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Проведено исследование песчаников из офиолитокластитовой толщи Рассохинского террейна 
хр. Черского, Верхояно-Колымская складчатая область, направленное на получение представи-
тельной вещественной характеристики подвергавшихся размыву пород, реконструкцию вероят-
ной геодинамической обстановки формирования их протолитов, а также определение вероятного 
источника сноса. Состав обломков пород и детритовых минералов в изученных песчаниках (сер-
пентинитовых и лиственитовых) позволяет предполагать, что в источнике сноса обломочного 
материала присутствовали серпентиниты, хлорититы, листвениты и доломитовые породы, при 
этом источники сноса находились вблизи места накопления офиолитокластитовой толщи. Раз-
мыву пород в источнике сноса предшествовали процессы метаморфической перекристаллизации 
ультрамафитов и мафитов, формирование лиственитов, тектоническая дезинтеграция офиолитов 
и тектоническое совмещение ультрамафитов офиолитовой ассоциации с толщами карбонатных 
(доломитовых) пород. Метаморфизм ультрамафитов из обломков песчаников был ретроградным, 
имел неизохимичный характер и происходил, по крайней мере, на последнем этапе при их сер-
пентинизации, не в океанической обстановке, как и формирование лиственитов. Вероятным 
источником обломков метаморфизованных основных и ультраосновных пород, а также детрито-
вых минералов из них, были дезинтегрированные фрагменты неопротерозойских офиолитовых 
массивов коллизионного пояса хр. Черского. Проведенное исследование позволяет предполагать 
формирование протолитов пород офиолитов хр. Черского в обстановке задугового спрединга, что 
в совокупности с опубликованными возрастными оценками свидетельствует о присутствии в кол-
лизионном поясе хр. Черского фрагментов литосферы неопротерозойского задугового бассейна.
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ВВЕДЕНИЕ1

Исследования ультрамафит–мафитовых масси-
вов, объединяемых в офиолитовый пояс хр. Чер-
ского (Верхояно-Колымская складчатая область), 

1  Дополнительная информация для этой статьи доступна 
doi:10.31857/S0869590324030092 для авторизованных поль-
зователей

были направлены на выявление их структурной 
позиции и  геологического строения, а  также на 
определение геодинамической обстановки, вре-
мени формирования и  метаморфической исто-
рии входящих в их состав пород (Лейер и др., 1993; 
Oxman et al., 1995; Оксман, 2000; Карякин и др., 
2002; Ганелин и др., 2022). При этом ультрамафи-
ты остаются наименее изученными породами, что 
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обусловлено их интенсивной метаморфической 
переработкой и редкой сохранностью первичных 
минералов. В литературе приводятся лишь краткие 
петрографические описания серпентинизирован-
ных мантийных перидотитов, дунитов, верлитов, 
пироксенитов и немногочисленные данные о со-
ставах их первичных минералов (Оксман, 2000). 
Таким образом, предположения о  геодинамиче-
ской обстановке формирования офиолитов хр. 
Черского в этих работах, основанные на резуль-
татах изучения геохимии вулканитов, габброидов 
и амфиболитов, не подкреплены результатами из-
учения ультрамафитов.

В этой связи особый интерес представляют об-
ломочные породы Рассохинского террейна, выде-
ленные в офиолитокластитовую толщу (Кропачев 
и др., 1987; Шпикерман, Мерзляков др., 1988; Ма-
ланин и др., 2021; Сычев и др., 2021) на основании 
преобладания в них обломков пород офиолито-
вой ассоциации. Среди обломочных пород толщи 
широко распространены песчаники, содержащие 
большое количество детритовых зерен хромшпи-
нелидов и обломков серпентинитов и хлорититов.

Изучение детритовых хромшпинелидов наря-
ду с силикатными минералами позволяет решать 
несколько принципиальных задач. Одна из них – 
представительная вещественная характеристи-
ка подвергавшихся размыву пород, позволяющая 
судить о вероятной геодинамической обстановке 
их формирования, а также определять вероятный 
источник сноса (при наличии в регионе изученных 
ультрамафит–мафитовых массивов) (Zimmerle, 
1984; Arai et al., 2006; Staddon et al., 2021). Вторая – 
установление времени размыва ультрамафитов/
мафитов (по датированным осадочным толщам, 
содержащим детритовые хромшпинелиды), что 
позволяет реконструировать региональную текто-
ническую историю (Pober, Faupl, 1988; Arai, Okada, 
1991). Наиболее удобным объектом для решения 
этих задач являются серпентинитовые песчаники, 
часто содержащие весьма многочисленные зерна 
хромшпинелидов (Arai, Okada, 1991; Baxter et al., 
2016). Именно подобные породы и являются пред-
метом исследования в настоящей статье, а иденти-
фикация протолита пород, служивших источником 
детритовых хромшпинелидов и позволяющих су-
дить о вероятной геодинамической обстановке их 
формирования, составляет основную цель статьи. 
В задачи работы входило петрографическое иссле-
дование песчаников методами оптической и элек-
тронной микроскопии и изучение составов мине-
ралов в обломках и матриксе/цементе пород.

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ И ТЕКТОНИЧЕСКОЕ 
ПОЛОЖЕНИЕ

Офиолитокластитовая толща обнажается в рай-
оне руч. Шумный, левого притока р. Рассоха (см. 

Supplementary2 1, рис. 1S). Ее относят либо к струк-
турам Рассохинского террейна (Парфенов и др., 
1993; Соколов, 2010) (или Рассохинского блока 
Омулевского террейна; Парфенов и др., 2001) в со-
ставе Колымо-Омолонского супертеррейна слож-
ного строения (Парфенов и др., 2003), либо к офи-
олитам коллизионного пояса хр. Черского, объеди-
няемым в Мунилканский террейн (Оксман, 2000) 
того же супертеррейна (рис.  1). Породы толщи 
мощностью 100–190 м (Шпикерман, Мерзляков, 
1988) слагают несколько тектонических пластин, 
в пределах которых они интенсивно дислоцирова-
ны (Рогов, Сычев, 2019). Толща сложена алевро-
литами, песчаниками, гравелитами и конгломера-
тами, преимущественно мелкогалечными (рис. 2). 
Ее возраст в  настоящее время принимается как 
до-раннеордовикский (Кропачев и др., 1987; Шпи-
керман, Мерзляков, 1988; Маланин и др., 2021).

Более подробная характеристика тектони-
ческого положения и  геологического строения 
толщи, а  также оценки ее возраста приведены 
в Supplementary 1 на рис. 1S.

ОБРАЗЦЫ И МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ

Детально были исследованы четыре образца пес-
чаников, положение точек опробования которых 
показано на рис. 1S (см. Supplementary 1). Петро-
графия пород изучалась в прозрачно-полирован-
ных шлифах на оптическом микроскопе в проходя-
щем и отраженном свете, а также во вторично-рас-
сеянных электронах на сканирующем электронном 
микроскопе (СЭМ) TESCAN Vega3, оснащенном 
полупроводниковым детектором рентгеновского 
излучения ULTIM MAX 40 (Oxford Instruments), 
в Геологическом институте РАН (г. Москва). Ис-
следование шлифов на СЭМ сопровождалось мас-
совыми определениями составов минералов. Ми-
кроанализы проводились в точке при ускоряющем 
напряжении 20 кВ с накоплением 1 млн импуль-
сов. Обработка спектров выполнена в программе 
AZtec. Хотя данная методика позволяет достаточ-
но надежно определять составы первичных и ме-
таморфических шпинелидов (Mellini et al., 2005) 
и филлосиликатов (Nakatani, Nakamura, 2016), мы 

2  В дополнительных материалах к русской и английской 
онлайн-версиям статьи на сайтах https://elibrary.ru/ и  
http://link.springer.com/ соответственно приведены:
Supplementary 1: Геологическое, тектоническое положе-
ние и возраст толщи офиолитокластитов.
Supplementary 2:
ESM_1.xls – Минеральные ассоциации и размер литокла-
стов;
ESM_2.xls – Средние составы хромшпинелидов;
ESM_3.xls – Составы серпентинов, хлоритов и талька;
ESM_4.xls – Составы слюд (фукситов);
ESM_5.xls – Составы карбонатов;
ESM_6.xls – Средние составы акцессорных минералов;
ESM_7.xls – Составы сульфидов.
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Рис. 1. Положение массивов офиолитов хр. Черского и района исследований на схеме тектонического райониро-
вания Верхояно-Колымской складчатой области (Парфенов и др., 2001), с изменениями по (Соколов и др., 2010) 
и упрощениями. 1 – Верхоянский складчато-надвиговый пояс; террейны: 2 – пассивной континентальной окра-
ины; 3 – кратонный (Омолонский); 4 – островодужные; 5 – турбидитовые; 6 – турбидитовый подножия конти-
нентальной окраины (сланцевый пояс); 7 – аккреционного клина, сложенные преимущественно океанически-
ми отложения; 8 – аккреционного клина, преимущественно турбидитовый (Полоусно-Дебинский); 9 – массивы 
офиолитов, в том числе Мунилканского террейна: MUY – Уяндинский (Калгынский), MMU – Мунилканский, 
MKY – Кабытыгасский, MIN – Индигирский (Уччинский), MGA – Гарбыньинский, MUV – Увязкинский;  
10 – надвиги; 11 – сдвиги; 12 – разломы. OVR – Рассохинский и граничащие с ним Омулевский (OVO) и Арга-Тас-
ский (AG) террейны.
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сопоставили результаты измерения составов си-
ликатов и  шпинелидов на микрозонде Cameca-
SX100 в Институте геохимии и аналитической хи-
мии им. В.И. Вернадского РАН (г. Москва) и на 
микрозонде Jeol JXA8200 SuperProbe в Институте 
химии им. Макса Планка (г. Майнц, Германия), 
полученные с  использованием международных 
стандартов, с результатами энергодисперсионно-
го анализа. Несмотря на то, что аналитическая 
погрешность определения содержаний элементов 
и пределы обнаружения при энергодисперсионном  
анализе несколько выше, систематическая разница 
оказалось незначительной и была минимизирова-
на эмпирической калибровкой. Представительные 
составы шпинелидов приведены в табл. 1, средние 
составы филлосиликатов и карбонатов – в табл. 2, 
а все проанализированные составы минералов – 
в Supplementary 2.

ПЕТРОГРАФИЯ

Петрография песчаников

Исследованные разнозернистые песчаники 
представлены серпентинитовыми (обр. 1099/4, 
1100/1, 1100/4) и лиственитовыми (обр. 1099/1) раз-
новидностями, сложенными плохо сортированны-
ми обломками преимущественно серпентинитов 
или лиственитов, а также доломитовых пород и де-
тритовых минералов из этих же пород в матриксе/
цементе разной структуры и состава. На отдельных 
участках в тонкослоистом матриксе серпентинито-
вых песчаников проявлены признаки пластичной 
деформации. Степень окатанности обломков за-
висит от их размера и состава; крупные обломки 
обычно окатаны сильнее.

