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Проведены петрографические, минералогические, геохимические, изотопно-геохимические ис-
следования графических лейкогранитов и вмещающих их феррогаббро, кварцевых ферромонцо-
габбро, кварцевых монцодиоритов, кварцевых монцонитов в мезопротерозойском Валаамском 
силле в Ладожском грабене на Карельском кратоне. Силл характеризуется неявно выраженной 
расслоенностью: феррогаббро распространены в нижней части силла, средняя часть сложена 
кварцевыми габбромонцонитами и кварцевыми монцонитами, графические лейкограниты (гра-
нофиры) слагают густую сеть жил преимущественно в верхней части силла. Геохимические осо-
бенности феррогаббро, железистые составы оливина и пироксенов, низко-Са состав плагиоклаза 
в нем указывают на эволюцию по феннеровскому тренду относительно первичного мантийного 
расплава. Гранофиры имеют петро- и геохимические характеристики анорогенных щелочных 
гранитов, характеризуются отрицательной Eu/Eu* = 0.15–0.49 и по распределению REE сходны 
с гранофирами расслоенных интрузивов. Все породы силла характеризуются близким изотоп-
ным составом стронция, (87Sr/86Sr)Т = 0.7043–0.7066, и неодима, εNd от –9.6 до –11.2. Модель-
ные расчеты показывают, что фракционная кристаллизация может привести исходный расплав 
феррогаббро в область несмесимости. В феррогаббро и ферромонцогаббро силла установлены 
микроструктуры ильменит-магнетит-силикатных сростков; подобные микроструктуры в рассло-
енных интрузивах рассматриваются как свидетельство несмесимости обогащенной Fe жидкости 
с таковой, обогащенной Si (Holness et al., 2011; Dong et al., 2013). Отделение высококремнистой 
жидкости могло происходить в промежуточной камере при 350 МПа и 960°C; на уровень ста-
новления силла около 70 МПа поступала магма в виде кристаллической каши, сквозь которую 
мигрировал кислый расплав. Этот расплав испытывал фракционную кристаллизацию и всту-
пал в реакционные взаимоотношения с минералами вмещающей среды. На уровне становле-
ния силла он закристаллизовывался в гранофировый агрегат при переохлаждении. На примере 
Валаамского силла показано, что после того, как фракционирование по классическому фенне-
ровскому тренду достигнет конечного состава – феррогаббро, его продолжение с сопряженным 
снижением содержаний SiO2 и Fe может быть связано с неполным отделением и перемешивани-
ем обогащенных железом расплавов и отделившегося кислого расплава. Такой механизм может 
реализоваться при становлении мафической части массивов AMCG-типа.

Ключевые слова: гранофир, феррогаббро, кварцевые монцониты, силл, массивы AMCG-типа, рас-
слоенные интрузивы, несмесимость, фракционная кристаллизация, граниты А-типа, Фенноскандия
DOI: 10.31857/S0869590324030012 EDN: DBOCYT

1  Дополнительная информация для этой статьи доступна doi:10.31857/S0869590324030077 для авторизованных  
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ВВЕДЕНИЕ

Кислую составляющую расслоенных интру-
зивов и  массивов AMCG-типа объединяет гео-
химический тип присутствующих в них гранитов 
А-типа, парагенезис с анортозитами и обогащен-
ными железом мафическими породами: габбро, 
габброноритами (например, Wager, Brown, 1968; 
McBirney, 1996; Bonin, 2007; Shellnutt et al., 2009; 
Ларин, 2011; Latypov et al., 2020). Эти граниты об-
ладают высокими содержаниями Fe, Ti, P, HFSE, 
REE и кристаллизуются при высоких температу-
рах, низком содержании Н2О и низкой фугитив-
ности кислорода (ниже буфера QFM) (Bonin, 2007; 
Foden et al., 2015).

В большинстве массивов AMCG-типа граниты 
в количественном отношении играют доминирую-
щую роль, для них характерна структура рапаки-
ви, а для состава – появление высоко фракциони-
рованных разностей (топазовых лейкогранитов). 
Наличие комбинированных даек указывает на 
одновременное существование кислой и базито-
вой магм (Ларин, 2011). Происхождение гранитов 
в массивах AMCG-типа остается дискуссионным 
и рассматривается в основном в рамках следующих 
моделей: плавления нижней коры с появлением 
мангеритовых и чарнокитовых магм, обусловлен-
ного воздействием базитовых расплавов (напри-
мер, McLelland et al., 2010), либо они происходят 
за счет фракционирования ферросиенитов (йоту-
нитов), которые представляют собой частичные 
выплавки из андерплейта, сформированного толе-
итовыми расплавами в основании коры (например: 
Frost, Frost; 1997), либо толеитовые магмы (высо-
ко-Al базальты, возникшие за счет механизма ас-
симиляции-фракционной кристаллизации (AFC) 
толеитового базальта) в  основании коры могут 
дифференцироваться с образованием анортозитов 
и кислых дифференциатов А-типа (например, Fred 
et al., 2020). Кроме того, данные по изотопному со-
ставу железа свидетельствуют о возможности появ-
ления гранитов A-типа за счет механизма несме-
симости силикатных расплавов, один из которых 
обогащен Fe, а другой – Si (Zhu et al., 2015).

В расслоенных массивах кислые породы пред-
ставлены преимущественно гранофирами (напри-
мер, Namur et al., 2010; Skursch et al., 2020 и ссылки 
в этой работе); их количество варьирует, но обыч-
но они составляют подчиненную часть интрузи-
вов: в Cкаергаардском интрузиве доля гранофира 
в верхних его частях (UZ и UBSγ) оценивается око-
ло 5% (Bindeman et al., 2008 и ссылки в этой ра-
боте). Характерно проявление гранофира в виде 
отдельных линз, силлов, даек и жил. Происхожде-
ние кислой компоненты в расслоенных массивах 
является давним, но по-прежнему остро диску-
тируемым вопросом. Поскольку в таких массивах 
расплавы обычно фракционируют по толеитовому 

тренду, то в  них слабо представлены в  количе-
ственном отношении породы среднего состава. 
Это подчеркивает бимодальное распределение, 
что позволяет привлекать породы среднего состава 
для рассмотрения проблемы появления “разрыва 
Дэли” (например, Shellnutt et al., 2009).

Фракционирование базальтовых расплавов по 
толеитовому (феннеровскому) тренду предполага-
ет накопление Fe без увеличения содержания SiO2 
в расплаве и формирование феррогаббро в каче-
стве конечного дифференциата (Fenner, 1929). Этот 
тренд в ряде случаев продолжается, последователь-
но или скачком, появлением расплавов с понижа-
ющимся содержанием Fe и возрастающим – SiO2, 
вплоть до ультракислых составов, т. е. формально 
по Боуэновскому тренду (Bowen-like trend, Lesher 
et al., 2023).

Природа этого позднего отрезка тренда дискус-
сионная: можно выделить три основные точки зре-
ния на причины появления кислых расплавов в рас-
слоенных интрузивах. Во-первых, многие исследо-
ватели полагают, что фракционная кристаллизация 
исходных базитовых и ферробазитовых магм в за-
крытой системе может продуцировать кислые оста-
точные расплавы. Эта точка зрения находит под-
тверждение как в геологических и петрологических 
наблюдениях (например, Namur et al., 2010; Skursch 
et al., 2020), так и в термодинамическом моделиро-
вании (например, Vantongeren et al., 2010; Shellnutt 
et al., 2009). Во-вторых, кислая компонента может 
представлять коровую выплавку под воздействи-
ем тепла базитовых расплавов, что подтверждается 
Sr, Nd и Pb изотопными данными (например, Troll 
et al., 2021). Наконец, в последнее время получает 
все больше подтверждений представление о форми-
ровании кислой компоненты за счет несмесимости 
между высоко-Fe и обогащенными Si расплавами, 
к которой приводит фракционная кристаллизация 
базальтового расплава по толеитовому (феннеров-
скому) тренду. Свидетельство этого механизма об-
разования гранофиров следует как из наблюдений 
природных и экспериментальных микроструктур 
в  породах расслоенных интрузивов (например, 
Holness et al., 2011; Honour et al., 2019), геохимии 
минералов (например, VanTongeren, Mathez, 2012), 
расплавных включений в  минералах (например, 
Jakobsen et al., 2005), также и из результатов экспе-
риментальных работ, в которых воспроизводится 
Fe-Si расплавная несмесимость (например, Charlier, 
Grove, 2012; Zhang et al., 2023; Lino et al., 2023), 
и термодинамического моделирования (например, 
Fischer et al., 2016; Lino et al., 2023).

В настоящей статье мы рассматриваем кислые 
породы в Валаамском силле мезопротерозойско-
го возраста, сложенном дифференциатами, суще-
ственно обогащенными Fe (феррогаббро, фер-
рогабромонцонитами и  пр.), и  гранофировыми 
жилами. Этот силл пространственно ассоциирует 
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с крупным Салминским массивом AMCG-типа, но 
по времени образования оторван от него на про-
межуток не менее 70 млн лет (Neymark et al., 1994; 
Amelin et al., 1997; Rämö et al., 2001). Это оставля-
ет неопределенность в его генетической принад-
лежности к AMCG-типу. Происхождение кислого 
расплава, формировавшего гранофировые жилы 
в силле, остается предметом дискуссии (Свири-
денко, Светов, 2008; Франк-Каменецкий, 1998): 
являлся ли он производным частичного плавления 
корового субстрата или результатом фракционной 
кристаллизации базальтового расплава?

Кристаллизация и  посткристаллизационная 
история силла в стабильной внутриконтиненталь-
ной области позволила ему сохранить макротек-
стуры и  микроструктуры быстро протекающих 
процессов, например, следы восходящих струй 
флюидных пузырей или гранофировые трубки 
(Свириденко, Светов, 2008), раскрывающих эво-
люцию расплава в малоглубинной камере, детали 
которой во многих случаях бывают стерты после-
дующими деформациями.

Целью настоящей работы было установить ме-
ханизм и  условия происхождения гранофиров 
Валаамского силла на основе изучения петрогра-
фии, минералогии, геохимии и изотопной геохи-
мии как самих гранофиров, так и вмещающих их 
пород. Мы рассматриваем этот силл с  уникаль-
ной сохранностью кристаллизационных текстур 
и структур как природную лабораторию по изуче-
нию эволюции расплава в малоглубинной камере. 
Наши исследования показывают, что значитель-
ную роль в происхождении кислой составляющей 
силла играл механизм несмесимости силикатных 
расплавов. Кроме того, учитывая геологическую 
позицию силла как проявление финального эпизо-
да формирования крупнейшей ассоциации масси-
вов AMCG-типа на Восточно-Европейском крато-
не, мы полагаем, что расшифровка механизмов его 
образования и выявление роли несмесимости рас-
плавов расширяет наши представления об эволю-
ции комплексов с гранитами рапакиви и подчерки-
вает их сходство с расслоенными интрузивами, что 
может иметь значение для оценки их потенциаль-
ной рудоносности.

ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА 
ВАЛААМСКОГО СИЛЛА

Геологическая позиция Валаамского силла

Массивы AMCG-типа Восточно-Европей-
ского кратона образовались в  интервале 1.67–
1.45 млрд лет: на раннем этапе 1.67–1.49 млрд лет 
сформировались крупные массивы (Рижский, Вы-
боргский, Салминский) в основном в центральной 
части свекофенской области, на позднем 1.38–
1.45  млрд лет  – мелкие гранитные и  габбровые 

массивы, базитовые дайковые рои и Валаамский 
силл на периферии свекофенской области (рис. 1a) 
(Brander, Söderlund, 2007; Johansson et al., 2022; 
Grabarczyk et al., 2023).

Валаамский силл приурочен к Ладожскому гра-
бену, который характеризуется сложным внутрен-
ним строением с чередованием локальных горстов 
и впадин (Amantov et al., 1996; Artemieva, Shulgin, 
2015); он выполнен толщей терригенных и подчи-
ненных карбонатных осадков мезо- и неопротеро-
зоя, мощностью от 350 до 600 м (например, Куп-
цова и др., 2011). В западной части грабена магма-
тических проявлений не установлено. Осадочные 
толщи, выполняющие восточную часть Ладожско-
го грабена, вмещают эффузивные и субвулканиче-
ские магматические проявления, представленные 
потоками ферробазальтов и андезибазальтов, дай-
ками ферродолеритов, субвулканическим телом 
Хопунваара и Валаамским силлом (рис. 1б).

В Северо-Восточном Приладожье ферробазаль-
ты слагают две толщи лавовых потоков, разделен-
ные пачкой осадочных пород, их общая мощность 
достигает 155 м. Дайки ферродолеритов мощно-
стью до 25 м, прослеженные по простиранию до 
7 км (Lubnina et al., 2010), слагают рой север–се-
веро-западного простирания в Северном Прила-
дожье, их вмещают метаморфические породы све-
кофенид. Породы Валаамского силла содержат ксе-
нолиты ферробазальтов, что установлено на о-ве 
Вильямой (Свириденко, Светов, 2008). Геологиче-
ская позиция ферробазальтов, с учетом их залега-
ния среди осадков грабена, наиболее молодой цир-
кон в базальном горизонте которых имеет возраст 
1477 ± 8 млн лет (Купцова и др., 2011), указывает 
на формирование, близкое по времени к становле-
нию силла. Для Валаамского силла известны U-Pb 
датировки по бадделеиту: 1459 ± 3 и 1457 ± 2 млн 
лет (Rämö et al., 2001). В восточном борту грабена 
расположен крупный мезопротерозойский (1.57–
1.53 млрд лет) Салминский массив гранитов рапа-
киви-кварцевых диоритов-анортозитов-габброно-
ритов (Ларин, 2011).

Строение Валаамского силла

Породы Валаамского силла слагают Валаам-
ско-Салминскую островную гряду в северной ча-
сти Ладожского озера (рис.  1б). Площадь силла 
оценивается около 2000 км2 (Франк-Каменецкий, 
1998), но, учитывая данные геофизических ис-
следований, площадь интрузива могла быть зна-
чительно большей и составлять около 16 тыс. км2 
(Светов, Свириденко, 1995). Мощность силла оце-
нивается в 200 м (Светов, Свириденко, 1995).

В силле не установлено четкой расслоенности 
(например, Свириденко, Светов, 2008). Тем не ме-
нее не вызывает сомнений, что феррогаббро при-
урочены к нижней части силла, они установлены 
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Рис. 1. (а) Геологическое положение Валаамского силла в структурах северо-запада Восточно-Европейского кра-
тона по (Brander, Söderlund, 2007) и (Grabarczyk et al., 2023), с дополнениями. Прямоугольником выделена область, 
показанная на (б). 
(б) Геологическая схема Северного Приладожья показывает позицию Валаамского силла в пределах Ладожского 
грабена в области сочленения Карельского кратона и свекофенской орогенной области. 1, 2: вулканическая ассоци-
ация Ладожского грабена: 1 – Валаамский силл, феррогаббро, кварцевые ферромонцогаббро, монцодиориты, квар-
цевые монцониты, графические лейкограниты (µМР1v); 2 – ферробазальты, салминская свита (βMP1sl); 3 – алев-
ролиты, песчаники, приозерская и салминская свиты, (МР1pr+sl); 4 – Салминский массив AMCG-типа (ργМР1). 
5–11: Свекофенская орогенная область: 5 – Элисенваарско-вуоксинский монцогаббро-монцонит-сиенит-грани-
товый комплекс (µν-γµPR3ev); 6 – диорит-базитовый комплекс (νβPR1); 7 – куркиекский норит-эндербитовый 
(νePR1k) и 8 –  диорит-тоналитовые импиниемский и яккимский ((δ-ργPR1im δPR1j) комплексы; 9 – граниты не-
расчлененные (γPR3); 10 – ладожская серия, биотитовые гнейсы, кварц-слюдяные сланцы и другие метаморфиты 
(PR1ld); 11 – исоярвинская метаморфическая толща, метатуффиты (PR1). 12 – синскладчатые нерасчлененные плу-
тонические комплексы, мигматиты, граниты (mαγAR3); 13 – мигматит-плагиогранитные комплексы Карельского 
кратона (mργAR2–3); 14 – разломы: а – достоверные, б – предполагаемые; 15 – Мейерский надвиг.
(в) – район работ. Геологическая основа по (Максимов и др., 2015; Степанов и др., 2004), с изменениями; гео-
логические схемы участков детальных работ на островах, показаны прямоугольниками на (б): 16 – феррогаббо; 
17 – кварцевые монцониты, 18 – амфиболовые кварцевые монцониты; 19 – жилы: а – кварцевых монцонитов, б – 
графических лейкогранитов; 20 – контуры разновидностей пород; 21 – точки наблюдения: а – использованные 
в настоящей работе и в Supplementary 1, ESM_1, б – прочие.
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Рис. 2. Жилы графического лейкогранита и кварцевого монцонита в Валаамском силле: (а) и (б) жилы в кварцевом 
ферромонцогаббро на о-ве Лункулунсаари; (в) жила кварцевого монцонита в феррогаббро в северо-западной части 
о-ва Валаам; (г) пологая жила лейкогранитов в кварцевом ферромонцогаббро в юго-восточной части о-ва Валаам; 
(д) трубка графического лейкогранита в кварцевом ферромонцогаббро, о. Лункуунсаари; (е) сканы шлифов в со-
ответствии с местом отбора на рис. 2д.
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как на о-ве Валаам в центральной части, так и на 
о-ве Лункулунсаари в восточной части силла, их 
вскрытая мощность над урезом воды озера дости-
гает первых–десятки метров. Основная часть сил-
ла в центральной части (о. Валаам) сложена фер-
рогаббро и феррогаббромонцонитами, в которых 
появляются протяженные линзовидные прослои 
массивных кварцевых монцонитов, мощностью 
в десятки метров, причем по мере продвижения 
в северо-восточном направлении, к предполага-
емой кровле силла, доля монцонитов возраста-
ет (рис. 1в). Здесь же в монцонитах появляются 
жилы гранофира красной окраски, формирующие 
густую сеть (рис. 2). В восточной части, на о-вах 
Лункулунсаари и Мантинсаари, массивные мон-
цониты менее характерны и гранофировые жилы 
секут феррогаббро и кварцевые ферромонцогаббро 
(рис. 1в).

Позиция и характеристика гранитных жил 
в Валаамском силле

В Валаамском силле среди феррогаббро и мон-
цонитов распространены гранофировые жилы двух 
основных генераций: ранние серой окраски мощ-
ностью до 3 см и поздние красной окраски мощно-
стью 20–30 см; первые встречаются в нижней части 
силла, вторые – в верхней его части; кроме того, 
присутствуют гранофировые трубки диаметром до 
80 см (Свириденко, Светов, 2008). Наши наблюде-
ния в целом подтверждают эту картину (рис. 2).

“Серые” жилки сложены мелкозернистым 
с участками гранофирового агрегата монцонитом 
(см. ниже раздел Петрография). Такие жилки ред-
ки; нами встречена жилка мощностью 5 см субме-
ридионального простирания среди феррогаббро 

в  северо-западной части о-ва Валаам (мыс Мо-
сковский, обр. 21С-22) (рис. 2в).

“Красные” жилы широко распространены; 
нами они изучались в  восточной–юго-восточ-
ной части о-ва Валаам и  на о-вах Лункулансаа-
ри и Мантинсаари. Жилы сложены графическим 
лейкогранитом (см. ниже раздел Петрография), 
вмещающими породами служат на о-ве Валаам 
массивные монцониты, а  на других островах  – 
также кварцевое ферромонцогаббро (рис. 2а, 2б, 
2г). Жилы имеют как вертикальное (рис. 2а, 2б), 
так и очень пологое, субгоризонтальное залегание 
(рис. 2г). По данным (Свириденко, Светов, 2008), 
преобладающее простирание гранофировых жил 
в СЗ и СВ румбах (330°–60°); согласно нашим на-
блюдениям, преобладают СВ и субмеридиональное 
простирание. Мощности жил варьируют от 2–3 до 
20 см, пологие жилы обычно более мощные. В об-
ластях, насыщенных жилами (например, мыс Ла-
дожский на о-ве Валаам, западная оконечность 
о-ва Лункулунсаари), их количество может дости-
гать более 10 штук на 100 м разреза. Для жил харак-
терны ортогональные сочленения и коленообраз-
ные изгибы.

В местах скопления гранофировых жил встре-
чаются гранофировые трубки (рис. 2д, 2е). В по-
перечном разрезе это изометричные тела, которые 
могут соединяться с жилами, они сопровождают-
ся ореолом развития во вмещающих породах ще-
лочного полевого шпата. Подобные гранофиро-
вые образования в виде трубок, представляющие 
каналы, по которым кислый расплав поднимался 
сквозь неконсолидированный кумулат, описаны 
в ряде расслоенных интрузивов, например в масси-
ве Скаергаард (Larsen, 2008). Подробное описание 
гранофировых трубок Валаамского силла приведе-
но в работе (Свириденко, Светов, 2008).

