаз
внедрения прослеживается в закономерном про-
странственном распределении значений Тq. По-
чти все изученные образцы были отобраны в ин-
тервале высот 3600–4200 м (за исключением обр.
956-1 (γ4), высота отбора 4700 м) и формируют
единый тренд уменьшения Тq с возрастанием вы-
соты отбора (рис. 13). Можно предположить, что
возникновение подобного тренда связано с мно-
гократным прогревом и что наблюдаемые значе-
ния Тq – результат согласованного остывания
центральной части массива. Это наблюдение
снимает вопрос о влиянии локального положе-
ния отдельных образцов на оценку Тq. Направ-
ленность тренда показывает, что на данном гип-
сометрическом уровне верхние зоны массива

остывали медленнее, чем нижние, возможно, за
счет конвективного переноса тепла, направлен-
ного снизу вверх. Из тренда существенно выбива-
ется точка, соответствующая образцу γ6 фазы

Рис. 12. Температура закрытия изотопной системы
кислорода кварца Тq (а) и кажущаяся скорость осты-
вания V ' (б) гранитов разных фаз внедрения массива
Раумид. (б): 1–3 – расчет для радиусов кристаллов
кварца 1, 2 и 3 мм соответственно; (в) – приведено из-
менение изотопного отношения 147Sm/144Nd в образ-
цах тех же фаз внедрения, по (Волков и др., 2016).
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внедрения, для которого характерна максималь-
ная Тq = 610°С. Возможно, что породы данной фа-
зы практически не испытали прогрева при внед-
рении последних двух фаз, и тогда Тq может ре-
ально отражать скорость остывания массива
после внедрения γ6. По нашим оценкам, она со-
ставляет 1250–11200 град./млн лет (табл. 6), что
приближенно соответствует длительности осты-
вания массива Раумид в несколько десятков–
первых сотен тысяч лет.

Автометаморфизм пород массива Раумид

Автометаморфизм пород массива Раумид про-
явлен в снижении величины δ18О измененных
минералов (Kfs-2, Pl-2) относительно визуально
неизмененных разностей Kfs и Pl, причем этот
процесс воспроизводится для пород всех восьми
фаз внедрения (табл. 5). Та же тенденция сохра-
няется при переходе от биотита к хлориту:
δ18О(Bt) > δ18О(Chl-Bt) > δ18О(Chl). Поскольку по-
роды массива Раумид мы рассматриваем как за-
крытую систему, изотопный обмен с внешним
флюидом, который обычно привлекается для
объяснения пониженных значений δ18О в мине-
ралах гранитов, исключен. Следовательно, важно
понять, в пользу какой минеральной фазы пере-
распределяется изотоп 18О, покидая измененные
полевые шпаты. Наиболее реальным кандидатом
на эту роль является биотит, который показывает
дискордантность температуры закрытия по отно-
шению к кварцу. Эта дискордантность проявлена
в зернах биотита, не имеющих визуальных при-
знаков изменений, откуда следует, что процесс
автометаморфизма в гранитах массива Раумид
частично или полностью протекал параллельно с

ретроградным диффузионным обменом между
биотитом и полевыми шпатами, т.е. в темпера-
турном интервале между Тq и Тb. Поскольку нами
предполагается автометаморфическое происхож-
дение мусковита (рис. 2з) в гранитах массива Ра-
умид, минеральная пара Pl–Ms может дать допол-
нительную оценку температуры автометамор-
физма для γ5 и γ8 (250°С для γ5 и 400°С для γ8,
расчет по уравнению Ab–Ms, Chacko et al., 2001).
Однако не стоит исключать и более высокую тем-
пературу данного процесса.