В серпентинитовых песчаниках преобладающий 
размер обломков пород составляет от 0.1 до 1.0 мм, 
на долю обломков пород алевритовой размерно-
сти приходится не более 2.5%, а гравийной – от 6 
до 20%. Среди обломков пород резко преоблада-
ют метаультрамафиты (фактически серпентини-
ты) (более 90%) (рис. 3а, 3б); в подчиненном ко-
личестве встречаются метамафиты (фактически 
хлорититы) и доломитовые породы, присутствуют 
также единичные обломки серпентинитовых алев-
ролитов. Обломки минералов, как правило, имеют 
мелкопесчаную и алевритовую размерности. Ма-
трикс песчаников базальный, сложенный мелки-
ми (до 20 мкм) зернами филлосиликатов и фраг-
ментами доломитовых пород. Матрикс составляет 
обычно около 5–10% объема пород, местами не-
много больше, а на некоторых участках практиче-
ски отсутствует.

Постседиментационная перекристаллиза-
ция серпентинитовых песчаников наиболее явно 
проявлена в  росте относительно крупных иди-
оморфных зерен магнетита, часто вокруг зерен 

Рис. 2. Породы офиолитокластитовой толщи из бас-
сейна р. Рассоха: (а) переслаивание прослоев и линз 
доломитовых пород (светло-бежевые) с серпентини-
товыми алевролитами (темные зеленовато-серые); 
(б) серовато-зеленые серпентинитовые песчаники 
и гравелиты со щебенкой и мелкой галькой разно-
окрашенных доломитовых пород; (в) прослой ва-
лунно-галечных конгломератов в серпентинитовом 
песчанике, гальки и валуны сложены доломитовыми 
породами; (г) лиственитовый песчаник с розоватой 
галькой доломитовых пород.
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Таблица 2. Средние составы силикатов и карбонатов (мас. %)

Порода СП СП СП СП СП СП СП СП СП СП

Обломок Serp Serp Serp Serp Serp Serp. 
Chl-te Serp Serp Serp Chl-

te

Минерал Chl1 1σ Chl2 1σ Chl3 1σ Chl4 1σ Tlc 1σ Tlc-
Chl 1σ Atg 1σ Lz 1σ Flz 1σ Chl5 1σ

Точки 8 33 20 11 22 107 220 44 40 43

SiO2 31.67 1.90 37.20 0.69 36.90 1.10 32.33 2.41 62.75 0.45 46.88 7.09 43.23 1.16 41.06 0.70 39.18 0.86 28.78 1.67

TiO2 0.00 0.00 0.01 0.01 0.02 0.08 0.01 0.01 0.00 0.01 0.01 0.02 0.01 0.03 0.01 0.02 0.01 0.02 0.02 0.05

Al2O3 17.79 2.56 6.33 1.02 10.60 1.80 16.11 3.67 0.27 0.18 5.92 2.92 1.76 0.98 1.55 0.86 1.29 0.69 18.35 1.61

FeO 4.60 0.95 4.54 0.61 4.46 1.02 8.63 1.02 1.49 0.31 3.35 0.83 4.75 1.47 7.31 1.01 10.77 1.54 20.33 5.26

MnO 0.00 0.00 0.04 0.04 0.01 0.03 0.10 0.07 0.01 0.02 0.02 0.07 0.02 0.03 0.01 0.02 0.01 0.03 0.25 0.08

MgO 31.18 1.13 34.35 0.40 34.44 0.96 29.68 1.98 30.09 0.57 32.82 1.21 37.50 1.36 36.84 1.02 35.82 0.78 20.08 3.92

CaO 0.04 0.06 0.08 0.03 0.09 0.09 0.09 0.06 0.08 0.07 0.13 0.07 0.12 0.07 0.08 0.06 0.06 0.06 0.08 0.18

Na2O 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00

K2O 0.02 0.04 0.02 0.02 0.00 0.00 0.01 0.01 0.00 0.01 0.00 0.01 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.01 0.01 0.01

Cr2O3 1.82 1.94 4.62 0.78 0.51 0.39 0.38 0.26 0.27 0.32 1.39 1.17 0.34 0.31 0.30 0.23 0.26 0.23 0.24 0.29

NiO 0.25 0.14 0.28 0.04 0.26 0.09 0.21 0.11 0.31 0.05 0.33 0.04 0.23 0.08 0.29 0.05 0.31 0.07 0.07 0.07

Сумма 87.37 87.47 87.29 87.55 95.30 90.85 87.98 87.45 87.70 88.22

Mg# 92.4 1.6 93.1 0.9 93.2 1.6 85.9 2.0 97.3 0.6 94.6 1.2 93.3 2.1 90.0 1.5 85.6 2.0 63.5 10.6

Примечание. СП – серпентинитовый песчаник, ЛП – лиственитовый песчаник. Тип обломка: Serp – серпентинит,  
Chl-te – хлоритит, Ds – доломитовая порода, List – лиственит. 1σ – стандартное отклонение. Mg# = 100Mg/(Mg+Fe).

хромшпинелидов, при практически полном от-
сутствии мелких рассеянных зерен магнетита 
(обычных для серпентинизированных и метамор-
физованных ультрамафитов) как в обломках, так 
и в матриксе пород (рис. 4а–4в). Рост идиомор-
фных зерен магнетита в обломках серпентинитов 
не сопровождается какой-либо деформацией ме-
таморфических структур (рис.  4а, 4б), при этом 
крупные зерна магнетита могут развиваться сразу 
по нескольким контактирующим обломкам сер-
пентинитов или по обломку и матриксу (рис. 4б). 
Признаков какой-либо структурной перекристал-
лизации в серпентинитовых обломках на контакте 
с матриксом также не наблюдается. В некоторых 
идиоморфных зернах магнетита в матриксе пес-
чаника присутствуют включения зерен доломита 
(рис. 4в). В крупных обломках доломитовых по-
род постседиментационная перекристаллизация 
проявлена в  развитии на контакте с  матриксом 
кайм с укрупнением доломитовых зерен (до бо-
лее чем 20 мкм) и изменением их состава (рис. 4г); 

мелкие (до  20 мкм) обломки часто полностью 
перекристаллизованы.

Лиственитовый песчаник сложен обломками ли-
ственитов, доломитовых пород и отдельных зерен 
минералов из лиственитов. Обломки лиственитов, 
как правило, имеют песчаную размерность, разную 
степень окатанности и неравномерно распределе-
ны в породе, образуя скопления на ее отдельных 
участках (рис. 3в, 3г). Крупные обломки доломи-
товых пород (песчаной и гравийной размерности) 
хорошо окатаны, мелкие (0.1–0.15 мм и менее) об-
ломки или их реликты часто имеют линзовидную 
форму и обычно образуют скопления.

Постседиментационная перекристаллизация 
лиственитового песчаника проявляется в частич-
ном растворении доломита на краях обломков как 
доломитовых пород, так и лиственитов, судя по 
признакам их коррозии (рис. 3г). При этом от-
мечается формирование кайм сравнительно од-
нородного ферродоломита вокруг обломков ли-
ственитов (рис.  3г) и  развитие сети прожилков 
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Таблица 2. Окончание (вправо)

Порода ЛП СП СП ЛП ЛП ЛП ЛП

Обломок List Ds Ds Ds List matrix List

Минерал Fuch 1σ Dol1 1σ Dol2 1σ Dol3 1σ Dol4 1σ Dol5 1σ Cal 1σ

Точки 74 31 27 35 33 37 4

SiO2 48.92 2.02 0.07 0.11 0.05 0.10 0.02 0.08 0.06 0.12 0.05 0.08 0.04 0.08

TiO2 0.22 0.10 0.00 0.00 0.00 0.01 0.01 0.03 0.00 0.00 0.01 0.04 0.00 0.00

Al2O3 28.49 1.49 0.04 0.00 0.04 0.03 0.04 0.00 0.09 0.08 0.08 0.07 0.03 0.00

FeO 0.88 0.29 0.10 0.13 0.87 0.46 0.19 0.24 6.26 2.65 4.21 2.40 0.01 0.02

MnO 0.02 0.01 0.29 0.22 0.71 0.32 0.03 0.08 0.12 0.06 0.15 0.09 0.11 0.01

MgO 2.24 0.26 20.67 0.53 20.52 0.53 20.88 0.19 16.81 1.70 18.25 1.67 1.86 0.47

CaO 0.27 0.19 31.32 0.61 30.42 0.58 31.19 0.23 30.34 0.88 30.42 0.62 53.46 0.46

Na2O 0.13 0.05 0.03 0.00 0.03 0.00 0.02 0.00 0.02 0.00 0.03 0.01 0.02 0.00

K2O 10.42 0.48 0.02 0.01 0.01 0.00 0.03 0.03 0.03 0.03 0.04 0.05 0.03 0.03

Cr2O3 3.89 1.40 0.01 0.03 0.03 0.05 0.06 0.08 0.04 0.05 0.07 0.10 0.01 0.00

NiO 0.05 0.08 0.02 0.00 0.02 0.00 0.02 0.00 0.02 0.03 0.06 0.12 0.22 0.10

Сумма 95.52 52.58 52.70 52.49 53.80 53.36 55.79

Mg# 99.7 0.4 97.7 1.2 99.5 0.6 82.7 7.5 88.5 6.7

неоднородного по составу ферродоломита между 
мелкими обломками доломитовых пород (рис. 4д). 
Эти структурные взаимоотношения однознач-
но свидетельствуют о том, что лиственитизация 
происходила в источнике сноса. Перекристалли-
зация крупных обломков доломитовых пород про-
является как в локальном развитии кайм на краях 
обломков, так и в появлении участков и прожил-
ков внутри обломков, сложенных укрупненными 
зернами более железистого доломита. При этом 
в некоторых обломках доломитовых пород при-
сутствуют идиоморфные зерна альбита, обнару-
живающие структурные признаки равновесности 
с  перекристаллизованными зернами доломита 
(рис. 4е).

Цемент песчаника смешанный: крустифика-
ционный на участках, насыщенных обломками 
лиственитов, и коррозионный на участках, насы-
щенных мелкими обломками доломитовых пород 
(рис. 3в, 3г).

ОБЛОМКИ ПОРОД И МИНЕРАЛОВ 
И ИХ СОСТАВ

Обломки пород в серпентинитовых песчаниках 
представлены метаультрамафитами (серпентини-
тами), метамафитами (хлорититами), серпентини-
товыми алевролитами, в лиственитовом песчани-
ке – лиственитами; обломки доломитовых пород 
присутствуют в обеих разновидностях песчаников. 
Закономерных различий между составами минера-
лов в обломках пород и в отдельных зернах мине-
ралов не выявлено, и их составы рассматриваются 
совместно.