Рис. 3. Фотографии пород Валаамского силла в обратноотраженных электронах (BSE). (а) феррогаббро, на зерна же-
лезистого оливина нарастает ортопироксен, хорошо видны симплектитоподобные срастания ильменита и магнетита, 
а также отдельные зерна магнетита и апатита (обр. 21С-21); (б) кварцевое ферромонцогаббро. Наблюдается нараста-
ние КПШ на зерна плагиоклаза, промежутки между крупными зернами полевых шпатов заполнены гранофировыми 
срастаниями калиевого полевого шпата и кварца (обр. 22Лд-06); (в) зона контакта между кварцевым феррогаббро 
(справа) и гранофировой частью образца жильного монцонита (слева). На контакте происходит нарастание КПШ 
на зерна плагиоклаза и замещение клинопироксена хлоритом и биотитом (обр. 21С-22); (г) контакт между жилой 
графического лейкогранита и кварцевым феррогаббро. Округлые зерна клинопироксена замещены биотитом и ак-
тинолитом, присутствуют симплектито-подобные срастания ильменита с амфиболом, апатит приурочен к ильме-
ниту и замещенным зернам клинопироксена. Промежутки заполнены гранофировым агрегатом (обр. 22Лд-16);  
(д) графический лейкогранит, зерна полевого шпата полностью или частично замещаются мелкими гранофировы-
ми срастаниями (GR), на которые нарастают более крупные гранофировые сростки, есть сохранившиеся реликты 
полевого шпата пятнистого облика (обр. 22Лд-06); (е) графический лейкогранит, между лейстами полевого шпата 
развиваются гранофировые срастания щелочного полевого шпата и кварца, в промежутках между гранофировыми 
сростками развиваются поздние ксеноморфные массы кварца и биотита (обр. 22Лд-13); (ж) графический лейко-
гранит, жила, выполненная кварцем и КПШ, плавно переходящая в гранофировые сростки калиевого полевого 
шпата и кварца (обр. 22Лд-06); (з) зона контакта между графическим лейкогранитом и кварцевым феррогаббро. 
На контакте между феррогаббро, сложенным срастаниями плагиоклаза и пироксена, происходит нарастание КПШ 
на плагиоклаз и замещение зерен клинопироксена амфиболом, через гранофир проходит тонкая жила, заполненная 
кварцем и карбонатом, также в гранофире встречаются полости, заполненные карбонатом (обр. 22Лд-06).
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Для областей интенсивного развития грано-
фировых жил характерно появление кварц-кар-
бонатных жилок мощностью 2–3 см (о. Валаам, 
о. Мантинсаари).

ПЕТРОГРАФИЧЕСКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА 
ПОРОД ВАЛААМСКОГО СИЛЛА

Породы в  Валаамском силле представлены 
феррогаббро, кварцевыми ферромонцогаббро 
и  кварцевыми ферромонцодиоритами, кварце-
вым монцонитами и графическими лейкогранита-
ми (гранофирами). Кварцевые ферромонцогаббро 
и кварцевые ферромонцодиориты являются разно-
стями, переходными от феррогаббро к кварцевым 
монцонитам.

Феррогаббро – крупнозернистая порода с пор-
фировидной, субофитовой структурой, с элемента-
ми кумулятивных, пойкилитовых структур сложена 
крупными идиоморфными кристаллами клинопи-
роксена (до 35%) часто в ортопироксеновой кайме, 
насыщенными включениями ильменита и в мень-
шей мере титаномагнетита, субидиоморфными 
кристаллами оливина (10%), на которые также мо-
жет нарастать ортопироксен (рис. 3а), и длинно-
таблитчатыми кристаллами плагиоклаза (до 40%). 
Крупные выделения ильменита, часто в виде срост-
ков с силикатными фазами (амфиболом, биотитом 
и др.), обрастающие магнетитом и замещаемые ти-
танитом, составляют до 10% породы. В породе до 
5% апатита в виде самостоятельных вытянутых кри-
сталлов и включений в клинопироксене и оливине. 
Отмечаются единичные чешуйки биотита (рис. 3а).

Кварцевые ферромонцогаббро и кварцевые мон-
цодиориты. В переходных разностях появляются 
кварц и K-Na полевой шпат. Кварцевое ферромон-
цогаббро обладает субофитовой структурой с круп-
ными кристаллами клинопироксена и таблитча-
тыми кристаллами плагиоклаза. В  промежутках 
между кристаллами плагиоклаза присутствует 
гранофировый агрегат КПШ и кварца (рис. 3б). 
На зерна плагиоклаза нарастают каймы калиево-
го полевого шпата, а на клинопироксены – кай-
мы амфибола, также происходит замещение кли-
нопироксена биотитом и затем хлоритом (рис. 3г). 
В этих породах присутствуют сростки ильменита 
и амфибола с каймами магнетита, сростки ильме-
нита с силикатным минералом, в которых он обра-
зует червеобразные выделения, эти сростки имеют 
эвтектоидный облик сокристаллизации двух фаз. 
Подобные сростки занимают около 5% от общего 
объема породы.

В  кварцевом монцодиорите происходит уве-
личение доли гранофировой массы. Зерна кли-
нопироксена часто присутствуют в виде реликтов 
в амфиболе (ферроэдените). В некоторых случа-
ях амфибол полностью замещает кристаллы кли-
нопироксена, есть зерна, где сохраняется кайма 

амфибола, а центр зерна замещен смесью биоти-
та, хлорита, мелкого кварца и карбоната. Помимо 
кайм калиевого полевого шпата, на плагиоклазе 
появляются отдельные кристаллы калиевого по-
левого шпата. Ильменит замещается титанитом. 
Гранофировый агрегат окружает кристаллы КПШ 
и  сохраняет их морфологию. В  интерстициаль-
ном пространстве появляются участки типа гнезд, 
где развиваются крупные идиоморфные кристал-
лы кварца (до 5 мм), ксеноморфные зерна и не-
большие прожилки карбоната, листочки биотита, 
мелкие кристаллы циркона и  иголочки апатита 
(микромиаролы).

Кварцевые монцониты и амфиболовые кварце-
вые монцониты имеют среднезернистую структуру 
(размер зерен до 2.5 см), в межзерновом простран-
стве встречаются участки гранофировой структу-
ры. Порода состоит из плагиоклаза (30%), K-Na 
полевого шпата (25%), клинопироксена (5–10%), 
амфибола (10–15%), апатита (5%), срастаний иль-
менита с магнетитом (5%) и кварца (15%), также 
встречаются титанит, циркон и бадделеит.

В  этих породах более интенсивно проявлен 
процесс нарастания кайм КПШ на зерна плагио-
клаза, а также замещение зерен плагиоклаза K-Na 
полевым шпатом и гранофировыми срастаниями. 
Гранофировый агрегат слагает значительную часть 
породы (20%).

Кристаллы клинопироксена имеют преимуще-
ственно ксеноморфный облик, часто обрастают 
каймами амфибола, также присутствуют отдель-
ные зерна амфибола. Вблизи контакта монцонита 
и графического лейкогранита (гранофира) проис-
ходит замещение клинопироксена хлоритом и био-
титом. Для ильменит-силикатных сростков харак-
терны магнетитовые каймы, часто с ними сраста-
ются удлиненные кристаллы апатита. В участках, 
близких к контакту с гранофирами, встречается за-
мещение ильменита титанитом (рис. 3в). В породе 
отмечаются участки, выполненные идиоморфным 
кварцем, карбонатом, хлоритом, титанитом, апати-
том и ильменитом.

Жильные монцониты отличаются меньшими 
размерами кристаллов, лейсты плагиоклаза до-
стигают 1 мм, практически не встречается клино-
пироксен, темноцветные минералы представлены 
только амфиболом, также отмечаются гранофи-
ровые участки и участки с относительно крупным 
(до 2 мм) идиоморфным кварцем, хлоритом, био-
титом и титанитом.

Графические лейкограниты (гранофиры) пред-
ставляют собой породы с  массивной текстурой, 
мелкосреднезернистой порфировидной структу-
рой; структура основной массы – гранофировая, 
текстура массивная. Порода состоит из калиево-
го и K-Na полевого шпата (45%), из кварца (40%), 
альбита (5%), хлоритизированного биотита (5%). 



 ФЕННЕРОВСКИЙ ТРЕНД И РОЛЬ ФРАКЦИОННОЙ КРИСТАЛЛИЗАЦИИ  265

ПЕТРОЛОГИЯ том 32 № 3 2024

Рис. 4. Микроструктуры выделений циркона (а–б, обр 22Лд-32а) и кварца (в–е, обр. 22Лд-25) в графических 
лейкогранитах.
(а) и (б) – CL изображения, циркон люминесцирует в желтых тонах с темно-серыми прожилками, апатит зелено-
вато-желтый. (в), (г) и (е) – CL изображения, кварц люминесцирует в голубых тонах, более светлые области имеют 
более высокие концентрации Ti, в изолированных зернах хорошо выражена ростовая зональность с темными ядра-
ми и светлыми периферийными зонами; щелочной полевой шпат светится в красных тонах. (в) – BSE изображение 
той же области, что и на (г) в CL лучах. В левом верхнем углу на (д) – светло-серое, на (е) – черное – выделения 
рутила в срастании с кварцем. Кружки и цифры рядом с ними – точки микрозондового анализа и их номера.
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Встречается большое количество мелких (до 50 мкм) 
зерен циркона, в единичных случаях его содержание 
может достигать 5% (рис. 4). Помимо этого, в гра-
фических лейкогранитах отмечаются единичные 
зерна апатита, амфибола, ильменита, бадделеита, 
монацита и титанита. Отдельные участки гранофи-
рового агрегата развиваются согласно морфологии 
кристаллов КПШ (рис. 3д). Также есть небольшие 
ксеноморфные участки, заполненные слюдой и хло-
ритом, вероятно, они являются псевдоморфозами 
по амфиболу или клинопироксену (рис. 3е). Гра-
нофировая структура в этих породах чрезвычайно 
разнообразна, срастания сильно варьируют по раз-
меру, и составу K-Na полевого шпата, есть области 
срастания чистого КПШ и кварца, есть участки, 
в которых в гранофировых срастаниях представ-
лены кварц и K-Na полевой шпат (рис. 3е). Также 
в лейкогранитах есть участки с позднемагматиче-
ским агрегатом идиоморфного кварца и калиево-
го полевого шпата, а также жилки, заполненные 
КПШ, карбонатом, альбитом и кварцем (рис. 3ж). 
Следует отметить, что многие зерна циркона также 
приурочены к выделениям карбоната.

Помимо жил, графические лейкограниты встре-
чены в трубках (рис. 2д, 2е), для них характерно 
реакционное взаимодействие с вмещающими по-
родами, их минеральный состав незначительно от-
личается, в первую очередь тем, что для них харак-
терны более высокие концентрации H2O-содержа-
щих минералов (хлорита, актинолита, биотита) по 
сравнению с жильными лейкогранитами. Содержа-
ние водных минералов может достигать 15% от об-
щего объема породы, при этом для таких лейкогра-
нитов характерны срастания ильменита и биотита 
(рис. 3г), а также замещение ильменита титанитом.

Микроструктуры кварца. В кварцевых монцо-
нитах и графических лейкогранитах Валаамского 
силла представлены разнообразные микрострук-
туры выделений кварца. Их можно подразделить 
на изолированные зерна и гранофировый агрегат. 
Кварц также присутствует в виде незакономерных 
включений в полевом шпате.