В процессах автометаморфизма происходит
согласованное изменение изотопных систем не-
скольких минералов. Например, было показано,
что формирование альбита и хлоритизация био-
тита при автометаморфизме гранитов массива
Шварцвальд были связаны единым процессом
катионного и изотопного обмена, протекающего по
механизму растворения–кристаллизации (O’Neil,
Taylor, 1967; Fiebig, Hoefs, 2002). Следуя этим
представлениям, мы описали перераспределение
изотопов кислорода между минералами на стадии
автометаморфизма гранитов массива Раумид
(рис. 14), используя модель растворения–кри-
сталлизации минералов в закрытой относительно
флюида системе (Dubinina, Lakshtanov, 1997). Для
расчета мы приняли, что в процессе автометамор-
физма происходит замещение Pl эпидотом и Kfs
каолинитом в домене породы, который вместе с
постоянным количеством флюида составляет за-
крытую систему. В расчетах принималось, что до
начала перекристаллизации флюид находится в
изотопном равновесии с исходным неизменен-
ным минералом (Pl или Kfs), т.е. масса породы до-
минировала над массой флюида. Далее происхо-
дило частичное растворение исходного минерала,
имеющего постоянный изотопный состав кислоро-
да (9.0‰ для Pl и 8.4‰ для Kfs, табл. 5) и кристалли-
зация новых минералов (Ep и Kln) в равновесии с
водным раствором при выбранной температуре.
Расчет проведен для двух значений температуры
(250 и 400°С) с использованием согласованных
уравнений из (Vho et al., 2019) для изотопного
фракционирования кислорода в системах Ep–вода
и Kln–вода. Значения величины δ18О измененных
минералов (Pl-2 и Kfs-2) являются взвешенной сум-
мой исходного и новообразованного минералов:

где f – степень протекания процесса перекристал-
лизации плагиоклаза и полевого шпата (0 ≥ f ≥ 1). В
конце перекристаллизации f = 1, т.е. весь Pl заме-
щен эпидотом или весь Kfs замещен каолинитом.
Кроме оценки значений δ18О для Pl-2 и Kfs-2,
проводился расчет δ18О(Bt), исходя из условия его
изотопного равновесия с флюидом. Это условие
допустимо при крайне низком содержании Bt в

(-2 1 – и -2 1 – ,) ( )Pl Ерf Pl f Kfs Klnf Kfs f= + = +

Рис. 13. Температура закрытия изотопной системы
кислорода кварца и абсолютная отметка высоты от-
бора образцов гранитов массива Раумид.
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породе, когда его влиянием на величину δ18О
флюида можно пренебречь.

Проведенный расчет перераспределения изо-
топа 18О между всеми минералами, затронутыми
автометаморфизмом гранитов, показывает, что
наблюдаемые величины δ18О в Pl-2, Kfs-2 и Bt мог-
ли быть сформированы при растворении–кри-
сталлизации в закрытой системе. Наблюдаемые
изотопные сдвиги в измененных минералах в
диапазоне 250–400°С можно получить при массо-
вых отношениях вода/порода(минерал) (W/M) от
0.3 до 0.05 (рис. 14). При более высоких темпера-
турах количество флюида могло быть выше (W/M =
= 0.8 при 500°С). Однако даже такие количества
водного флюида не требуют его поступления
извне и могут быть обеспечены флюидным пото-
ком, покидающим гранитный плутон по мере его
кристаллизации и остывания, исключительно за
счет фильтрации флюида из внутренних зон мас-
сива к внешним. При этом в локальных доменах
породы соотношение W/R может значительно
повышаться, приводя к формированию метасо-
матизированных зон и изменению ее текстуры
(Bartley et al., 2020). Расчеты, проведенные по ли-
нейной модели для остывающих гранитов, рас-
плав которых изначально содержал 3.5% воды,
показали, что эффективное отношение W/R в
апикальной части массива может достигать 0.6
(Дубинина и др., 2010). Согласно эмпирическим
оценкам по содержанию SiO2 (Yang et al., 2021),
содержание воды в исходном расплаве гранитов
массива Раумид могло составлять 4.1–4.9 мас. %,
т.е. эффективное отношение W/R при остывании
гранитов массива вполне могло достигать 0.70–
0.85.