Серпентиниты

Обломки серпентинитов содержат зерна 
хромшпинелидов, в том числе просвечивающих 
красновато-бурых, и сложены метаморфически-
ми филлосиликатами (Supplementary 2, ESM_2.
xls), хотя в большинстве обломков хромшпинели-
ды отсутствуют. Реликтов первичных силикатов, 
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а также обычных для метаультрамафитов амфибо-
лов в обломках нет. Ввиду этого особое внимание 
уделялось хромшпинелидам. Зерна хромшпинели-
дов как в составе обломков пород (литокластов), 
так и в виде отдельных в разной степени окатан-
ных зерен в матриксе пород (кристаллокластов) 
в  большинстве случаев обнаруживают призна-
ки частичного замещения, такие как прожилки, 
каймы или отдельные участки размером обычно 

5–10 мкм, редко до 40 мкм (рис. 5а–5в), сложенные 
вторичными шпинелидами, обычно более яркими 
в отраженном свете и в BSE; при этом первичные 
хромшпинелиды сохраняются в виде разобщенных 
реликтов разных размеров и формы. Встречаются 
как зерна, не затронутые вторичными преобра-
зованиями (рис. 5г), так и полностью замещен-
ные (рис. 5д). Вторичные хромшпинелиды ассо-
циируют с филлосиликатами, при этом эти фазы 

Рис. 3. Серпентинитовый песчаник (обр. 1099/4) (а, б) и лиственитовый песчаник (обр. 1099/1) (в, г). (а) – в про-
ходящем свете; (б) – в поляризованном свете; (в, г) – во вторичнорассеянных электронах (BSE). Обломки на (а, б): 
1 – серпентинитов, 2 – хлорититов, 3 – доломитовых пород, 4 – хромшпинелиды и магнетиты. Обломки на (в, г) 
и других рисунках: Ds – доломитовых пород, List – лиственитов. Проанализированные литокласты (здесь и на 
других рисунках) пронумерованы (см. Suppl. 2, ESM_1.xls).
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Рис. 4. Постседиментационная перекристаллизация в песчаниках. BSE изображения: (а–в) развитие идиоморфного 
магнетита в обломках и в матриксе серпентинитовых песчаников; (г) кайма ферродоломита на контакте обломка 
доломитовой породы с матриксом серпентинитового песчаника; (д) ферродоломит, цементирующий мелкие об-
ломки доломитовых пород в лиственитовом песчанике; (е) перекристаллизация доломита на отдельных участках 
и на контакте с альбитом, обломок доломитовой породы в лиственитовом песчанике. Аббревиатура минералов 
здесь и далее по (Warr, 2021), генерации минералов (здесь и на других рисунках) охарактеризованы в тексте. Про-
анализированные зерна хромшпинелидов (здесь и на других рисунках) пронумерованы (см. Suppl. 2, ESM_2.xls).
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обычно образуют тесные срастания субмикронно-
го или микронного масштаба (рис. 5д–5з). Иногда 
такие срастания или непосредственно вторичные 
хромшпинелиды имеют отчетливо выраженные 
каймы филлосиликатов (рис. 5з, 5и). B обломках 
серпентинитов отмечаются как ксеноморфные или 
амебовидные зерна хромшпинелидов (рис. 4а), ти-
пичные для реститовых шпинелевых перидотитов, 
так и  редкие идиоморфные и  субидиоморфные 
зерна (рис. 5ж, 5к), более характерные для куму-
лятивных перидотитов и дунитов; зерна в матриксе 
песчаников в той или иной степени окатаны и име-
ют округлую или изометричную форму (рис. 5л). 
Размер преобладающей части (85%) детритовых зе-
рен хромшпинелидов варьирует от 10 до 150 мкм.

Составы хромшпинелидов были проанализиро-
ваны в 321 зерне в пяти прозрачно-полированных 
шлифах из четырех образцов (см. Supplementary 2, 
ESM_2.xls). Первичные хромшпинелиды, характе-
ризующиеся низкими содержаниями MnO (<0.28–
0.38 мас. %, в зависимости от хромистости) и ZnO 
(<0.35–0.36 мас. %), установлены в 236 зернах (ча-
сто как реликты в хромшпинелидах метаморфиче-
ских генераций). Составы первичных шпинелидов 
в обломках серпентинитов и лиственитов принци-
пиально не различаются.

Преобладающая часть первичных хромшпи-
нелидов имеет крайне низкое содержание TiO2 
(<0.1  мас.  %), часто ниже предела обнаружения 
(0.08 мас. % TiO2), и низкую степень окисления же-
леза (F#Spl, Fe3+/(Fe3+ + Al + Cr) < 0.050–0.055), 
что свойственно первичным хромшпинелидам из 
реститовых перидотитов (Spl1res). Широкий ди-
апазон вариаций хромистости этих шпинелидов 
(Cr#Spl, Cr/(Cr  + Al) = 0.294–0.656) и  характер 
ее корреляции с  их магнезиальностью (Mg#Spl,  
Mg/(Mg + Fe2+)) от 0.465 до 0.705 (рис. 6) соответ-
ствуют хромшпинелям реститовых перидотитов из 
массивов офиолитов, в частности Омана (LeMée et 
al., 2004) (рис. 6). В небольшой части мелких зерен 
первичных реститовых хромшпинелидов отмечает-
ся повышенная степень окисления железа (до 0.09) 
и пониженная магнезиальность, обусловленные, 
по-видимому, частичным захватом магнетита при 
анализе.

Составы четырех зерен первичных хромшпине-
лидов с низкой степенью окисления железа и низ-
ким содержанием TiO2 (<0.08–0.25 мас. %) из сер-
пентинитовых песчаников (обр. 1099/4 и 1100/4) 
отличаются от описанной выше резко повышен-
ной магнезиальностью при высокой хромистости 
(рис. 6), что свойственно составам шпинелидов из 
хромититов (Pober, Faupl, 1988; Arai, Okada, 1991; 
Barnes, Roeder, 2001). Низкое содержание титана 
(<0.08) в двух из четырех таких зерен (Spl1chr-te) 
не исключает их отнесения к хромититам (Page, 
Barnes, 2009).

Немногочисленные первичные хромшпине-
лиды с относительно высоким содержанием TiO2 
(0.54–1.73 мас. %) и повышенной степенью окис-
ления железа (F#Spl, 0.047–0.157), присутствующие 
во всех изученных образцах, могут быть интерпре-
тированы как кумулятивные (Spl1cum). При этом 
большая их часть обнаруживает довольно узкий 
интервал хромистости (Cr#Spl, 0.56–0.59) при зна-
чительном интервале магнезиальности (0.62–0.32), 
понижение которой сопровождается закономер-
ным ростом содержания титана и степени окисле-
ния железа, что характерно для хромшпинелидов 
из когенетичных кумулятивных пород.

В отдельную группу были выделены хромшпи-
нелиды с содержанием TiO2 от 0.1 до 0.4 мас. %, 
превышающим таковое в хромшпинелидах из ре-
ститовых перидотитов, но пониженное по сравне-
нию с таковым в хромшпинелидах из кумулятив-
ных пород. Интерпретация этих хромшпинелидов 
неоднозначна. Такое содержание титана в  соче-
тании с нормальной или повышенной степенью 
окисления железа свойственно как шпинелидам из 
некоторых дунитов и кумулятивных перидотитов/
пироксенитов, так и шпинелидам из плагиоклазо-
вых лерцолитов, а также реакционным хромшпи-
нелидам из реститовых перидотитов на контакте 
с прожилками или телами кумулятивных перидоти-
тов или габброидов (Pearce et al., 2000; Pirnia et al., 
2018; Базылев и др., 2023). Не исключено, что в эту 
группу попали хромшпинелиды разного генезиса 
(Spl1cum/react). По интервалу значений величины 
хромистости шпинелиды эта группа не отличается 
от реститовых и кумулятивных шпинелидов, так 
что особенности составов не влияют на геодина-
мическую интерпретацию и ниже не обсуждаются.

В значительной части зерен хромшпинелидов 
как реститового, так и кумулятивного происхож-
дения обнаруживаются признаки частичной пе-
рекристаллизации, которые проявляются в  по-
вышении содержаний цинка (преимущественно 
до 1 мас. %, в одном из зерен до 8.2 мас. % ZnO) 
и/или марганца (до 1.37 мас. % MnO) и понижении 
магнезиальности зерен или их отдельных участков 
(рис. 6б–6д). Судя по составам зерен, в которых 
присутствуют и первичные хромшпинелиды, и ча-
стично перекристаллизованные (Spl2) (табл. 3, зер-
но А1), частичная перекристаллизация не сопрово-
ждается существенными изменениями содержаний 
титана, трехвалентного железа, хрома и алюминия, 
т. е. проявлена преимущественно в изменении со-
держаний двухвалентных катионов, обладающих 
относительно высокими скоростями диффузии 
(Barnes, 2000).

Частичная перекристаллизация хромшпине-
лидов в  некоторых зернах сопровождается и  их 
полной перекристаллизацией, хотя и  не всегда. 
Полностью перекристаллизованные хромшпине-
лиды, которые можно назвать метаморфическими 
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Рис. 5. Зерна хромшпинелидов в серпентинитовых песчаниках.
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(Spl3), обычно присутствуют в  контакте с  ча-
стично перекристаллизованными шпинелида-
ми (рис. 5б, 5е), реже с первичными (рис. 5в, 5ж, 
5м). Метаморфические шпинелиды отличаются 
повышенной хромистостью (0.57–0.96) при по-
ниженной магнезиальности и сильно варьирую-
щей степенью окисления железа (0.02–0.82). Для 
них характерны наиболее высокие содержания 
марганца (до 3.5 мас. % MnO) и повышенные со-
держания цинка (до 4.5 мас. % ZnO). Преоблада-
ющая часть метаморфических шпинелидов обна-
руживает довольно высокое содержание глинозема 
(5–25 мас. %). Некоторые составы обнаруживают 
повышенное содержание SiO2 (>0.5 мас. %), сви-
детельствующее о частичном захвате ассоциирую-
щего филлосиликата при анализе; такие составы 
были исключены из рассмотрения.

Метаморфические шпинелиды имеют не-
высокое содержание титана, когда развивают-
ся по первичным реститовым хромшпинелидам, 

и повышенное – когда развиваются по шпинели-
дам с повышенным или высоким содержанием ти-
тана (табл. 1, 3).