Изолированные зерна отличаются хорошо 
оформленными гранями призмы и  дипирамиды 
и относительно крупными размерами 50–500 мкм 
в поперечнике (рис. 4). Наблюдаются одиночные 
зерна, окруженные кристаллами полевых шпатов 
или примыкающие к гранофировому агрегату, либо 
зерна группируются в кластеры по несколько штук 
(до 3–5 зерен) в виде коротких цепочек (рис. 4).

Такие цепочечные кластеры из зерен кварца, 
как полагают (Dyck, Holness, 2022), возникают 
в расплаве, когда зерна кварца могут свободно пе-
ремещаться и поворачиваться друг относительно 
друга; соответствующие условия в кислом расплаве 
могут существовать, пока доля кристаллов не до-
стигнет 0.2–0.3.

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЙ

Отбор и подготовка образцов

Образцы для исследований отбирались как 
из жил графических лейкогранитов и кварцевых 
монцонитов, так и из вмещающих их пород. Об-
разцы расположены на профиле, пересекающем 
Валаамский силл с СЗ на ЮВ вкрест простирания 
скрытой расслоенности силла (рис. 1в). Всего нами 
исследовано 27 образцов (см. Supplementary21, 
ESM_1), из которых были изготовлены шлифы на 
эпоксидной смоле, подготовлены пробы для хими-
ческого и изотопного анализа. Для всех образцов 
выполнен комплекс оптических, микрозондовых 
и геохимических исследований, а для 10 образцов 
также анализ изотопного состава Sr и Nd. Подроб-
ное описание методов исследования приведено 
в Supplementary 2, ESM_2.

Сканирующая электронная микроскопия и ЭДС. 
Текстурно-структурное изучение взаимоотно-
шения минералов проводились на сканирующем 
электронном микроскопе Jeol JSM-6480LV Геоло-
гического факультета МГУ им. Ломоносова и Jeol 
JSM-5610LV в Институте геологии рудных место-
рождений, петрографии, минералогии и геохимии 
(ИГЕМ РАН, Москва).

Катодолюминесценция. Изучение цветной като-
долюминесценции (КЛ) проводилось в ИГЕМ РАН 
на базе электронно-зондового микроанализатора 
фирмы Саmеса “MS-46” с использованием цифро-
вой камеры высокого разрешения Videoscan 285.

Электронно-зондовый микроанализ (ЕРМА). Со-
ставы минералов определяли на волновом спектро-
метре JEOL JXA-8200 в ИГЕМ РАН. Анализ про-
водили при ускоряющем напряжении 20 кВ, силе 
токе 20 нА и диаметре зонда 3 мкм.

Содержание Ti в кварце измерялось на том же 
приборе в ИГЕМ РАН. Ускоряющее напряжение 
20 кВ, ток 300 нА. Время измерения Ti (Ka, PETH) 

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 – Местоположение изучен-
ных образцов на островах Валаам, Лункулунсаари.
Supplementary 2, ESM_2.xlsx – Методы.
Supplementary 3, ESM_3.xlsx – Составы минералов.
Supplementary 4, ESM_4.xlsx – Химический состав изучен-
ных образцов Валаамского силла.
Supplementary 5, ESM_5.xlsx – Концентрация Ti в кварце 
и расчет температуры насыщения по Zr.
Supplementary 6, ESM_6.xlsx – Модель 1 фракционной 
кристаллизации расплава феррогаббро, рассчитанная 
в программном пакете Melts.
Supplementary 7, ESM_7.xlsx – Модель 2 фракционной 
кристаллизации расплава феррогаббро, рассчитанная 
в программном пакете Melts.
Supplementary 8, ESM_8.хlsx – Масс-балансовый расчет 
фракционной кристаллизации расплава феррогаббро.
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составляло 200 с на пике и по 100 с на фоне. Предел 
обнаружения (3 σ) 15 ppm.

LA-ICP-MS. Содержание Ti в  кварце так-
же определялось с  помощью метода LA-ICP-
MS на масс-спектрометре высокого разрешения 
“Element-XR” с ионизацией в индуктивно-связан-
ной плазме с лазерной приставкой ОР-213 в Ин-
ституте геохимии и аналитической химии имени 
В.И. Вернадского (ГЕОХИ РАН, Москва). Полу-
ченные данные обрабатывали в программе Glitter 
(Van Achterbergh et al., 2001).

РФА. Содержания главных компонентов по-
род определяли методом рентгенофлюоресцент-
ного анализа (РФА) в  ИГЕМ РАН на спектро-
метре PW-2400 производства компании Philips 
Analytical B. V.

ICP-MS. Концентрации микроэлементов 
в 22 образцах были определены методом масс-спек-
трометрии с  индуктивно-связанной плазмой 
(ИСП-МС) в Институте технологии микроэлек-
троники и особо чистых материалов (Черноголов-
ка) с использованием аналитических протоколов 
(Karandashev et al., 2017).

Изотопный анализ Sr и Nd. Изотопный состав Sr 
и Nd в валовых пробах пород был определен в Ла-
боратории изотопной геохимии и геохронологии 
ИГЕМ РАН методом TIMS.

Геотермобарометрия. Для определения условий 
кристаллизации феррогаббро и кварцевых монцо-
диоритов были применены несколько минераль-
ных геотермометров и геобарометров.

Для условий равновесия клинопироксена с рас-
плавом температура и давление были рассчитаны 
с помощью клинопироксен-расплавного геотер-
мобарометра с использованием уравнений 30, 31 
и 33 (Putirka, 2008). Ошибки метода оцениваются 
в ±42°C для уравнения 33 и ±2.9 и ±3.6 кбар для 
уравнений 31 и  30 соответственно. Для оценки 
температуры сосуществующих полевых шпатов 
использовано уравнение 27b, ошибка составляет 
±30°C. Температура и фугитивность кислорода для 
сосуществующих магнетита и ильменита оценива-
лись по по Uvsp-Ilm термооксибарометру, ошибки 
метода составляют ± 70°C и ± 0.4 log ед. соответ-
ственно (Sauerzapf et al., 2008).

Температура и давление кристаллизации ферро-
эденита как в отдельных кристаллах, так и в обрас-
тающих клинопироксен широких каймах рассчиты-
вались по (Ridolfi, 2021). Использование этого мето-
да для совокупности составов отдельных кристаллов 
(в которых определялись составы как в центре, так 
и на периферии кристалла), так и в широких кай-
мах ферроэденита по клинопироксену обосновыва-
ется соблюдением двух основных критериев равно-
весия с расплавом (Ridolfi et al., 2010): гомогенно-
стью составов амфиболов во всех петрографических 
позициях (AlIV = 0.87 ± 0.12 apfu и KA = 0.19 ± 0.01 

apfu, N = 22) и вполне идиоморфным габитусом от-
дельных кристаллов и обрастаний. Ошибки метода: 
±22°C для температуры и ±12% (1 δ) для давления, 
однако в нашем случае могли быть выше, из-за бо-
лее низкого содержания Mg в амфиболах по сравне-
нию с выборкой, использованной для калибровки 
геотермобарометра. Оцененные нами Р-Т параме-
тры для амфибола находятся в пределах калиброван-
ных значений (Ridolfi, 2021).

Для расчета температуры и давления кристалли-
зации кварца с использованием концентрации Ti 
в нем (TitaniQ) мы использовали две модели: НА12 
(Huang, Audétat, 2012) и Z20 (Zhang et al., 2020). 
Модель НА12 была калибрована в  интервалах 
600–800°C и 1–10 кбар для распределения Ti меж-
ду кварцем и Ti-содержащим водным флюидом; 
однако рекомендована для магматических пород 
(Huang, Audétat, 2012). Результаты оценки темпе-
ратуры по этой модели совпадают с оценками, по-
лученными с помощью других геотермометров, го-
раздо лучше, чем для других моделей (Acosta et al., 
2020). Эта модель широко используется для оцен-
ки температур кристаллизации кварца в различных 
кислых породах (например, Seitz et al., 2018). Мо-
дель Z20 была калибрована в интервалах 700–900°C 
и 0.5–4 кбар для распределения Ti между кварцем 
и  алюмосиликатным расплавом. Ошибки мето-
да – ±25°C и ±0.2 кбар соотвественно. Поскольку 
в кварце графических лейкогранитов присутствует 
рутил (рис. 4д), при расчетах активность TiO2 была 
принята равной единице. При расчете температуры 
насыщения кислого расплава по циркону были ис-
пользованы уравнения из (Borisov, Aranovich, 2019; 
Boehnke et al., 2013; Gervasoni et al., 2016).

РЕЗУЛЬТАТЫ ИССЛЕДОВАНИЯ

Составы минералов

Составы минералов представлены в Supplemen-
tary 3, ESM_3.

Оливин присутствует в  части разновидностей 
габбро, где слагает отдельные зерна или небольшие 
кластеры из 2–5 зерен идиоморфного и субидио-
морфного облика. Кристаллы оливина часто содер-
жат вростки апатита, редко ильменита, имеет желе-
зистый состав и содержит 40–42% форстеритовой 
молекулы, резко обеднен Ni (30–80 мг/г) и обога-
щен Са (1000–1600 µг/г) и Mn (6200–6300 µг/г).

Клинопироксен представлен авгитом, встречается 
преимущественно в феррогаббро, отдельные зерна 
этого минерала присутствуют в кварцевых ферро-
монцогаббро и кварцевых монцонитах. В ферро-
габбро его зерна преимущественно незональные, 
встречаются тонкие железистые каймы. Магнези-
альность (Mg# = Mg/(Mg + Fe)×100, моль) клино-
пироксена варьирует 44–67, для кварцевых монцо-
нитов она составляет 46–55; концентрации титана, 
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алюминия и марганца в минерале довольно низ-
кие, в мас. %: TiO2 0.22–1.1, Al2O3 0.61–2.0, MnO 
0.32–0.57; состав ядер клинопироксена из феррога-
ббро и ферромонцогаббро близок к таковым в по-
родах из расслоенного массива Скаергаард (Holness 
et al., 2011), краевые зоны и составы клинопирок-
сенов из кварцевых монцонитов близки по соста-
ву к клинопироксенам из монцосиенитов массива 
Лофотен (Coint et al., 2020), как видно на рис. 5а.

Полевые шпаты. Плагиоклазы распростране-
ны в феррогаббро, кварцевых ферромонцогаббро, 
монцодиоритах, кварцевых монцонитах. В этих по-
родах центральные части зерен представлены пла-
гиоклазами состава андезин-олигоклаз (An0.41–0.28), 
на которые нарастают четкие каймы K-Na полево-
го шпата (Or0.23–0.27) с повышенным содержанием 
BaO (1.5 мас. %). В кварцевых монцонитах на эти 
каймы в свою очередь нарастают каймы K-Na по-
левого шпата с более высоким содержанием калия 
(Or0.5) и низким содержанием бария. Также щелоч-
ной полевой шпат аналогичного состава образует 
отдельные крупные кристаллы в кварцевых монцо-
нитах и встречается в зонах контакта феррогаббро 
и графических лейкогранитов и в гранофировых 
срастаниях с кварцем.