Схема формирования массива Раумид

Приведенные данные позволяют предложить
непротиворечивую схему поэтапного развития
событий, которые привели к формированию гра-
нитного массива Раумид (рис. 15). К первому эта-
пу относится внедрение гранитов γ1–γ3 фаз, ко
второму – всех остальных, хотя можно полагать,
что граниты γ7 и γ8 представляют отдельный, тре-
тий этап (Волков и др., 2016). Судя по близким
изотопным (εNd, δ18О) и геохимическим парамет-
рам, источником расплавов всех фаз внедрения
являлась примерно одна и та же зона утолщенной
континентальной коры, сложенная Bt-содержа-
щими метаморфическими породами. Магматиче-
ская камера, где протекала кристаллизационная
дифференциация кислых расплавов, могла нахо-
диться на глубине 10–20 км. Основной этап ее
разгрузки (γ1–γ3) произошел после кристаллиза-
ции 20–40% расплава, после чего камера частич-
но заполнилась новой порцией расплавов, посту-
пивших из того же источника. Далее процесс кри-

Рис. 14. Расчет изотопного сдвига кислорода между
неизмененными и измененными разностями плагио-
клаза (а) и калиевого полевого шпата (б) в зависимо-
сти от прогресса их перекристаллизации с формиро-
ванием эпидота и каолинита (f(Ер) и f(Kln) соответ-
ственно). На рис. (а, б) – расчетные линии получены
для температур 250 и 400°С, варианты расчета 1, 2 и 3
соответствуют соотношению W/M: 0.05, 0.2 и 0.3 со-
ответственно. Залитые поля – наблюдаемые изотоп-
ные сдвиги в гранитах массива Раумид. На рис. (в) –
расчет изменения величины δ18О(Bt) по мере измене-
ния величины измеренного δ18О(Pl-2) плагиоклаза в
ходе его автометаморфической перекристаллизации
при 250°С, расчетные линии соответствуют значени-
ям отношения W/M 0.5 и 0.08.

f(Ep)
0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0

0.2
0.4
0.6
0.8
1.0
1.2

2.0

1.4
1.6
1.8

�18
O

(P
l)

 –
 �

18
O

(P
l-

2)
, ‰

1 2 3

250�C

250�C

250�C

400�C

400�C

400�C

(a)

(в)

7.0 7.5 8.0 8.5 9.0 9.5
3.0
3.5
4.0
4.5
5.5
5.5
6.0
6.5
7.0
7.5
8.0

�18
O

(B
t)

, ‰

�1

�2

�8

�6

�5

�7
�3

�4

�18O(Pl-2), ‰

W/M 0.5

W/M 0.08

0
0.2 0.4 0.6 0.8 1.0

0.2

0.4

0.6

0.8

1.0

1.2

1.4

�18
O

(K
fs

) –
 �

18
O

(K
fs

-2
),

 ‰

f(Kln)

250�C

250�C

400�C

400�C

250�C
400�C

(б)



372

ПЕТРОЛОГИЯ  том 31  № 4  2023

ДУБИНИНА и др.

сталлизационной дифференциации повторился и
дошел до ее более высоких степеней (60–85%),
после чего имел место второй, и, возможно, третий
этапы разгрузки магматической камеры. Опубли-
кованные данные изучения Sm-Nd системы гра-
нитов массива Раумид согласуются с приведен-
ной схемой, и показывают, что на каждом этапе
поступления расплавов из источника повыша-
лось изотопное Sm/Nd отношение (Волков и др.,
2016), т.е. в зоне частичного плавления происхо-
дило своеобразное исчерпание источника в отно-
шении легких РЗЭ.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Изотопная геохимия кислорода позволяет ре-

шать вопросы, связанные с условиями кристал-
лизации расплавов, динамикой остывания пород
и автометаморфизмом, т.е. основными факторами
формирования гранитного тела. Однако величина
δ18О не является индикатором геодинамических
обстановок формирования гранитов, и в случае
гранитов А-типа она, прежде всего, отражает раз-
нообразие протолитов кислых расплавов.

Мы показали, что плутон Раумид может быть
отнесен к разряду объектов, становление которых
проходит в условиях закрытой системы – без
ощутимого привноса постороннего вещества и
участия внешнего флюида. Происхождение рас-
плавов массива Раумид можно связать с процес-

сами корового анатексиса, несмотря на то, что его
массовое проявление в регионе началось пример-
но через 15–17 млн лет после формирования плу-
тона (Chapman et al., 2018). По изотопным и гео-
химическим данным, дифференциация кислых
расплавов, формировавших массив Раумид, про-
исходила при 750–800°С и 4.5–7.8 кбар, т.е. в
условиях средней коры, хотя становление самого
плутона протекало на существенно меньших глу-
бинах (Р ≈ 2 кбар).