Силикаты в изученных обломках серпентини-
тов представлены серпентинами, хлоритами, таль-
ком и фазами, промежуточными по составу между 
хлоритом и  тальком. Среди серпентинов волок-
нистых агрегатов или прожилков не обнаружено, 
что позволяет предполагать отсутствие хризотила. 
Идентификация фаз филлосиликатов производи-
лась по особенностям их состава и стехиометрии 
(при допущении отсутствия трехвалентного желе-
за и структурных вакансий). При этих допущениях 
относительное количество катионов в тетраэдри-
ческой и октаэдрической структурных позициях 
силикатов может быть рассчитано как Stetr = Si + 
+ (Al + Cr)/2, Soct = Scat – Stetr (с использовани-
ем атомных содержаний элементов). К лизардитам 
отнесены низкоглиноземистые составы с величи-
нами Stetr/(Stetr + Soct) 0.394–0.407 (с учетом того, 

0.9
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Рис. 6. Составы реститовых и хромититовых хромшпинелидов из песчаников: (а) первичные (все изученные об-
разцы); (б–д) первичные, частично перекристаллизованные и метаморфические в отдельных образцах. Генерации 
хромшпинелидов: 1 – первичные реститовые (Spl1res), 2 – первичные хромититовые (Spl1chr-te); 3 – частично 
перекристаллизованные (Spl2), 4 – частично перекристаллизованные, специфичные для лиственитов (Spl2a); 5 – 
метаморфические (Spl3); 6 – хромшпинелиды из гарцбургитов Мунилканского массива (Оксман, 2000); поля со-
ставов первичных хромшпинелидов из: 7 – реститовых перидотитов СОХ (Dick, Bullen, 1994), 8 – гарцбургитов 
преддуговых бассейнов (Ishii et al., 1992), 9 – гарцбургитов офиолитов Омана (LeMée et al., 2004), 10 – хромити-
тов офиолитовых массивов Омана (Rollinson, Adetunji, 2013, 2015). Сплошной и пунктирной стрелками показаны 
типичные тренды изменения составов шпинелей при частичной и полной перекристаллизации соответственно.
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что в стехиометрическом лизардите эта величина 
составляет 0.400), к антигоритам – 0.408–0.435 (для 
наиболее типичных антигоритов с m = 17 должно 
быть 0.418 (Mellini et al., 1987)), к Fе-лизардитам – 
0.374–0.397 (рис. 7, 8). К хлоритам отнесены соста-
вы c Stetr/(Stetr + Soct) 0.396–0.420 и величиной 
(Al + Cr)/Scat выше 0.092, к тальку – составы с ве-
личинами (Al + Cr)/Scat менее 0.010 и Stetr/(Stetr + 
+ Soct) выше 0.564 (по стехиометрии 0.571).

Составы силикатных минералов обнаружива-
ют некоторые необычные черты. Так, гомогенные 
даже при максимальном увеличении электронного 
микроскопа талько-хлориты (тонкая смесь фаз или 
смешаннослойная фаза) встречаются и в обломках, 
и в матриксе значительно чаще, чем чистые хлорит 
и тальк. При этом составы талько-хлоритов обра-
зуют непрерывный ряд (рис. 7) от чистого талька 
до низкоглиноземистых хлоритов (с содержанием 
Si 6.6–7.3 атомов на форм. ед. при пересчете на 18 
атомов O и величиной (Al + Cr)/Scat 0.092–0.156). 
Чистый тальк имеет высокую магнезиальность 
(Mg# 97.3 ± 0.6) и  высокое содержание никеля 
(0.31 ± 0.05 мас. % NiO), но обнаруживает варьиру-
ющее содержание хрома при невысоком содержа-
нии глинозема (0.27 ± 0.18 мас. % Al2O3) (табл. 2).

Низкоглиноземистые хлориты, соответству-
ющие ассоциирующим или переслаивающимся 
с тальком в талько-хлоритах, имеют довольно вы-
сокую магнезиальность (Mg# 89.0–95.1). По содер-
жанию хрома они четко подразделяются на высо-
кохромистые (до 6.8 мас. % Cr2O3, кеммемериты) 
(Chl2), тесно ассоциирующие с метаморфически-
ми хромшпинелидами, и низкохромистые (Chl3), 
обычно не ассоциирующие с ними (табл. 2). Вы-
сокоглиноземистые магнезиальные хлориты (Chl1, 
с величиной (Al + Cr)/Scat 0.170–0.253 и 5.7–6.6 
атомов Si в формуле, Mg# 90.9–96.0) в обломках 
серпентинитов редки; они также сильно разли-
чаются по содержанию хрома. В  обломках сер-
пентинитов с кумулятивными хромшпинелидами 
преимущественно развиты умеренно-железистые 
хлориты (Chl4, Mg# 83.7–89.3, 5.3–6.7 атомов Si 
в формуле). C хлоритами в обломках серпентини-
тов ассоциируют талько-хлориты и антигориты ва-
рьирующего состава (табл. 3). В составе отдельных 
обломков высоко- и низкоглиноземистые хлориты 
часто встречаются совместно и имеют одинаковое 
структурное положение (рис. 5и). При этом низ-
кохромистые хлориты, по-видимому, развиваются 
в результате замещения преимущественно плагио-
клаза наряду с пироксенами. Присутствие плаги-
оклаза в протолите таких обломков, в сочетании 
с повышенным содержанием титана в хромшпине-
лидах и пониженной магнезиальностью хлоритов 
(табл. 3, литокласт Sa4), согласуется с вероятной 
кумулятивной природой их протолита.

Серпентины в обломках представлены как ли-
зардитом, так и антигоритом, хотя их составы четко 

не разделяются (рис. 7); при этом антигориты рез-
ко преобладают. Магнезиальность серпентинов 
варьирует в широком интервале, магнезиальность 
антигоритов (преимущественно 90–97) в среднем 
выше магнезиальности лизардитов (87.4–92.9) 
(рис. 8).

Особую группу составляют Fe-лизардиты (Mg# 
80.8–88.4), составы которых обнаруживают невы-
сокое содержание глинозема ((Al + Cr)/Scat ме-
нее 0.05) и отличаются пониженным содержанием 
кремнезема относительно стехиометрии лизардита 
(Stetr/Scat 0.374–0.397) (рис. 7, 8). Дефицит крем-
незема в  составе этих серпентинов в  принципе 
может быть связан либо с примесью в них бруси-
та, либо с присутствием трехвалентного железа по 
чермакитовому механизму замещения (Evans et al., 
2012). Однако тесная ассоциация этих серпенти-
нов с тальком или талько-хлоритом практически 
исключает первую возможность, поскольку ассо-
циация брусита с тальком термодинамически не-
стабильна. Величина Fe3+/SFe в этих серпентинах, 
рассчитанная согласно (Evans et al., 2012), оценена 
как 0.30 ± 0.11, при этом их магнезиальность без 
учета трехвалентного железа (100Mg/(Mg + Fe2+) 
составляет 89.6 ± 1.1.

В отношении измеренных составов филлосили-
катов нельзя не отметить, что мелкие размеры зе-
рен этих минералов в матриксе песчаников и тес-
ная ассоциация разных филлосиликатов в структу-
рах некоторых обломков не позволяют исключать 
возможности захвата нескольких фаз при анализе. 
По-видимому, это относится к  немногочислен-
ным составам, промежуточным между составами 
серпентина и талька (рис. 7), которые ввиду этого 
не рассматриваются, а также, возможно, к некото-
рым также немногочисленным составам, проме-
жуточным между составами преобладающей части 
серпентинов (с величинами (Al + Cr)/Scat менее 
0.06) и хлоритов (с величинами (Al + Cr)/Scat бо-
лее 0.092).

Как отмечалось выше, в  обломках серпенти-
нитов среди филлосиликатов резко преобладает 
антигорит. В преобладающей части обломков он 
является единственным минералом, при этом его 
состав бывает как однородным в пределах облом-
ка, так и неоднородным, со значительными вари-
ациями магнезиальности и содержаний глинозема 
и хрома (см. Supplementary 2, ESM_3.xls). Для зна-
чительной части обломков, в которых антигорит 
ассоциирует с другими филлосиликатами, харак-
терна псевдопетельчатая структура, где прожилки 
целиком или только их центральные части сложены 
антигоритом, участки между прожилками (иногда 
похожие на серпофиты) – тальком, талько-хлори-
том, реже антигоритом, а краевые части прожилков 
или краевые части участков между прожилками – 
лизардитом (литокласт Sa3 в табл. 3, рис. 9б). Од-
нако в части обломков структурные соотношения 
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обратные – прожилки сложены тальком или таль-
ко-хлоритом, а участки между прожилками – ан-
тигоритом (литокласт Sa23 в табл. 3, рис. 9в). При 
этом псевдоморфного замещения первичных си-
ликатов, как правило, не отмечается; лишь в еди-
ничных обломках удается уверенно различить 
гомоосевой серпентин (бастит), псевдоморфно 
замещающий пироксен, и серпентин, псевдомор-
фно замещающий оливин (рис. 9г–9е), при этом 
составы обоих серпентинов отвечают антигориту 

и не сильно отличаются (литокласт Sa17 в табл. 3). 
Обычный для серпентинизированных ультрамафи-
тов мелкий магнетит, рассеянный или в виде ли-
нейных выделений, в преобладающем большин-
стве обломков отсутствует.

Все филлосиликаты, слагающие обломки сер-
пентинитов, присутствуют и в матриксе песчани-
ков в виде мелких зерен, среди которых, однако, 
преобладают тальк и талько-хлорит (рис. 3б, 9д).

Хлорититы

Хлорититы слагают преимущественно мелкие 
хорошо окатанные обломки, имеющие массивную 
или сланцеватую текстуру без реликтов первичных 
структур (рис. 10а–10г). В составе обломков доми-
нируют высокоглиноземистые железистые хлориты 
(Chl5, Mg# 39.0–81.4), что позволяет предполагать 
мафитовую природу их протолита. С  хлоритами 
в  обломках ассоциируют талько-хлориты (лито-
класт Cb3 в табл. 3); серпентинов в этих обломках 
нет. Составы хлоритов из хлорититов образуют не-
прерывный ряд с составами хлоритов из серпен-
тинитов, в котором с понижением магнезиально-
сти хлоритов увеличивается их глиноземистость 
и понижается содержание кремнезема (количество 
атомов Si в  формуле уменьшается от 6.6 до 5.4) 
(рис. 11). Составы большей части талько-хлоритов 
в этих обломках практически не отличаются от та-
ковых в обломках серпентинитов, лишь некоторые 
составы обнаруживают пониженную магнезиаль-
ность (Tlc-Chl2) (см. Supplementary 2, ESM_3.xls).

В отдельных обломках хлорититов присутству-
ет ильменит в виде зерен различной формы и раз-
мера, частично замещенных рутилом и магнети-
том (рис.  10а, 10б), а  также зерна апатита. Судя 
по ассоциациям минералов, их магнезиальности, 
а также размерам зерен ильменита и апатита, про-
толитом хлорититов были габброиды. Минералы 
хлорититов (железистый хлорит, ильменит, апа-
тит, титанистый магнетит (см. Supplementary 2, 
ESM_6.xls)) слагают также отдельные детритовые 
зерна в матриксе песчаников (рис. 10д–10ж). Ти-
танистый магнетит слагает окатанное зерно в обр. 
1100/4 с ламеллями силиката в разных кристалло-
графических направлениях (рис. 10е). Магнетито-
вой каймы вокруг этого зерна нет, а состав магне-
тита в зерне отличается повышенными содержа-
ниями TiO2 (0.7 мас. %) и V2O3 (1.5 мас. %) (см. 
Supplementary 2, ESM_6.xls), что характерно для 
магматических магнетитов.