В графических лейкогранитах зерна полевого 
шпата представлены преимущественно чистым 
калиевым полевым шпатом с губчатой текстурой 
и пятнами K-Na полевого шпата (Or0.5), полевые 
шпаты в гранофировых сростках имеют аналогич-
ный состав. Также в виде небольших ксеноморф-
ных кристаллов встречается альбит вместе с идио-
морфными кристаллами кварца.

Следует отметить, что для K-Na полевых шпатов 
из монцосиенитов массива Лофотен (Coint et al., 
2020) характерно большее обогащение анортитовым 
миналом (рис. 5б), что, вероятно, может указывать 
на более высокие температуры кристаллизации ще-
лочного полевого шпата.

Амфибол и биотит. Водные силикатные минера-
лы представлены биотитом и амфиболом, которые 
распространены в массивных и жильных кварце-
вых монцонитах и в графических лейкогранитах, 
а  также в  виде единичных зерен в  феррогаббро 
и кварцевых ферромонцогаббро. Амфиболы пред-
ставлены эденитами и ферроэденитами (Mg# 89–
92), содержание TiO2 варьирует от 0.6 до 2 мас. %, 
также для этих амфиболов характерно повышенное 
содержание F = 1.88 мас. %. Зерна практически од-
нородные, наблюдаются незначительные вариации 
по магнезиальности от центра к их краю.

Слюды представлены промежуточными соста-
вами ряда аннит–сидерофиллит, для кварцевых 
монцонитов характерны более магнезиальные раз-
ности – флогопиты (Mg# 50–65), нежели для гра-
фических лейкогранитов (Mg# 30–55). Слюды по 

составу довольно однородные, в  рамках одного 
зерна зональность не наблюдается.

Апатит и титанит. Апатит характеризуется вы-
соким содержанием F (до 5 мас. %), а также низ-
кими концентрациями стронция и кремния (SrO 
до 0.4 мас. %, SiO2 до 0.6 мас. %), отличий в соста-
ве апатита из различных пород не было выявлено. 
В апатитах из кварцевого ферромонцогаббро часто 
содержатся включения аннита.

Титанит часто замещает ильменит в кварцевых 
монцонитах и графических лейкогранитах, а также 
в зонах контакта графического лейкогранита и бо-
лее мафических пород. Его состав характеризуются 
повышенным содержанием F (1.3 мас. %), содержа-
ние Al2O3 в титанитах варьирует (1.4–4.1 мас. %), 
также в некоторых образцах обнаружено незначи-
тельное содержание ниобия.

Магнетит и ильменит. Магнетит представлен во 
всех типах пород. Для него характерны вариации 
химического состава в зависимости от петрографи-
ческого положения: для магнетита из каймы срост-
ков с ильменитом характерно 10–12 мас. % TiO2, 
для магнетита, который срастается с ильменитом 
в кварцевых монцонитах, характерна неоднород-
ная, пятнистая зональность и высокое содержание 
титана (17 мас. %), появление ламелей ильменита. 
В графических лейкогранитах встречается заме-
щение ильменита титанитом и разрастание по тре-
щинам высокотитанистого магнетита (19 мас. % 
TiO2), концентрация Mn в таких магнетитах также 
довольно высокая (3.2 мас. % MnO). В некоторых 
графических лейкогранитах и кварцевых монцо-
нитах присутствуют низкотитанистые разности 
магнетита (1 мас. % TiO2), которые могут замещать 
высокотитанистые или нарастать на них. Ильменит 
содержит, в мас. %: MnO 0.6–0.8 и MgO 0.7–1.1; 
доля Fe3+ не превышает 0.08 форм. ед.

Циркон имеет устойчивый состав, содержание 
HfO2 составляет 1–1.7 мас. %.

Химический состав пород

Основные и средние породы. Главные компонен-
ты. В оливиновых феррогаббро (Supplementary 4, 
ESM_4) содержание SiO2 варьирует 46.59–
48.05  мас.  % (здесь и  далее в  тексте в  пересчете 
на безводный состав), концентрация TiO2 высо-
кая (3.50–3.60 мас. %), так же как и общее Fe2O3 
16.90–17.99 мас. %. Магнезиальность пород состав-
ляет 34, сумма щелочей (Na2O+K2O) умеренная – 
4.82–4.89 мас. % (рис. 6, 7а).

В  кварцевых ферромонцогаббро и  кварцевых 
монцодиоритах содержание SiO2 изменяется от 51.80 
до 57.10 мас. %, Mg# этих пород ниже, чем у фер-
рогаббро и варьирует от 25 до 33. Содержание TiO2 
ниже, чем в феррогаббро (2.09–2.93 мас. %), так же 
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как и общее Fe2O3 (12.60–14.54 мас. %). Сумма ще-
лочей составляет 5.38–6.63 мас. % (рис. 6, 7а).

В  кварцевых монцонитах массива содержа-
ние SiO2 еще более высокое (57.72–63.35 мас. %), 
но Mg# = 23–34 остается на том же уровне, что 
у кварцевых ферромонцогаббро и монцодиоритов. 

Содержания TiO2 и общего Fe2O3 ниже (1.13–1.85 
и 9.43–12.77 мас. %, соответственно). Сумма ще-
лочей – 6.86–8.16 мас. % (рис. 5, 6а).

Во всех породах Валаамского силла по мере 
увеличения содержания кремнезема происхо-
дит уменьшение содержаний TiO2, Al2O3, общего 
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Рис. 5. (а) Диаграмма составов пироксенов из пород Валаамского силла в  координатах Fe2Si2O6–Mg2Si2O6–
CaFeSi2O6–CaMgSi2O6. Дополнительно представлены поля составов пироксенов из гранофиров массива Скаергаард 
(Holness et al., 2011), монцосиенитов массива Лофотен (Coint et al., 2020) и из экспериментальных базальтовых рас-
плавов, кристаллизовавшихся при фугитивности кислорода, соответствующей QFM и +2ΔQFM (Zhang et al., 2023).
(б) Диаграмма составов полевых шпатов из пород Валаамского силла в координатах An–Ab–Or. Дополнительно 
вынесены поля составов полевых шпатов из гранофиров массива Скеергаард (Holness et al., 2011) и монцосиенитов 
массива Лофотен (Coint et al., 2020).
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Fe2O3, MgO (рис. 6а–6в, 7), т. е. они демонстрируют 
“поздний” отрезок феннеровского тренда.

Схожий тренд наблюдается для пород Салмин-
ского массива AMCG-типа (Ларин, 2011; Sharkov, 
2010), а также пород массива Пиетково AMCG-ти-
па Мазурского комплекса в Польше (Grabarchuk 
et al., 2023) с возрастом 1495–1491 млн лет, кото-
рый близок ко времени образования Валаамского 
силла (рис. 7б).

Кислые породы. Главные компоненты. Жиль-
ный кварцевый монцонит (обр. 21C-22, см. 
Supplementary 4, ESM_4) содержит, в  мас.  %: 
61.79 SiO2, 1.54 TiO2, 9.70 общего Fe2O3, 7.35 
(Na2O + K2O), Mg# = 37. По содержаниям главных 
компонентов соответствует массивным монцони-
там (рис. 6, 7а). В графических лейкогранитах со-
держание SiO2 повышено 73.66–77.69 мас. %, поро-
ды калиевые (K2O/Na2O = 3.8–6.1) с низким содер-
жанием CaO (0.19–0.62 мас. %).

Кислые породы попадают в поле анорогенных 
щелочных гранитов (рис. 8а). Они метаглиноземи-

стые и агпаитовые: по индексу насыщения алюми-
нием A/CNK – молярное отношение Al2O3/(CaO + 
+ Na2O + K2O) = 0.88–1.1, A/NK – молярное отно-
шение Al2O /(Na2O + K2O)) = 0.94–1.23 (рис. 8б). 
Часть пород попадает в область железистых грани-
тов по Fe индексу (FeО/(FeO + MgO)) (Frost, Frost, 
2011), но имеют явный тренд в сторону увеличения 
магнезиальности (рис. 8в); все составы совпадают 
с таковыми гранитных жил Валаамского силла из 
работы (Свириденко, Светов, 2008).

Основные и  средние породы. Редкие элемен-
ты. Феррогаббро, кварцевые ферромонцогаб-
бро и  монцодиориты имеют схожий между со-
бой и  с  кварцевыми монцонитами фракциони-
рованный спектр распределения редкоземельных 
элементов, нормированный на CI  – углистый 
хондрит: (La/Lu)N = 10.1–12.7 и слабую положи-
тельную Eu-аномалию, Eu/Eu* = 1.1–1.2 (рис. 9). 
Распределение относительно PM (примитивной 
мантии) в них также схожее: они имеют плоский 
профиль HREE, отрицательные аномалии Sr, Nb, 

Рис. 6. Диаграммы Харкера для пород Валаамского силла в сравнении с опубликованными составами пород Вала-
амского силла (Свириденко, Светов 2008), пород Салминского массива (Sharkov, 2010), кислых пород Мазурского 
комплекса AMCG-типа с возрастом 1.49 млрд лет (Grabarchuk, 2023) и экспериментальных данных для кристалли-
зации базальтов провинции Эмейшянь (Zhang et al., 2023).
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Рис. 7. (a) Диаграмма SiO2–(Na2O + K2O) для пород Валаамского силла и (б) тренд кристаллизации на диаграмме 
AFM пород Валаамского силла и Салминского массива. Для Валаамского силла также приведены данные из (Сви-
риденко, Светов, 2008), для Салминского массива из (Sharkov, 2010; Ларин, 2011), для Мазурского комплекса из 
(Grabarchuk et al., 2023).
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Ta, Ti и положительные аномалии Ba и Р. В монцо-
нитах U-аномалия положительная, а в кварцевых 
ферромонцогаббро – отрицательная.

Кислые породы. Редкие элементы. Жильные 
кварцевые монцониты (обр. 21С-22, см. Supple-
mentary 4, ESM_4), по сравнению с массивными 

кварцевыми монцонитами, менее обогащены REE, 
в спектре REE отсутствует Eu-аномалия и порода 
обогащена Zr и Hf (рис. 9).