На примере массива Раумид рассмотрены во-
просы, важные при изучении других гранитных тел.
Например, несмотря на то, что для полифазных
массивов кажущиеся скорости остывания пород не
имеют отношения к реальным скоростям остыва-
ния, они могут отражать динамику поступления
магматического материала в зону становления
интрузива. Детальное изучение как неизменен-
ных, так и измененных разностей Pl, Kfs и Bt поз-
воляет получить представление об условиях ре-
троградного изотопного обмена и автометаморфи-
ческой перекристаллизации минералов. В случае
гранитов массива Раумид оба процесса перекры-
вались во времени, вероятно, это может быть
справедливо и для других гранитов. Соотношение
флюид/порода при автометаморфизме может
быть небольшим, что не требует привлечения
внешнего источника флюидной фазы.

Рис. 15. Схема формирования массива Раумид. Пояснения см. в тексте.
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Сравнение изотопно-геохимических характе-
ристик измененных и неизмененных разностей
минералов гранитов показывает, что отсутствие
признаков изменений (визуальных, либо опреде-
ляемых инструментальными методами) в мине-
ралах гранитов не гарантирует правильности по-
лучаемых оценок температуры, поскольку все ми-
нералы гранитов активно участвуют в процессах
постмагматического изотопного обмена. Этот
вывод важен и для геохронологических исследо-
ваний, где сохранность изотопной системы мине-
рала имеет критическое значение.
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High Fractionated Granites of the Raumid Massif (S. Pamir):
O-Isotope and Geochemical Study

E. O. Dubinina1, A. S. Avdeenko1, 1, S. A. Kossova1, and E. V. Kovalchuck1

1Institute of Geology of Ore Deposits, Petrography, Mineralogy, and Geochemistry,
Russian Academy of Sciences, Moscow, Russia

The processes of crystallization differentiation, retrograde isotopic exchange, and autometamorphism are
considered using the “natural laboratory” – Eocene granites of the Raumid massif, which has eight intrusion
phases. The work is based on a comprehensive (oxygen isotope, petrographic, geochemical) study of repre-
sentative samples of each of the intrusion phases of the massif. Isotopic and geochemical studies of rock-
forming minerals (Qz, Pl, Kfs, Bt), as well as their altered varieties, have been carried out. The geochemical
features of the Raumid’s granites are correspond to both A-type granites and highly fractionated I-type gran-
ites. We show that the rocks of the Raumid massif are not the geochemical analog of the Qiangtang Eocene
granitoids of the Central Tibet and the Vanj complex, as previously assumed (Chapman et al., 2018). The dif-
ferentiation conditions for acidic melts that formed the Raumid pluton (T = 750–800°C, P = 4.5–7.8 kbar
with predominant Pl crystallization) were estimated. The intrusion of melts into the hypabyssal zone pro-
ceeded at least in two stages: early (γ1–γ3) and late (γ4–γ8), although it is possible that the rocks of the γ7 and
γ8 phases belonged to a separate stage. The closing temperature of the oxygen isotopic system of quartz (Тq)
varies from 420 to 610°C, which indicates a wide range of cooling rates for these rocks. The effect of the mul-
tiphase nature of melt intrusion on the Тq and apparent cooling rates is considered. The study of altered and
unaltered minerals makes it possible to establish that autometamorphism partially overlapped with the retro-
grade oxygen isotope exchange in the cooling rock. The modelling of the δ18О values of feldspars during au-
tometamorphism in a system closed with respect to f luid show that the Pl saussuritization and Kfs kaoliniti-
zation proceeded at a limited f luid/mineral ratio (W/M = 0.3–0.05), which could be provided by aqueous
fluid separated during the Raumid pluton cooling.

Keywords: Raumid massif, oxygen isotopes, δ18О, isotope thermometry, retrograde isotope exchange, gran-
ites, differentiation, rock cooling, diffusion, authometamorphism
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