Алевролиты

Обломки алевролитов (размером до 2–3  мм) 
имеют удлиненную или уплощенную форму с при-
знаками слоистости, согласной с удлинением об-
ломков. Алевролиты сложены мелкими, до 60 мкм, 

Рис. 7. Составы силикатов из обломков серпенти-
нитов и хлорититов. 1 – хлориты (Chl1, Chl4); 2 – 
хлориты (Chl2, Chl3); 3 – хлориты (Chl5); 4 – тальк; 
5 – талько-хлорит; 6 – серпентины (лизардит и ан-
тигорит); 7  – Fe-лизардиты; 8  – тальк + серпен-
тин(?); 9 – серпентин + хлорит(?). Lz, Atg, Tlc, Chl 
(незалитые ромбы) – идеальные составы минералов; 
для хлоритов в скобках указано количество атомов Si 
в формуле при пересчете на 18О. Сплошные линии 
ограничивают поле составов талько-хлоритов.

Рис. 8. Составы серпентинов: 1 – антигориты, 2 – 
лизардиты, 3 – Fe-лизардиты.
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зернами филлосиликатов, характерными для сер-
пентинитов и  хлорититов (антигорит, лизардит, 
Fe-лизардит, железистый хлорит, талько-хлорит), 
а также содержат единичные обломки доломитовых 
пород размером до 20 мкм. В составе алевролитов 
отмечаются также идиоморфные зерна магнетита 
размером до 20 мкм, похожие на зерна в матрик-
се песчаников, в  некоторых обломках довольно 
обильно.

Листвениты

Обломки лиственитов различаются по степе-
ни окатанности, крупные обломки обычно окру-
глые, мелкие  – часто угловатые (рис.  12а–12в). 
Наиболее полная минеральная ассоциация (фук-
сит, ферродоломит, кварц, кальцит, хромшпине-
лид) встречена лишь в единичных обломках (см. 
Supplementary 2, ESM_1.xls). Текстура лиственитов 
в обломках массивная, иногда с элементами кон-
центрической зональности, когда ферродоломит 
переменного состава нарастает на другие фазы. 
Единичные слабоокатанные обломки имеют не-
правильную сильно удлиненную форму и сложе-
ны преимущественно кварцем с  подчиненным 
количеством доломита. Вероятно, такие обломки 
представляют собой фрагменты доломит-кварце-
вых жил, обычных для лиственитов (Gahlan et al., 
2020). Среди минералов лиственитов преобладают 
ферродоломит (Dol4) и фуксит (хромистый фен-
гит, или марипозит), в подчиненном количестве 
присутствуют кварц и кальцит, в части обломков 
установлены также хромшпинелиды и рутил. Эти 
же минералы в виде отдельных зерен присутству-
ют и в цементе пород, где, помимо них, отмечены 
также единичные сильно окатанные трещинова-
тые зерна циркона (рис. 12з), а также мелкие зерна 
пирита с каймами гидроокислов железа и никеля 
и срастания миллерита и полидимита (рис. 12е). 
В  цементе и  в  обломках присутствуют зерна за-
мещенного ильменита с  выделениями рутила 
(рис. 12ж).

Ферродоломиты, часто с элементами цикличе-
ской (осцилляторной) зональности, обнаружива-
ют сильно неоднородный состав с широкими ва-
риациями магнезиальности (Mg# 68.3–93.3) при 
невысоких содержаниях марганца. Кальцит пред-
ставлен единичными мелкими (40–150 мкм) суби-
диоморфными зернами. В его составе отмечены 
довольно высокие содержания магния, которые, 
по оценкам кальцит-доломитового геотермометра 
(Anovitz, Essene, 1987), соответствуют температуре 
равновесия около 500°C. Фуксит слагает сплошные 
мелкочешуйчатые агрегаты, часто цементирует от-
дельные фрагменты растащенных зерен хромшпи-
нелидов, а иногда также слагает псевдоморфозы по 
идиоморфным включениям первичных силикатов 
в  хромшпинелиде (рис.  12д). Составы фукситов 

довольно однородны и характеризуются умерен-
но-высокими содержаниями хрома (в  среднем 
3.9  мас.  % Cr2O3) (табл.  2; см. Supplementary 2, 
ESM_4.xls).

Зерна хромшпинелидов в обломках лиственитов 
обычно сильно раздроблены (рис. 12в) и не име-
ют магнетитовых кайм. Среди реликтов первичных 
хромшпинелидов преобладают хромшпинелиды, 
типичные для реститовых перидотитов (Cr#Spl 
0.44–0.62), но присутствуют также зерна кумуля-
тивных хромшпинелидов (Cr#Spl 0.57–0.60, TiO2 
1.0–1.7 мас. %), а также зерна с промежуточными 
содержаниями титана. Частичная перекристалли-
зация первичных хромшпинелидов в лиственитах 
проявлена намного интенсивнее, чем в обломках 
серпентинитов  – магнезиальность частично пе-
рекристаллизованных шпинелидов (Spl2a) пони-
жается до 0.03–0.16 (рис. 6д), а содержание цинка 
достигает 5 мас. % ZnO при том, что хромистость, 
содержание титана и степень окисления железа не 
претерпевают существенного изменения по срав-
нению с составами первичных хромшпинелидов 
в  этих же зернах (литокласт Ld68 в  табл.  1; см. 
Supplementary 2, EMS_2.xls). Ввиду небольшого 
размера зерен хромшпинелидов в части анализов 
фиксируется повышенное содержание кремнезема, 
обусловленное частичным захватом ассоциирую-
щих силикатов при анализе; это приводит к не-
стехиометрии рассчитанных составов хромшпи-
нелидов (F#Spl <0) (Suppl. 2, ESM_2.xls). Полно-
стью перекристаллизованные метаморфические 
хромшпинелиды, отличающиеся повышенной 
хромистостью (0.74–0.94), в обломках лиственитов 
редки. Чаще они слагают отдельные мелкие зерна 
без реликтов первичных хромшпинелидов, кон-
тактирующие с фукситом (рис. 12в, 12з), но также 
и тонкие каймы, нарастающие на частично пере-
кристаллизованные хромшпинелиды (рис.  12г). 
Метаморфические шпинелиды в  лиственитах 
имеют содержание глинозема 1.8–10.2  мас.  %, 
повышенную степень окисления железа (F#Spl 
0.09–0.37), повышенное содержание цинка (0.5–
1.4 мас. % ZnO) и крайне низкую магнезиальность 
(0.002–0.022). Однако содержание марганца в них 
(0.17–0.40 мас. % MnO) находится на уровне его со-
держания в первичных хромшпинелидах.

Доломитовые породы

Составы доломитов в обломках доломитовых 
пород со скрытокристаллической структурой на 
участках без признаков постседиментационной пе-
рекристаллизации характеризуются низкими содер-
жаниями FeO (до 1 мас. %) и MnO (до 0.8 мас. %) 
(табл. 2; см. Supplementary 2, ESM_5. xls). При этом 
основной примесью в доломитах из обломков до-
ломитовых пород в серпентинитовых песчаниках 
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Рис. 9. Обломки в серпентинитовом песчанике, обр. 1099/4; BSE (а–г, е) и в поляризованном свете (д). (а) обломок 
серпентинита неопределенной структуры; (б) обломок серпентинита с псевдопетельчатой структурой; (в) обломки 
серпентинитов с разными структурами; (г–е) обломок серпентинита с признаками псевдоморфного замещения 
первичных силикатов.
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Рис. 10. Обломки хлорититов и их отдельных зерен в серпентинитовых песчаниках; BSE. (а–в) массивные обломки, 
(г) сланцеватый обломок, (д) зерно ильменита с локальной магнетитовой каймой обрастания, (е) окатанное зерно 
титанистого магнетита с ламеллями силикатных минералов, (ж) зерно апатита.
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(Dol1) является марганец, а в лиственитовых песча-
никах (Dol3) – железо.

СОСТАВЫ ПОСТСЕДИМЕНТАЦИОННЫХ 
МИНЕРАЛОВ

Перекристаллизация доломитов из обломков 
доломитовых пород в серпентинитовых песчани-
ках (тонкие четкие каймы, включения доломита 
в магнетите, мелкие до 30 мкм зерна в матриксе; 
Dol2) сопровождается умеренным возрастани-
ем в них содержаний FeO до 1.5 мас. %, MnO до 
1.5 мас. %) (рис. 13). В лиственитовом песчани-
ке составы перекристаллизованных доломитов 
(участки укрупненной зернистости и  секущие 
прожилки в обломках доломитовых пород, каймы 
вокруг обломков лиственитов; Dol5) отличаются 
сильно варьирующим и в целом повышенным со-
держанием FeO (1.0–10.7 мас. %), так что составы 
доломитов в цементе песчаника почти полностью 
перекрывают поле составов ферродоломитов из 
обломков лиственитов (Dol4, FeO 2.5–11.1 мас. %). 
Таким образом, особенности составов доломитов 
и структур песчаника и обломков позволяют пред-
полагать растворение ферродоломита из обломков 
лиственитов с последующим переотложением кар-
бонатного материала в цементе песчаника.

В  составах части магнетитов обнаруживается 
повышенное содержание SiO2 (0.6–2.7 мас.  %), 
сопровождающееся также повышенным содержа-
нием MgO, по-видимому, вследствие захвата си-
ликатов при анализе; эти составы ниже нами не 
рассматриваются. Отличить низкоглиноземистые 

метаморфические хромшпинелиды, замещающие 
с краев зерна первичных хромшпинелидов (кай-
мы замещения), от постседиментационных хро-
мистых магнетитов, которые могут нарастать как 
непосредственно на первичные хромшпинелиды, 
так и на метаморфические хромшпинелиды (кай-
мы обрастания), удается не всегда, поскольку во 
вторичнорассеянных электронах эти фазы практи-
чески не различаются по яркости. Однако во мно-
гих зернах, особенно в обр. 1100/4, где хромистый 
магнетит нарастает, по крайней мере, на отдель-
ных участках, не непосредственно на хромшпи-
нелид, а  на обрамляющий его низкоглиноземи-
стый хлорит (или губчатый агрегат субмикронного 
срастания хлорита с метаморфическим хромшпи-
нелидом), различие между этими фазами очевид-
но – каймы замещения оказываются с внутренней 
стороны хлоритового обрамления, а  каймы на-
растания – с наружной (рис. 5з, 5и).