Спектры REE графических лейкогранитов 
умеренно фракционированные (La/Lu)N = 5.8–
12.1, при этом легкие REE фракционированы 
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Рис. 8. Характеристика графических лейкогранитов по: (a) содержанию SiO2 и (Na2O + K2O – CaO), границы между 
щелочными, щелочно-известковыми, известково-щелочными и известковыми гранитоидами по (Frost, Frost 2011); 
(б) содержанию глинозема А/NK (Al2O3/(Na2O + K2O)–A/CNK (Al2O3/(CaO + Na2O + K2O), в молях; (в) Fe индексу 
(FeO + 0.9Fe2O3)/(FeO + 0.9Fe2O3 + MgO) (Frost et al., 2001) в сравнении с кислыми породами Валаамского силла 
(Свириденко, Светов, 2008), Салминского массива (Sharkov, 2010) и массива Пиетково в Польше (Grabarchuk et 
al., 2023)

Рис. 9. Породы Валаамского силла, нормированные на (а) хондрит CI (Sun, McDonough, 1989); основные и средние 
породы имеют схожие спектры распределения со слабой положительной аномалией Eu/Eu* = 1.1–1.2, в графиче-
ских лейкогранитах наблюдается отрицательная аномалия Eu/Eu* = 0.15–0.49. Нормированные на (б) примитив-
ную мантию по (Sun, McDonough, 1989). Во всех породах наблюдаются отрицательные аномалии Sr, Nb, Ta и Ti, 
в феррогаббро характерна положительная Р-аномалия; в графических лейкогранитах появляются положительные 
аномалии К, Zr и Hf.
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значительно сильнее, чем тяжелые, они характе-
ризуются глубокой отрицательной Eu-аномали-
ей, Eu/Eu*  = =  0.15–0.49. Характер распределе-
ния REE в  графических лейкогранитах подобен 
гранофирам из расслоенного массива Скаергаард 
(Hirschmann, 1992).

Распределение редких элементов относительно 
PM в лейкогранитах имеет вид, типичный для гео-
химии гранитов А-типа: наблюдается обогащение 
HFSE, особенно Zr (до 1141 µг/г) и Hf (до 23 µг/г) 
при небольших отрицательных аномалиях Nb и Ta, 
плоский профиль тяжелых REE, глубокие отрица-
тельные аномалии Sr, P и Ti.

Таким образом, в Валаамском силле фиксиру-
ются различия между кислыми породами и основ-
ными-средними: появление положительных Zr-Hf 
и Th-U аномалий и глубоких отрицательных ано-
малий Eu и P, уменьшение степени фракциониро-
вания тяжелых REE (рис. 9) в кислых породах.

Rb-Sr и Sm-Nd изотопный состав пород

Был изучен Sr-Nd изотопный состав оливино-
вого феррогаббро, кварцевого ферромонцогаббро, 
жильного монцонита и графических лейкограни-
тов Валаамского силла (табл. 1).

Эти породы различаются концентрациями Sr, 
Rb и Nd и соответствующими отношениями: кон-
центрация Sr весьма низкая в  кислых породах 
и умеренная в основных, а содержание Nd весь-
ма высокое в  основных и  средних породах (67–
74 мкг/г) и существенно ниже в кислых породах 
(37–50  мкг/г); значение87Rb/86Sr очень высокое 
в графических лейкогранитах (7.89–13.6), высокое 
в жильных кварцевых монцонитах (1.29) и умерен-
ное в феррогаббро (0.2–0.28); значение147Sm/144Nd 
несколько выше в  основных и  средних породах 
(0.122–0.129) и  жильных кварцевых монцонитах 
(0.130), чем в лейкогранитах (0.112–0.119).

Изотопное отношение (87Sr/86Sr)Т в основных 
и средних породах, как и в лейкогранитах, состав-
ляет 0.7043–0.7066 (табл. 1). Изотопный состав Nd 
демонстрирует весьма высокую гомогенность и не 
зависит от типа пород: εNd(Т) варьирует от –9.6 
до –11.2, причем наиболее высокое значение 
и наиболее низкое получены для лейкогранитов, 
тогда как основные и средние породы показывают 
значения εNd(Т) внутри указанного интервала.

Р-Т-fO2 параметры кристаллизации пород

Циркон. В  графических лейкогранитах уста-
новлены высокие содержания Zr (788–1141 мкг/г) 
и встречается много кристаллов циркона. Циркон 
наблюдался в виде скелетных кристаллов (рис. 4а), 
призматических удлиненных зерен c тонкой маг-
матической зональностью (рис. 4б). Морфология 

зерен циркона и  отсутствие ксеногенных ядер 
в  катодолюминесцентных изображениях позво-
ляют говорить о быстрой кристаллизации зерен 
циркона из расплава, поэтому мы предприняли 
попытку оценить температуру кристаллизации, 
предполагая насыщение расплава Zr. При таком 
подходе температура магмы может отличаться от 
рассчитанной температуры (Siégel et al., 2018), 
но дает приближенную оценку температуры си-
стемы. Были использованы уравнения (Borisov, 
Aranovich, 2019; Boehnke et al., 2013; Gervasoni 
et al., 2016) и получены во всех трех случаях схо-
жие температурные интервалы 850–1070°C (см. 
Supplementary  5, ESM_5). Для дальнейших рас-
суждений мы приняли Т = 850–960°C, по модели 
(Borisov, Aranovich, 2019), как наиболее сходную 
с  температурами, полученными по другим ми-
неральным сенсорам, например, по включениям 
кварца в щелочном полевом шпате (табл. 2), и рас-
сматриваем ее как близкую к ликвидусу лейкогра-
нитного расплава.

Кварц в графических лейкогранитах представ-
лен отдельными изолированными зернами среди 
гранофирового агрегата, кристаллами в сростках 
с КПШ в составе гранофирового агрегата (рис. 4) 
и отдельными кристаллами в парагенезисе с кар-
бонатом в гидротермальных гнездах и прожилках. 
Кварц характеризуется свечением в катодолюми-
несценции в  синих–голубых тонах (рис.  4), что 
указывает на его первичную магматическую при-
роду (например, обзор в Shah et al., 2022).

Микроструктурные особенности кварца указы-
вают на различные условия его кристаллизации. 
Наиболее вероятно, что кристаллизация раннего 
кварца в  виде изолированных зерен могла про-
исходить в промежуточной камере. Давление по 
модели Z20 (Zhang et al., 2020), если принять тем-
пературу минимальной, исходя из полученной по 
цирконовому геотермометру в  850˚С, составит 
320–370 МПа, что хорошо сходится с его оценка-
ми по клинопироксен-расплавному геобарометру 
(Putirka, 2008) от 220 до 440 МПа (табл. 2). Наи-
более высокотемпературным оказалось включение 
кварца в щелочном полевом шпате (~900°С), оно 
содержит 360 µг/г Ti.

Отдельные зерна кварца среди гранофирового 
агрегата демонстрируют в катодолюминесценции 
выраженную обратную зональность с более тем-
ным ядром и светлыми периферическими зонами 
(рис. 4в, 4г, 4е). Концентрация Ti в ядре таких зе-
рен кварца варьирует от 126 до 174 µг/г, в перифе-
рических зонах – 174–252 µг/г, в каймах крупных 
зерен и в мелких зернах установлены концентра-
ции 66–120 µг/г.

Поскольку в  лейкогранитах в  парагенезисе 
с кварцем присутствует рутил (рис. 4д), мы можем 
принять активность TiO2 равной единице. В таком 
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случае, согласно TitaniQ термометрии, температу-
ра образования кварца по модели HA12 составляла 
790–870°С (Huang, Audétat, 2012).

В катодолюминесценции кварц из гранофиро-
вых агрегатов обычно демонстрирует однородное 
свечение в  одинаково ориентированных врост-
ках. По данным EPMA, содержание Ti в кварце из 
гранофира составляет 126–156 µг/г в грубых про-
растаниях. По данным LA-ICP-MS, содержание Ti 
в кварце из гранофира – 127–150 µг/г, что хорошо 
совпадает с данными EPMA.

Принято считать, что гранофировые микро-
структуры формируются при 0.5–2.0 кбар, одна-
ко собственно декомпрессия не является тригге-
ром процесса кристаллизации, основным контро-
лирующим фактором является переохлаждение 
(Morgan, London, 2012). В  нашем случае разви-
тие ферроэденита по клинопироксену позволяет 
оценить давление на уровне становления силла 
~70 МПа. Для расчета температур кристаллизации 
кварца из гранофирового агрегата, по TitaniQ гео-
термометру, мы приняли Р = 70 МПа, в таком слу-
чае температурный интервал кристаллизации мог 
составлять 620–700°С, по модели HA12.

Кварц из микромиарол и прожилков с карбона-
том содержит 113–151 мкг/г Ti (по данным LA-ICP-
MS), температура его кристаллизации оценивается 
в 630–730°С (Huang, Audétat, 2012) или 570–670°С 
(Zhang et al., 2020).

Другие минеральные сенсоры. В  феррогаббро 
кристаллизация клинопироксена происходила 
при 1050°C и 350 МПа (среднее из оценок) (Putirka, 
2008; табл. 2).

В кварцевых ферромонцогаббро и монцодио-
ритах ферроэдениты, которые образуют отдельные 
кристаллы и обрастают праймокристы железисто-
го клинопироксена (Mg# 46–55), кристаллизова-
лись при 680–750°C и 50–70 МПа (Ridolfi, 2021). 
Широкие магнетитовые каймы, нарастающие на 
выделения ильменита в этих породах, показыва-
ют по Uvsp-Ilm термооксибарометру (Sauerzapf 
et al., 2008) близкие температуры (700–780°C) 
и  несколько варьирующие значения fO2 от +0.2 
до –1.2 ΔQFM. Амфибол из сростков с ильмени-
том показывает близкие к Fe-Ti оксидному сенсо-
ру температуры: 670–775°C (Ridolfi, 2021).

Моделирование кристаллизации расплавов в Melts

Программный пакет Melts может быть исполь-
зован для моделирования кристаллизации бога-
тых Fe толеитовых расплавов (например, Toplis, 
Carroll, 1996; Lino et al., 2023), в том числе в рассло-
енных комплексах (например, VanTongeren et al., 
2010; Fischer et al., 2016), и магм AMCG-комплек-
сов (например, Fred et al., 2020). В ряде работ было 
показано, что моделирование в Melts фракционной 
кристаллизации толеитовых базальтов приводит 
к составам, для которых в экспериментах и в при-
родных объектах наблюдалось явление несмесимо-
сти обогащенных Fe и обогащенных Si жидкостей 
(например, Lino et al., 2023). Мы использовали этот 
программный пакет для моделирования кристал-
лизации расплавов Валаамского силла.

Параметры моделирования. В качестве исходно-
го состава для моделирования мы выбрали ферро-
габбро, обр. L-10/1. Наш выбор основывался на 

Таблица 2. Т-Р-fO2 условия кристаллизации пород Валаамского силла

Феррогаббро Кварцевые ферромонцогаббро 
и монцодиориты Графические лейкограниты

Праймокристы Cpx
Т = 1040–1057°C1;
Р = 250–440 МПа2

Насыщение расплава и кристаллизация Zrn5

Т = 863–974°C
Включение кварца в Kfs6 > 903°C
Изолированные зерна кварца
T = 793–871°C6

P = 320–370 MПа7

Ферроэдениты3

Т = 683–754°C;
Р = 50–70 МПа,
Каймы Mag на Ilm4

Т = 706–784°C;
fO2 = +0.2÷1.2 ΔQFM

Кварц из гранофирового агрегата6

Т = 617–704°C

Кварц из парагенезиса с карбонатом6

Т = 630–734°C

Примечание. Модели, использованные при расчете: 1(Putirka, 2008), ур. 30 и 31; 2(Putirka, 2008), ур. 33; 3(Ridolfi, 2021); 
4(Sauerzapf et al., 2008); 5(Borisov, Aranovich, 2019); 6(Huang, Audétat, 2012); 7(Zhang et al., 2020); 8(Putirka, 2008).
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петрографическом облике породы и  ее составе: 
в ней нет признаков кумулятивной структуры либо 
ассимиляции вмещающих пород, а состав типичен 
для силла и хорошо соответствует стандартному 
континентальному толеиту.

Кристаллизация моделировалась как изоба-
рическая при давлении 200 МПа, которое было 
принято, исходя из минимальных оценок (табл. 2) 
и того, что такие же его оценки, основанные на 
минералогических данных, были определены для 
кристаллизации габбро, приводящей к появлению 
гранофира в Бушвельде (VanTongeren et al., 2010).

Ход кристаллизации толеитовых расплавов 
сильно зависит от окислительно-восстановитель-
ных условий и содержания воды в расплаве, как 
показано во многочисленных экспериментах (на-
пример, Toplis, Carroll, 1995; Bocharnikov et al., 
2008; Zhang et al., 2023). Такие факты как отсут-
ствие в феррогаббро водосодержащих фаз – ам-
фибола и  биотита, которые появляются только 
в  кварцевых монцонитах, указывают на низкое 
содержание воды в исходном расплаве. Поздняя 
кристаллизация магнетита относительно ильмени-
та (как указывают петрографические данные) при 
высоком содержании общего Fe в расплаве соот-
ветствует низкой фугитивности кислорода.

Мы провели моделирование для двух случаев: 
модель 1 – сухого расплава (0.2 мас. % Н2О) в вос-
становительных условиях (ΔQFM-1) и модель 2 – 
расплава с большим содержанием воды (1.2 мас. % 
Н2О) в  более окислительных условиях (QFM) 
(Supplementary 6, 7, ESM_6, 7). Выбор значений 
этих параметров учитывал данные экспериментов 
(например, Bocharnikov et al., 2008; Toplis, Carroll, 
1995; Lino et al., 2023) и моделирования (например, 
Fischer et al., 2016; Toplis, Carroll, 1996) кристалли-
зации толеитовых расплавов, в том числе приводя-
щей к несмесимости силикатных расплавов, кото-
рые показывают относительно сухие и восстанови-
тельные условия.

Влияние воды и окислительного потенциала на 
ход кристаллизации толеитовых расплавов рассмо-
трено во многих экспериментах, которые показа-
ли, что возрастание активности воды и fO2 (напри-
мер, Botcharnikov et al., 2008 и обзор в этой работе) 
будет препятствовать накоплению Fe в расплаве 
и сдвигать эволюцию расплава в сторону известко-
во-щелочного тренда. Это согласуется с различием 
в полученных модельных трендах (рис. 10).

В целом эволюция расплавов Валаамского сил-
ла в Melts описывается комбинацией двух моде-
лей, из которых одна воспроизводит поведение 
Fe и Ti, а другая – прочих компонентов, что мо-
жет быть связано с особенностями Melts, как на 
это указывали (Toplis, Carroll, 1996). Параметры 
обеих моделей довольно близки, точки реаль-
ных составов в  основном располагаются между 

двумя модельными трендами, эти тренды хоро-
шо соотносятся с экспериментальными данными 
(рис. 10). Мы полагаем, что полученные результа-
ты дают основание считать, что кристаллизация 
расплавов, формировавших Валаамский силл, 
происходила в относительно восстановительных 
условиях, соответствующих fO2 между буфером 
QFM и ΔQFM-1, и эти расплавы исходно содержа-
ли низкую концентрацию воды (0.2–1.2 мас. %). 
Возможно, вариации этих параметров по ходу 
кристаллизации были связаны с контамининаци-
ей коровым веществом, что приводило к возрас-
танию аН2О и fO2.

Моделирование показывает, что фракцион-
ная кристаллизация приводит к  составам с  со-
держанием SiO2 до 66 мас.  %, причем составы 
с 57–66 мас. % SiO2 имеют содержания TiO2 2.31–
1.13 мас. % и K2O 3.1–4.1 мас. %, что близко соот-
ветствует кварцевым монцонитам (2.8–1.16 и 3.0–
4.6 мас. % соответственно); также близки модель-
ные и наблюдаемые концентрации и для других 
оксидов в этих породах (рис. 10).

Для проверки полученных результатов мы 
провели расчет возможности получить состав 
кварцевого монцонита из феррогаббро методом 
масс-баланса. Расчет показал, что кристаллиза-
ция феррогаббро (обр. L-10/1) на 83% c осажде-
нием минеральной ассоциации 0.16Ol + 0.10Cpx + 
+ 0.07Ilm + 0.46Pl + 0.02Kfs + 0.03Ap приведет к со-
ставу кварцевого монцонита, при этом доля рас-
плава составит 17%, ошибка относительно природ-
ного состава R = 1.69 (см. Supplementary 8, ESM_8). 
Моделирование в Melts дает близкий состав кри-
сталлизующейся ассоциации (модель 1: 0.05Ol + 
+ 0.03Opx + 0.16Cpx + 0.06Ilm + 0.42Pl + 0.02Ap; 
модель 2: 0.06Ol + 0.04Opx + 0.15Cpx + 0.07Ilm + 
+ 0.37Pl + 0.02Ap и долю расплава: 23 и 28% соот-
ветственно (см. Supplementary 6, 7, ESM_6, 7).

Таким образом, составы кварцевых монцонитов 
могли быть достигнуты путем фракционной кри-
сталлизации феррогаббро, однако в моделях не до-
стигаются составы лейкогранитов.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Происхождение гранитной компоненты Вала-
амского силла, так же как для многих расслоенных 
интрузивов и массивов AMCG-типа, остается пред-
метом дискуссии. По предположению, высказан-
ному в работе (Франк-Каменецкий, 1998), кислые 
расплавы в Валаамском силле являются продуктом 
фракционной кристаллизации основных распла-
вов, а жилы лейкогранитов и линзы монцонитов 
были сформированы в процессе фильтр-прессинга. 
В работе (Свириденко, Светов 2008), на основании 
схожести геохимии кислых пород Валаамского сил-
ла и Салминского массива, высказывается предпо-
ложение, что они образовывались при частичном 
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Рис. 10. Результаты моделирования эволюции расплавов Валаамского сила в Melts на диаграммах Харкера. Пока-
заны модель 1 для сухого расплава (0.2 мас. % Н2О) в восстановительных условиях (ΔQFM-1) и модель 2 для рас-
плава с большим содержанием воды (1.2 мас. % Н2О) в более окислительных условиях (QFM). Звездочки – составы 
расплавов Валаамского силла. Также показаны составы высоко-Ti и низко-Ti базальтов провинции Эмейшянь как 
пример типичных континентальных толеитов и эволюция расплавов толеитовых базальтов в экспериментах (Zhang 
et al., 2023) и (Botcharnikov et al., 2008) для водосодержащих (–h) и сухих (–d) условий.
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плавлении нижней коры под воздействием базито-
вых магм.

На диаграмме εNd–возраст (рис. 11) все изучен-
ные нами породы Валаамского силла и  данные 
(Rämö, 1991) лежат в поле эволюции палеопроте-
розойской коры Ладожского блока, которая имеет 
архейские модельные возрасты. Часть коры в этом 
регионе (гранито-гнейсовые купола) представля-
ет собой фрагменты переработанного архейского 
фундамента, что подтверждается низкими изотоп-
ными значениями Nd, древними модельными воз-
растами и U-Pb архейскими возрастами ядер цир-
кона (Konopelko et al., 2005).

Однако основные и средние породы в Валаам-
ском силле имеют изотопный состав Nd, идентич-
ный таковому в лейкогранитах (табл. 1), и это об-
стоятельство гораздо лучше согласуется с происхо-
ждением кислых пород за счет фракционирования 
и/или ликвации основных расплавов, чем выплав-
лением их из различных (мантийного и корового) 
источников.

Ниже обсудим фракционную кристаллизацию 
в основных и средних породах, возможные источ-
ники кислого расплава, в том числе свидетельства 

процесса ликвации средних расплавов с появле-
нием кислого расплава, и дальнейшую эволюцию 
кислого расплава.

Фракционная кристаллизация основных и средних 
расплавов и несмесимость высокожелезистого 

и высококремнистого расплавов

Порядок кристаллизации минералов и Т-Р-fO2 
параметры. Эволюционировавшие высоко-Fe 
и  низко-Са составы клинопироксена и  плагио-
клаза, так же как высоко-Fe состав оливина, по-
зволяют предположить, что расплавы, из которых 
происходила кристаллизация, сами являются про-
дуктом фракционной кристаллизации, которая, 
в случае феннеровского тренда, происходила без 
существенного повышения содержания SiO2, но со 
значительным накоплением Fe в расплаве.

Геохимическая, изотопно-геохимическая, пе-
трографическая и петрохимическая близость пород 
Валаамского силла, от феррогаббро до кварцевых 
монцонитов, указывает на их общее происхожде-
ние и тесную взаимосвязь, контролируемые фрак-
ционной кристаллизацией.

Вероятно, первой кристаллизующейся фазой 
был апатит, за ним следовал оливин, так как мы 
видим в нем только многочисленные включения 
кумулусного апатита и иногда ильменита и не на-
блюдаем взаимных прорастаний с другими мине-
ралами, позже происходит обрастание оливина 
ортопироксеном (рис. 3а). После окончания кри-
сталлизации оливина произошла кристаллизация 
клинопироксена и плагиоклаза, при этом кристал-
лизация клинопироксена происходила несколько 
раньше, чем плагиоклаза, так как в центральных 
частях зерен клинопироксена не было обнаружено 
включений плагиоклаза, однако в краевых зонах 
присутствовали их взаимные прорастания. Также 
наблюдаются срастания клинопироксена и плаги-
оклаза графического типа, что, вероятно, указыва-
ет на их совместную кристаллизацию. В клинопи-
роксенах и плагиоклазах содержатся многочислен-
ные включения апатита. Для выделений ильменита 
в сростках с силикатными фазами эвтектоидного 
облика, часто с магнетитовой каймой, характерна 
приуроченность к скоплениям оливиновых зерен. 
Дальнейшая кристаллизация продолжается уже 
с появлением ферроэденита, который формирует 
либо отдельные кристаллы, либо нарастает на кли-
нопироксен; биотита, который также может на-
растать на клинопироксен или развиваться в ин-
терстициальном пространстве; высоко-Ba КПШ, 
нарастающего на плагиоклаз; и позднего низко-Ti 
магнетита, который нарастает на высоко-Ti магне-
тит и ильменит.