Составы постседиментационных магнетитов 
в разных образцах серпентинитовых песчаников 
различаются содержанием хрома, которое в обр. 
1099/4 варьирует преимущественно в  интервале 
0.14–0.92 мас. % Cr2O3, в обр. 1100/1 0.4–4.3 мас. %, 
а в обр. 1100/4 0.5–9.5 мас. % с тенденцией к пони-
жению его содержания к наружным частям кайм. 
Содержания цинка и марганца в магнетитах кор-
релируют с содержанием в них хрома, однако не 
превышают 0.45 мас. % ZnO и 0.4 мас. % MnO. Из 
других примесных элементов в значимых количе-
ствах присутствует только никель (в среднем 0.25– 
0.43 мас. % NiO); содержание глинозема не пре-
вышает 0.4 мас. %, а содержания титана и ванадия 
в большинстве точек ниже предела обнаружения 
(0.08–0.13 мас. % TiO2).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Вероятные обстановка накопления и источники 
сноса обломочного материала песчаников

Предшествовавшие исследователи предпола-
гали, что накопление толщи офиолитокластитов 
происходило в  условиях относительно глубоко-
водного склона и  его последующего обмеления 
(Шпикерман, Мерзляков, 1988). Действительно, 
прибрежно-морская/шельфовая обстановка яв-
ляется наиболее типичной обстановкой нако-
пления серпентинитовых песчаников (Lockwood, 
1971; Arai, Okada, 1991; Hisada, Arai, 1993; Bhatta, 
Ghost, 2014). Хотя выяснение обстановки седи-
ментации не входило в число задач статьи, нельзя 
не обратить внимание на некоторые особенности 
пород. Так, довольно неожиданным оказалось от-
сутствие обломков серпентинитов в лиственито-
вом песчанике. Размер тел лиственитов в масси-
вах ультрамафитов обычно не превышает первых 
десятков метров, а непосредственно вмещающие 
листвениты породы, как правило, представлены 

Рис. 11. Составы хлоритов: 1  – высокоглинозе-
мистые магнезиальные хлориты (Chl1), 2  – низ-
коглиноземистые магнезиальные хлориты (вы-
сокохромистые) (Chl2), 3  – низкоглиноземистые 
магнезиальные хлориты (низкохромистые) (Chl3), 
4 – умеренно-магнезиальные хлориты (Chl4), 5 – 
железистые хлориты (Chl5).
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Рис. 12. Обломки пород и детритовых минералов в лиственитовом песчанике (обр. 1099/1). (а–в) окатанные об-
ломки лиственитов с ферродоломитовыми каймами, (г) разные генерации хромшпинелидов в зерне с обрамлением 
фуксита, (д) зерно хромшпинелида с псевдоморфозой фуксита по идиоморфному включению первичного силиката, 
(е) агрегат миллерита и полидимита в цементе, (ж) выделения рутила в замещенном ильмените, (з) зерна циркона, 
метаморфического хромшпинелида и фуксита (Fuch) в цементе.
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тальк-хлорит-антигоритовыми метаультрамафита-
ми с карбонатами или без них (Halls, Zhao, 1995; 
Godard et al., 2021). Отсутствие обломков серпен-
тинитов и минералов из них в лиственитовом пес-
чанике свидетельствует о том, что при формирова-
нии этой породы размывался довольно локальный 
источник, и отложение осадков происходило в не-
посредственной близости от зоны размыва, без их 
существенного перемешивания с осадками из дру-
гих источников. Однако при накоплении песчани-
ков офилитокластитовой толщи в прибрежно-мор-
ской зоне и на шельфе следовало бы ожидать хо-
рошего перемешивания обломочного материала, 
поступавшего из обширной области сноса.

В случае серпентинитовых песчаников, с одной 
стороны, примечательно присутствие среди облом-
ков пород с высоким содержанием талька. Тальк – 
один из самых мягких минералов, и такие облом-
ки не могли перемещаться далеко и  долго оста-
ваться в непереотложенном состоянии. С другой 
стороны, обилие в этих песчаниках изометричных 
(окатанных) зерен хромшпинелидов, количество 
которых (в среднем 60–70 зерен в каждом шли-
фе) многократно превышает обычное количество 
зерен хромшпинелидов в ультрамафитах на такой 
же площади, позволяет предполагать довольно 
удаленный источник и обширную область сноса 
для зерен детритовых хромшпинелидов. В пользу 
обширной области их сноса говорит выдержан-
ный и довольно широкий интервал хромистости 

первичных реститовых хромшпинелидов детрито-
вых зерен в каждом из изученных образцов (0.29–
0.64 в обр. 1099/4, 0.33–0.65 в обр. 1100/1, 0.33–0.66 
в обр. 1100/4), по-видимому, представительный для 
крупного офиолитового массива, а также присут-
ствие в каждом из образцов, наряду с реститовыми 
первичными хромшпинелидами, также кумулятив-
ных хромшпинелидов,

Среди обломков лиственитового песчаника 
изометричные зерна детритовых хромшпинелидов 
практически отсутствуют, а интервал хромистости 
первичных реститовых шпинелидов (0.44–0.62) 
из обломков лиственитов существенно меньше, 
чем в остальных образцах, что согласуется с более 
локальным источником сноса материала для этой 
породы.

Плохая сортировка обломков песчаников по 
размерности и широкие вариации состава и раз-
мерности обломков по разрезу обломочной тол-
щи, отмечаемые и при геологическом описании 
обнажений, в совокупности с изложенным выше, 
позволяют предполагать, что данные породы, ско-
рее всего, являются аллювиальными отложения-
ми, подобно серпентинитовым песчаникам Кали-
форнии (Wakabayashi, 2020). При этом источники 
сноса обломков пород находились вблизи места 
осадконакопления, а источники сноса детритовых 
хромшпинелидов – на более значительном удале-
нии. В пользу вероятного аллювиального проис-
хождения офиолитокластитовой толщи также го-
ворит и локальный, а не региональный характер ее 
распространения.

Состав обломков пород в изученных песчани-
ках позволяет предполагать, что в источнике сноса 
обломочного материала присутствовали серпенти-
ниты, хлорититы, листвениты и доломитовые по-
роды, при этом источники сноса находились вбли-
зи места накопления офиолитокластитовой толщи. 
Размыву пород в источнике сноса предшествовали 
процессы метаморфической перекристаллизации 
ультрамафитов и мафитов, формирование листве-
нитов, тектоническая дезинтеграция офиолитов 
и/или их частичная денудация (на что указывает 
отсутствие обломков базальтов, долеритов, амфи-
болитов и кремнистых осадочных пород в иссле-
дованных нами образцах), а  также совмещение 
(по-видимому, также тектоническое) преимуще-
ственно ультрамафитовых членов офиолитовой ас-
социации с толщами карбонатных (доломитовых) 
пород.

Перекристаллизация ультраосновных  
и основных пород в источнике сноса

В обломках всех исследованных образцов сер-
пентинитовых песчаников присутствуют генерации 
низкоокисленных (F#Spl < 0.5) метаморфических 
шпинелидов с  высоким содержанием глинозема 

Рис. 13. Составы доломитов: 1, 2 – серпентинито-
вые песчаники: 1 – центральные участки доломито-
вых обломков (Dol1), 2 – каймы обломков, мелкие 
зерна в  матриксе, включения в  магнетите (Dol2); 
3–5 – лиственитовые песчаники: 3 – центральные 
участки доломитовых обломков (Dol3), 4 – листве-
ниты (Dol4), 5 – каймы вокруг обломков листвени-
тов, перекристаллизованные участки обломков до-
ломитовых пород, прожилки в цементе и в обломках 
доломитовых пород (Dol5).
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(yAl, Al/(Al + Cr + Fe3+) 0.28–0.47) (рис. 14), что 
типично для хромшпинелидов в ассоциациях с ор-
топироксеном, оливином, кальциевым амфиболом 
и хлоритом, и умеренно-высоким уAl 0.07–0.28, 
характерным для хромшпинелидов в ассоциации 
с антофиллитом (Evans, Frost, 1975). Эти ассоциа-
ции соответствуют метаморфизму середины–вер-
хов амфиболитовой фации (Evans, Frost, 1975). 
Однако из силикатов этих ассоциаций в породах 
сохранился, возможно, только хлорит, а оливин, 
ортопироксен и амфиболы были замещены более 
низкотемпературными тальком и серпентинами, 
что свидетельствует о ретроградном характере ме-
таморфизма пород в источнике сноса. Типичные 
для ассоциаций с тальком (уAl ниже 0.06, Evans, 
Frost, 1975) более низкотемпературные низког-
линоземистые метаморфические хромшпинели-
ды также присутствуют в двух из трех изученных 
образцов.

Составы низкоглиноземистых хлоритов в иссле-
дованных обломках серпентинитов соответствуют 
составам низкотемпературных наименее глинозе-
мистых хлоритов, ассоциирующих с антигоритом – 
более 6.7–6.8 атомов Si в формуле при расчете на 
18O (McPhail et al., 1990). При этом снижение со-
держания глинозема в хлоритах из минеральных ас-
социаций ультрамафитов с понижением равновес-
ной температуры (Evans, Frost, 1975; McPhail et al., 
1990) позволяет рассматривать высокоглиноземи-
стые хлориты из обломков серпентинитов как со-
хранившиеся реликты более ранних высокотемпе-
ратурных метаморфических ассоциаций.

В  отношении низкоглиноземистых хлоритов 
следует отметить, что их идентификация только по 
составу является не вполне однозначной, посколь-
ку аналогичные составы могут иметь и глиноземи-
стые лизардиты (Nakatani, Nakamura, 2016). При-
сутствующие в изученных обломках серпентинитов 
фазы промежуточного состава между серпентином 
и хлоритом похожи на смешаннослойные упорядо-
ченные или неупорядоченные серпентин-хлори-
товые фазы, обнаруживающие непрерывный ряд 
составов от бедных глиноземов лизардитов до бо-
гатых глиноземом хлоритов и Al-лизардитов, кото-
рые слагают каймы вокруг зерен шпинелидов в ас-
социации с метаморфическими хромшпинелидами 
(Mellini et al., 2005).

Фазы промежуточного состава между низког-
линоземистыми хлоритами и тальком, подобные 
присутствующим в изученных обломках серпенти-
нитов и хлорититов, могут быть смешаннослойны-
ми фазами, формирование которых отмечается при 
ретроградном замещении амфиболов и пироксенов 
в ультрамафитах (Veblen, Buseck, 1979; Veblen, 1983; 
Schreyer et al., 1982).

Применительно к вероятной обстановке мета-
морфизма пород из обломков следует отметить, 

что в реститовых перидотитах срединно-океани-
ческих хребтов (СОХ) метаморфические шпине-
лиды и  кальциевые амфиболы, отвечающие ам-
фиболитовой фации метаморфизма, отмечаются 
довольно часто, но тальк  – сравнительно редко 
(Базылев, 1997; Moll et al., 2007; Rouméjon et al., 
2019; Patterson et al., 2021), при этом, наряду с таль-
ком, описывались и фазы промежуточного соста-
ва тальк–хлорит (Базылев, 1997; Силантьев и др., 
2012). По-видимому, это обусловлено составом 
реститовых перидотитов, в которых оливин явля-
ется доминирующим минералом. Кристаллизация 
в перидотитах талька при изохимичном ретроград-
ном метаморфизме происходит ниже примерно 
650°С за счет замещения ортопироксена или анто-
филлита, но с понижением температуры пример-
но до 460oC тальк полностью расходуется в реак-
ции с оливином с образованием ассоциации оли-
вин-антигорит или оливин-лизардит (Evans, 2004). 
Таким образом, формирование ассоциации анти-
горита или лизардита с тальком в реститовых пе-
ридотитах может быть только результатом неизо-
химичного процесса (с привносом кремнезема или 
выносом магния). Большинством исследователей 
допускается привнос кремнезема флюидом, при 
этом в качестве вероятного источника кремнезема 
рассматриваются ассоциирующие с ультрамафита-
ми измененные (хлоритизированные) габброиды 
(Базылев, 1997; Rouméjon et al., 2018). Неизохи-
мичность метаморфической перекристаллизации 
в изученных обломках серпентинитов и хлорити-
тов проявляется и в отсутствии в них кальциевых 
силикатов и низких содержаниях кальция, натрия 

Рис. 14. Составы метаморфических хромшпинели-
дов. Обр. 1099/1 – лиственитовый песчаник, осталь-
ные образцы – серпентинитовые песчаники. Лини-
ей соединены составы, измеренные в одном зерне.
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и калия во всех метаморфических фазах, что свиде-
тельствует о практически полном выносе этих эле-
ментов при изменении пород.

Идентификация антигорита и лизардита толь-
ко по особенностям составов минералов не всегда 
однозначна, поскольку реальные составы этих ми-
нералов частично перекрываются (Rouméjon et al., 
2015), что имеет место и  в  исследованных нами 
обломках серпентинитов (рис. 7, 8). Тем не менее 
преобладание в них антигоритов над лизардитами 
представляется достаточно достоверным. Однако 
для ультрамафитов, метаморфизованных в океани-
ческой обстановке, преобладание антигорита среди 
серпентиновых минералов нехарактерно – доми-
нирующими серпентиновыми фазами в них явля-
ются лизардит и хризотил (O’Hanley, 1996; Mével, 
2003; Rouméjon et al., 2015). Хотя антигорит и при-
сутствует в океанических ультрамафитах, его коли-
чество обычно не превышает 5% (Rouméjon et al., 
2019). В качестве фактора кристаллизации в оке-
анических перидотитах антигорита, как и талька, 
рассматривается привнос кремнезема в  породу 
флюидом, сопутствующий или предшествующий 
(оталькование) формированию антигорита (разви-
тие антигорита по оливину или по реакции талька 
с оливином).

Проблема равновесности или неравновесно-
сти ассоциаций антигорита с  лизардитом давно 
и  активно дискутируется, как и  относительная 
роль термодинамических и кинетических факто-
ров в кристаллизации этих минералов (Evans, 2004 
и ссылки в этой работе). То, что в ряде исследо-
ванных обломков серпентинитов антигорит и ли-
зардит слагают разные участки единых прожилков, 
скорее, свидетельствует об их совместной кри-
сталлизации. При этом более низкая магнезиаль-
ность лизардитов по сравнению с антигоритами, 
по-видимому, обусловлена вхождением трехва-
лентного железа в структуры этих минералов, ко-
торое намного более интенсивно для лизардитов 
(Evans et al., 2012).

При серпентинизации шпинелевых лерцолитов 
и гарцбургитов в океанической обстановке составы 
серпентинов, пседоморфно развивающихся по пи-
роксенам (баститы) и развивающихся по оливину, 
достаточно четко обособляются по содержаниям 
хрома, алюминия и никеля, которые в серпентинах 
остаются близкими к таковым в замещаемом ми-
нерале (Mével, 2003; Rouméjon et al., 2015). Однако 
в исследованных обломках серпентинитов соста-
вы ни лизардитов, ни антигоритов по содержани-
ям этих элементов не дискриминируются, образуя 
единое поле составов с широко варьирующими со-
держаниями Al, Cr и Ni, а псевдоморфная серпен-
тинизация отмечается лишь в единичных случаях. 
Возможно, это обусловлено тем, что на стадии сер-
пентинизации в породах замещались преимуще-
ственно не первичные минералы ультрамафитов, 

а заместившие их ранее метаморфические силика-
ты (амфиболы, тальк). Псевдопетельчатые струк-
туры некоторых обломков, в которых прожилки 
сложены серпентином (преимущественно антиго-
ритом), а ядра петель или основная масса – таль-
ком или талько-хлоритом, также позволяют это 
предполагать.

Таким образом, метаморфизм ультрамафитов из 
обломков серпентинитовых песчаников был ретро-
градным, имел неизохимичный характер и проис-
ходил, по крайней мере, на последнем этапе при 
их серпентинизации, вероятно, не в океанической 
обстановке.

Формирование лиственитов

Отсутствие геологических взаимоотношений 
лиственитов с  вмещающими породами, а  также 
реликтовых силикатов из вероятного протоли-
та в обломках лиственитов не позволяет детально 
обсуждать их возможное происхождение. В прин-
ципе, в изученной ассоциации минералов, слага-
ющих обломки лиственитов (ферродоломит-фук-
сит-кварц-кальцит-рутил-хромшпинелид-милле-
рит-полидимит-пирит) нет минералов, которые не 
описывались бы в составе минеральных ассоциа-
ций лиственитов (Halls, Zhao, 1995; Ferenc et al., 
2016; Gahlan et al., 2020), но отсутствие в изученной 
ассоциации магнезита, часто доминирующего кар-
боната в лиственитах, нехарактерно, хотя и извест-
но. Необычной является и довольно высокая оце-
ненная по кальцит-доломитовому геотермометру 
температура (около 500°C), превышающая интер-
вал температур, который считается типичным для 
образования лиственитов (от 400 до 80°С и ниже 
(Godard et al., 2021)). Однако присутствие в мине-
ральных ассоциациях некоторых лиственитов ан-
тофиллита наряду с тальком, тремолитом и хлори-
том (Boskabadi et al., 2016) позволяет предполагать 
возможность их формирования и при более высо-
кой температуре, соответствующей средней амфи-
болитовой фации (Evans, Frost, 1975).

В  отличие от частично перекристаллизован-
ных хромшпинелидов из обломков серпентини-
тов, в аналогичных хромшпинелидах из обломков 
лиственитов содержание марганца практически 
не увеличивается (до 0.38 мас. % MnO), что может 
отражать их частичную равновесность с карбона-
тами (Gahlan et al., 2020). Именно эта генерация 
шпинелидов (Spl2a), по-видимому, наиболее ха-
рактерна для изученных минеральных ассоциаций 
лиственитов.

Формирование лиственитов, при всем раз-
нообразии вероятных протолитов и  обстановок 
(Godard et al., 2021), связывается с воздействием на 
породы преимущественно ультраосновного состава 
CO2- и K-содержащих флюидов (Halls, Zhao, 1995). 
Эти флюиды могут иметь ювенильное, метеорное 
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или метаморфическое происхождение (Godard 
et al., 2021). Однако для океанического метамор-
физма типичным является резкое понижение со-
держания углекислоты во флюиде с повышением 
температуры, что проявляется в обычном присут-
ствии карбонатов в виде поздних низкотемпера-
турных прожилков, секущих все серпентиновые 
структуры (Bach et al., 2011), и в отсутствии карбо-
натов в более высокотемпературной ассоциации 
с тремолитом и тальком (Базылев, 1997; Rouméjon 
et al., 2015; Patterson et al., 2021). Эти минерало-
гические закономерности воспроизводятся и при 
термодинамическом моделировании взаимодей-
ствия просачивающейся морской воды с перидо-
титами в широком интервале температур и отно-
шений вода/порода (Силантьев и др., 2009), при 
этом минеральных ассоциаций лиственитов ни 
при каких параметрах не возникает. С этим согла-
суется и отсутствие лиственитов среди пород, об-
наруженных в центрах океанического и задугового 
спрединга. Таким образом, формирование листве-
нитов в источнике сноса лиственитового песчани-
ка происходило определенно не в  океанической 
обстановке.

Офиолитовые массивы хр. Черского  
как вероятный источник сноса

Составы детритовых хромшпинелидов указыва-
ют на то, что вмещавшие их мантийные (рестито-
вые) и коровые плутонические ультрамафиты и ма-
фиты входили в состав офиолитовой ассоциации, 
как это и допускалось ранее (Кропачев и др., 1987; 
Шпикерман, Мерзляков, 1988). При этом предпо-
лагаемая близость источника сноса литокластов 
позволяет рассматривать в  качестве основного 
поставщика обломочного материала песчаников 
офиолитокластитовой толщи комплексы офио-
литовых массивов хр. Черского. Это согласуется 
с находками в песчаниках толщи детритовых зерен 
магматического циркона со средневзвешенным 
206Pb/238U возрастом 568 ± 1 млн лет (Сычев и др., 
2022), близким к 206Pb/238U возрасту магматическо-
го циркона (581–610 млн лет) из габбро-амфибо-
литов Калгынского массива (Ганелин и др., 2022).

Ультрамафиты в составе офиолитовых масси-
вов хр. Черского интенсивно изменены (преи-
мущественно серпентинизированы), но изредка 
в них сохраняются реликты первичных хромшпи-
нелидов и силикатов (оливина, орто- и клинопи-
роксена). Протолитами этих пород были шпине-
левые лерцолиты и гарцбургиты, а также пироксе-
ниты и верлиты. Составы первичных реститовых 
хромшпинелидов были изучены в породах Мунил-
канского массива (Оксман, 2000); они обнаружива-
ют узкий диапазон вариаций хромистости (Cr#Spl, 
0.58–0.62) и  отвечают наиболее высокохроми-
стой части изученных реститовых детритовых 

хромшпинелидов. Такую же хромистость (0.58) 
имеют первичные хромшпинелиды в породах Ка-
бытыгасского массива (Оксман, 2000). В метауль-
трамафитах массивов описаны серпентины (лизар-
дит и антигорит), брусит, тремолит, хлорит, тальк, 
карбонаты и магнетит (Оксман, 2000). Среди по-
род, слагающих зоны меланжа в составе Мунил-
канского массива, упоминаются листвениты, одна-
ко их взаимоотношения с вмещающими породами 
и минералогия не изучались (Оксман, 2000). Кро-
ме того, листвениты слагают мелкие тела и линзы 
в карбонат-терригенных гравититах.

Во всех офиолитовых массивах хр. Черского 
распространены габбро, габбро-амфиболиты и ме-
табазальты, слагающие отдельные тектонические 
пластины, пространственно сближенные с  пла-
стинами ультрамафитов. Эти породы сильно мета-
морфизованы; из слагающих их минералов изуче-
ны только составы метаморфических кальциевых 
амфиболов (Оксман, 2000).

Преобладающая часть серпентинитов и хлори-
титов в изученных песчаниках вполне сопоставима 
с породами офиолитовых массивов хр. Черского, 
хотя надо отметить отсутствие среди изученных 
обломков габбро, габбро-амфиболитов и метаба-
зальтов, а также метаультрамафитов с реликтами 
первичных силикатов, карбонатами и тремолитом. 
При этом среди обломков присутствуют также хро-
мититы, которые неизвестны в числе пород, слага-
ющих офиолитовые массивы хр. Черского, обна-
женные на современном эрозионном уровне.

В  современной структуре офиолитовые мас-
сивы представляют собой небольшие по площади 
выходы пакетов аллохтонных пластин мощностью 
до 500 м; наиболее крупный Уяндинский (Кал-
гынский) массив имеет максимальную протяжен-
ность около 8 км при максимальной ширине около 
5.5 км, размеры остальных массивов существенно 
меньше. Массивы, являвшиеся источниками сноса 
обломочного материала для формирования толщи 
офиолитокластитов, скорее всего, были крупнее, 
но на современном уровне эрозионного среза не 
сохранились.

Источником обломков доломитовых пород 
могли служить карбонатные толщи палеозойского 
возраста (ордовика, силура, девона), широко рас-
пространенные в хр. Черского и обнаруживающие 
повсеместную пространственную приуроченность 
к  известным массивам офиолитов, а  также тек-
тонические соотношения с ними (Оксман, 2000). 
Однако фрагментарность данных о составе этих 
карбонатных толщ, с одной стороны, и отсутствие 
возрастных определений для не содержащих фау-
нистических остатков доломитовых пород из об-
ломков в песчаниках, с другой, не позволяют опре-
деленно это утверждать.
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На основе изучения минеральных парагене-
зисов и возрастов габбро-амфиболитов, амфибо-
литов и метабазальтов было выделено три этапа 
метаморфического преобразования пород офи-
олитовых массивов хр. Черского, которые были 
интерпетированы как этап океанического мета-
морфизма (419–430 млн лет, 40Ar/39Ar, амфибол из 
габбро-амфиболитов, 650–670°С, 1–2 кбар), этап 
тектонического скучивания в океанической обста-
новке (~370 млн лет, 40Ar/39Ar, биотит из метапели-
тов метаморфической подошвы) и коллизионный 
этап (~174 млн лет, 40Ar/39Ar, мусковит, 250–300°С, 
1–4 кбар) (Лейер и др., 1993; Oxman et al., 1995). 
Доломитовые породы не являются членом офио-
литовой ассоциации, и их формирование нехарак-
терно для океанических обстановок. Поэтому тек-
тоническое совмещение пород офиолитов с тол-
щами карбонатных (доломитовых) пород, по всей 
вероятности, происходило на коллизионном этапе, 
и если приведенная выше геодинамическая интер-
претация геохронологических данных корректна, 
то возраст отложения пород изученной офиолито-
кластитовой толщи должен быть существенно мо-
ложе до-раннеордовикского, принятого в настоя-
щее время. Однако это никак не влияет на резуль-
таты исследования обломков размывавшихся толщ.

Таким образом, минералогические особенности 
исследованных песчаников, в совокупности с опу-
бликованными геохронологическими данными, 
позволяют предполагать, что источником сноса 
для них являлись дезинтегрированные фрагменты 
офиолитов, тектонически совмещенные с толща-
ми карбонатных пород, аналогичные офиолитовым 
массивам хр. Черского.

Геодинамические обстановки формирования 
ультрамафитов и мафитов в источнике сноса

Первичные реститовые детритовые хромшпи-
нелиды обнаруживают широкой диапазон вариа-
ции хромистости (0.29–0.66), который существен-
но расширяет известный интервал хромистости 
первичных хромшпинелидов мантийных перидо-
титов из офиолитов хр. Черского (Оксман, 2000) 
(рис.  6а). Этот диапазон составов соответству-
ет значительным вариациям степени частично-
го плавления мантийного источника от 12 до 20% 
(Hellebrand et al., 2001). При этом максимальная 
хромистость хромшпинели (и, соответственно, 
степень частичного плавления) значительно пре-
вышает типичную для мантийных перидотитов 
нормальных сегментов СОХ (Cr#Spl <0.55 (Dick, 
Bullen, 1984); или <0.6 (Warren, 2016)). Такая повы-
шенная хромистость шпинелидов характерна как 
для реститовых перидотитов, сформированных 
в  надсубдукционных обстановках (Dick, Bullen, 
1984), так и для шпинелевых гарцбургитов из ано-
мальных сегментов СОХ, в частности, аномального 

сегмента в зоне разлома 15°20'с.ш. Срединно-Ат-
лантического хребта (до 0.62–0.68, Пущаровский 
и  др., 1988; Соболев и  др., 1992; Базылев, 2000; 
Urann et al., 2020).

Однако присутствие среди обломков песчани-
ков зерен хромшпинелей из хромититов (рис. 6), 
хоть и  немногочисленных, все же позволяет от-
дать предпочтение надсубдукционной обстанов-
ке формирования вмещавших их ультрамафитов. 
Основанием для этого служит закономерная и по-
всеместная приуроченность хромититов к надсуб-
дукционным шпинелевым перидотитам (Robinson 
et al., 1997; Rollinson, Adetunji, 2013). Действи-
тельно, крайне немногочисленные находки хро-
мититов в  пределах СОХ (Arai, Matsukage, 1996; 
Morishita et al., 2007; Abe, 2011) фактически пред-
ставляют собой небольшие сегрегации, не превы-
шающие 1–2 см, и состав хромшпинелидов из них 
не отличается от состава хромшпинелидов рести-
товых перидотитов СОХ ни по хромистости, ни 
по магнезиальности. Интервал хромистости зерен 
хромититовых шпинелидов в изученных песчани-
ках (0.46–0.64) позволяет отнести их к высоког-
линоземистому типу подиформных хромититов, 
формирование которых связывается с начальными 
этапами кристаллизации толеитовых базальтовых 
магм в обстановке задугового спрединга (Robinson 
et al., 1997) или в преддуговой обстановке (Xiong 
et al., 2017).

Для преддуговых реститовых перидотитов ха-
рактерны повышенные степени частичного плав-
ления, что проявляется в  обычном присутствии 
высокохромистых шпинелидов с Cr#Spl выше 0.7 
(Ishii et al., 1992) и  отсутствии низкохромистых 
шпинелидов с Cr#Spl ниже 0.34 (Arai, 1994), что не 
соответствует интервалу хромистости первичных 
реститовых шпинелидов в изученных песчаниках. 
Напротив, в реститовых перидотитах из задуговых 
центров спрединга высокохромистые шпинелиды 
не встречены, но описаны низкохромистые шпи-
нелиды с Cr#Spl 0.19–0.39 (Савельева, 1987; Ohara 
et al., 2002). Это позволяет считать наиболее ве-
роятным формирование офиолитов хр. Черского 
в обстановке задугового спрединга. Составы ку-
мулятивных хромшпинелидов с повышенным со-
держанием титана (>0.5 мас. % TiO2) и с Cr#Spl 
0.414–0.597 по составу соответствуют хромшпи-
нелидам из кумулатов толеитовых расплавов типа 
MORB и BABB (Arai, 1992), что не противоречит 
этому выводу.

Для габбро, габбро-амфиболитов и базальтов из 
офиолитовых массивов хр. Черского на основании 
их геохимии также предполагалась кристаллиза-
ция из толеитовых расплавов, при этом в качестве 
вероятных обстановок магматизма рассматрива-
лись как обстановки океанического или задугово-
го спрединга, так и океаническая внутриплитная 
(Оксман, 2000; Карякин и др., 2002).
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Однако составы изученных детритовых 
хромшпинелидов из песчаников более определенно 
указывают на формирование пород в их источнике 
сноса в обстановке задугового спрединга и позво-
ляют считать маловероятными другие предполагав-
шиеся ранее обстановки.

Полученные данные по офиолитокластитам 
хр. Черского, в совокупности с неопротерозойски-
ми оценками возрастов детритовых цирконов из 
них (Сычев и др., 2022) и магматического циркона 
из габбро-амфиболита Уяндинского (Калгынского) 
массива (Ганелин и др., 2022), а также данными по 
геохимии метамафитов из офиолитовых массивов 
(Оксман, 2000; Карякин и др., 2002) свидетельству-
ют о присутствии в коллизионном поясе хр. Чер-
ского фрагментов литосферы неопротерозойского 
задугового бассейна.

ВЫВОДЫ

1. Изученные породы офиолитокластитовой 
толщи представлены серпентинитовыми и листве-
нитовыми песчаниками. Состав обломков пород 
и детритовых минералов в изученных песчаниках 
позволяет предполагать, что в  источнике сноса 
обломочного материала присутствовали серпен-
тиниты, хлорититы, листвениты и  доломитовые 
породы, при этом источники сноса литокластов 
находились вблизи места накопления офиолито-
кластитовой толщи, а область сноса детритовых 
хромшпинелидов была более обширной. Размыву 
пород в источнике сноса предшествовали процес-
сы метаморфической перекристаллизации ультра-
мафитов и мафитов, формирование лиственитов, 
тектоническая дезинтеграция офиолитов и текто-
ническое совмещение пород офиолитовой ассоци-
ации с толщами доломитовых пород.

2. Метаморфизм ультрамафитов из обломков 
песчаников был ретроградным, имел неизохи-
мичный характер и происходил, по крайней мере, 
на последнем этапе при их серпентинизации, не 
в океанической обстановке, как и формирование 
лиственитов.

3. Состав обломков серпентинитов, хлорититов, 
детритовых минералов исследованных песчаников 
и опубликованные данные по породам офиолито-
вых массивов хр. Черского позволяют предпола-
гать, что источником сноса для обломочной толщи 
являлись дезинтегрированные фрагменты офиоли-
тов пояса хр. Черского.

4. Проведенное исследование свидетельству-
ет о формировании протолитов пород офиолитов 
хр. Черского в обстановке задугового спрединга. 
В  совокупности с  опубликованными неопроте-
розойскими возрастными оценками это является 
аргументом в пользу присутствия в коллизионном 

поясе хр. Черского фрагментов литосферы задуго-
вого бассейна неопротерозойского возраста.
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Metamorphosed Ultramafic and Mafic Lithoclasts  
and Detrital Minerals from Sandstones  

of Clastic Ophiolitic Deposits of the Rassokha Terrane:  
a Setting of Formation of the Chersky Range Ophiolites
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Ophiolite-derived clastic rocks of the Rassokha terrane in the Chersky Range of the Verkhoyansk−
Kolyma folded area were studied to obtain representative characteristics of the eroded source 
metamorphosed ultramafic and mafic rocks, to gain an insight into the possible geodynamic setting in 
which the protoliths of these rocks were formed, and to identify the possible source of the eroded material. 
The composition of lithoclasts and detrital minerals of the serpentinite and listwanite sandstones suggests 
that their source was composed of serpentinite, chloritite, listwanite, and dolomite rocks and that this 
source was proximal. Prior to the source erosion, the ultramafic and mafic rocks were metamorphosed 
and recrystallized, listwanite was formed, and the ultramafic rocks were tectonically disintegrated 
and combined with units of carbonate rocks (dolomite). Ultramafic rocks from lithoclasts experienced 
allochemical metamorphic retrogression during at least the latest stage of their serpentinization in a 
nonoceanic setting, where also the listwanite was formed. The Late Neoproterozoic ophiolites of the 
collisional belt of the Chersky Range were the most probable source for the protoliths of the clastic 
material. The protoliths of the ophiolite rock were probably formed in a backarc setting. Considered 
together with the published ages, our data indicate that relics of suprasubduction oceanic lithosphere of 
the Neoproterozoic basin occurred in the Chersky Range.

Keywords: ophiolite, Cr-spinel, serpentine, chlorite, talc, listwanite (listvenite), the Rassokha terrane,  
the Verkhoyansk-Kolyma folded area