Полученные оценки Т-Р-fO2 параметров кри-
сталлизации пород Валаамского силла суммиро-
ваны в  табл.  2. Ранее оценки Т-fO2 параметров 
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Рис. 11. Диаграмма εNd–возраст (млн лет) для пород 
Приладожья. Для пород Валаамского силла исполь-
зованы наши данные и данные из (Ramo 1991), для 
пород Салминского массива – из (Ларин, 2011). Фи-
олетовая область показывает эволюционный тренд 
для палеопротерозойских пород Северо-Ладожской 
области (Konopelko et al., 2005), для архейских пород 
запада Карельского кратона – из (Ларионова и др., 
2007).



 ФЕННЕРОВСКИЙ ТРЕНД И РОЛЬ ФРАКЦИОННОЙ КРИСТАЛЛИЗАЦИИ  279

ПЕТРОЛОГИЯ том 32 № 3 2024

кристаллизации расплавов в магматической ка-
мере Валаамского силла были получены в рабо-
те (Франк-Каменецкий, 1998) и  соответствуют: 
Т = 1100–950°C и fO2 = 10–10.5–10–11.5 ат., т. е. близ-
ко к буферу QFM, а в работе (Свириденко, 1970) 
условия кристаллизации монцонитов оценены 
как 900°C и 10–8 ат. Как видно, эти оценки в об-
щем сходны с полученными нами для кристалли-
зации основных и средних расплавов (табл. 2). Для 
праймокристов клинопироксена получено значе-
ние давления 350 МПа, которое может указывать 
на положение промежуточной камеры в средней 
коре, но, учитывая большую ошибку Срх-рас-
плавного геобарометра, достоверно можно гово-
рить об этапе кристаллизации на уровне средней–
верхней коры. Структурные особенности пород 
(отсутствие кумулусных структур, реакционные 
структуры) и строение силла (неявно выраженная 
расслоенность), скорее, указывают на внедрение 
магмы на уровень становления силла в виде кри-
сталлической каши.

Составы кварцевых монцонитов попадают в поле 
несмесимости. Эксперименты по кристаллизации 
ферробазальтов показывают, что в них не достига-
ются высоко-SiO2 составы остаточных расплавов, 
соответствующие гранофирам с 72–77 мас. % SiO2, 
типичным для расслоенных интрузивов. В экспе-
риментах (Botcharnikov et al., 2008) наиболее кис-
лые составы имели 58 мас. % SiO2, в экспериментах 
(Toplis, Carroll, 1995) и (Lino et al., 2023) остаточ-
ные расплавы в сухих условиях имели содержание 
SiO2 65–66 мас. %. В экспериментах (Zhang et al., 
2023) было показано, что в ходе фракционной кри-
сталлизации ферробазальтов с составами типич-
ных континентальных толеитов при fO2 = QFM 
и 1100–1040°C их остаточные расплавы с содержа-
нием SiO2 54–60 мас. % попадают в область нес-
месимости и распадаются на высоко-SiO2 и высо-
ко-Fe жидкости. В экспериментах (Lino et al., 2023) 
было показано, что для толеитовых базальтов нес-
месимость проявляется в составах с содержанием 
SiO2 55–57 мас. % при 1010°C. Таким образом, экс-
перименты показывают, что толеитовые расплавы 
в области составов с 54–60 мас. % SiO2 при 1010–
1100°C склонны к распаду на высокожелезистую 
и высококремнистую жидкости.

В  Валаамском силле кварцевые монцониты, 
имеющие содержание SiO2 от 57 до 65 мас. %, от-
личаются от более основных пород высокой дис-
персией содержаний всех породообразующих ок-
сидов, что хорошо демонстрируют диаграммы 
Харкера (рис. 6). Незакономерные вариации со-
держаний этих оксидов могут быть связаны с тем, 
что в магме за счет ликвации уже появились Fe- 
и Si-обогащенные расплавы, неравномерно рас-
пределенные среди кристаллической каши ввиду 
неполного отделения, гравитационного оседа-
ния железистого расплава, имеющего большую 

плотность, и  просачивания кислого расплава 
к дренирующим каналам.

В комагматичных Валаамскому силлу ферроба-
зальтах салминской свиты установлена несмеси-
мость высоко-SiO2 и высоко-Fe расплавов (Nosova 
et al., 2022). На присутствие в центральных частях 
потоков ферробазальтов кислого стекла указыва-
лось также в (Франк-Каменецкий, 1998). Содер-
жание SiO2 в кислых стеклах в среднем составляет 
61.4 ± 7.1 мас. % (Nosova et al., 2022), что хорошо 
соотносится с  результатами экспериментов для 
обогащенных щелочами толеитовых составов, в ко-
торых кислые стекла с Fe-обогащенными глобула-
ми содержали 61–69 мас. % SiO2 (Lino et al., 2023), 
и экспериментами (Zhang et al., 2023), в которых 
кислые стекла имели 65.8–74.2 мас. % SiO2. Экс-
перименты (Charlier, Grove, 2012) показали, что, 
если магма попадает в область несмесимости при 
960°C, то кремнекислая жидкость может содержать 
73–76 мас. % SiO2, но при более высоких темпера-
турах содержание SiO2 будет ниже, что определяет-
ся формой бинодали.

На рис. 12а мы сравнили модельные и экспери-
ментальные данные для кристаллизации состава 
НТ2 (Zhang et al., 2023) высоко-Ti базальтов по па-
раметру NBO/T, характеризующему полимериза-
цию расплава в зависимости от состава (например, 
Myson, 1986). Как видно из рис. 12а, во-первых, 
моделирование в Melts хорошо воспроизводит экс-
периментальные данные для базальта НТ2 (Zhang 
et al., 2023), во-вторых – эволюция расплавов в мо-
дели 2 для fO2 = QFM и содержанием в исходном 
расплаве Н2О 1.2 мас. % очень близка к этим экс-
периментальным данным. Все модельные кривые 
входят в область несмесимости, пересекая поверх-
ность бинодали, определенную при 1040–1050°C 
(Zhang et al., 2023) или 1020°C (Charlier, Grove, 
2012) (рис. 12).

Микроструктуры ильменита и магнетита. В ос-
новных и средних породах Валаамского силла вы-
деления ильменита присутствуют в трех основных 
микроструктурах. Во-первых, это кристаллы с хо-
рошо оформленными гранями, содержащие мно-
гочисленные округлые полиминеральные раскри-
сталлизованные, силикатные гомогенные и суль-
фидные включения расплавного облика (тип 1), 
такие кристаллы часто наблюдаются в  сростках 
с апатитом. Во-вторых, в виде ильменит-силикат-
ных сростков (тип 2) – это срастания червеобраз-
ных выделений ильменита с  клинопироксеном, 
амфиболом (рис. 13а–13д), с апатитом (рис. 13ж), 
с минеральным агрегатом силикатных фаз и апа-
тита (рис. 13г) или полевым шпатом и гранофиром 
(рис. 13б, 13е). Они также могут содержать круглые 
сульфидные включения или вблизи них располо-
жены округлые сульфидные глобулы (рис. 13в). Об-
щий контур таких выделений округлый (рис. 13ж), 
размер их 500–1000 мкм по длинной оси. 
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В-третьих, ильменит-силикатные сростки часто 
окаймлены магнетитом и общий контур симплек-
титового выделения имеет идиоморфный облик 
(рис. 13а, 13г). Размеры таких выделений типа 3 
могут достигать 4000 мкм.

Кристаллы ильменита типа 1, скорее всего, яв-
ляются праймокристами, захватившими при кри-
сталлизации капельки сульфидной жидкости. 
Срастание ильменита с силикатными минералами 
отличаются по модальному составу от окружаю-
щей их гранофировой матрицы (скажем, в ильме-
нит-ПШ или ильменит-биотитовых сростках мы 
не видим кварца, который чрезвычайно характе-
рен для гранофирового агрегата). Ильменит-си-
ликатные сростки и  ильменит-апатит-силикат-
ные сростки (тип 2) имеют облик, аналогичный 
сульфидным глобулам в  расслоенных интрузи-
вах: полиминеральное строение, контуры в целом 
округлые, но деформированные относительно 

сферической формы, нарушаемые кристаллогра-
фическими очертаниями отдельных минералов 
(например, Barnes et al., 2017, 2023). Резкая гра-
ница между двумя расплавами в  плутонических 
условиях не сохраняется ввиду продолжающей-
ся фракционной кристаллизации и деформации 
в кристаллической каше, кроме того, отсутствие 
четкой сегрегации может быть связано с низкой 
поверхностной энергией раздела этих двух жидко-
стей (Veksler et al., 2010).

Fe-Ti-P-S обогащенный состав выделений 
типа 2 аналогичен составу глобул, которые при-
сутствуют в ферробазальтах из лавовых покровов 
в Ладожском грабене. Такие глобулы Fe-Ti оксид-
ного (ульвошпинель-магнетит-силикатного, часто 
с сульфидным ядром) состава расположены в вы-
соко-Si-К апостекловатом матриксе, часто они на-
липают на кристаллы апатита (Nosova et al., 2022). 
Подобные глобулы хорошо известны в толеитовых 

Рис. 12. Сравнение природных и модельных составов расплавов Валаамского силла с природными и эксперимен-
тальными составами, в которых наблюдалась несмесимость между Si- и Fe-обогащенными расплавами.
(а) модели 1 и 2 эволюции расплавов силла Валаам, рассчитанные в Melts, и линии экспериментальных составов 
высоко-Ti – зеленый пунктир и низко-Ti – красный пунктир толеитовых базальтов (Zhang et al., 2023); серая ли-
ния – модель Melts для высоко-Ti базальта из экспериментов (Zhang et al., 2023). Положение бимодали показано 
сплошной линией по (Zhang et al., 2023) и пунктирной линией – по (Charlier, Grove, 2012). NBO/T – доля немо-
стиковых кислородов в расплаве.
(б) – составы пород Валаамского силла (звездочки) и модели 1 и 2 эволюции расплавов Валаама, рассчитанные 
в Riolythe-Melts, составы Si- (голубое поле) и Fe- (коричневое поле) обогащенных расплавов, полученных в экс-
периментах (Lino et al., 2023), а также составы пород массива Лимейра, которые использовались как стартовые 
составы в этих экспериментах (серое поле) и аплиты в этом массиве (Lino et al., 2023); положение границы области 
несмесимости (голубая линия) показана для обогащенного щелочами толеитового базальта по (Lino et al., 2023).
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Рис. 13. Микроструктуры выделений Fe-Ti-оксидов в кварцевых монцонитах Валаамского силла: (а) – выделение 
Fe-Ti-оксидов, погруженное в гранофировый агрегат, выделение состоит в центре из тонких прорастаний ильме-
нита и щелочного полевого шпата, содержит включения апатита, ильменит частично замещается титанитом, кра-
евая часть выделения сложена магнетитом; (б) – деталь на рис. (а), выделенная красным прямоугольником, BSE;  
(в) – ильменит-силикатный сросток в центральной части выделения и с периферической частью из ильменита с окру-
глыми сульфидными включениями, еще одно округлое выделение сульфидов рядом, в верхней правой части снимка, 
отраженный свет; (г) – выделение Fe-Ti-оксидов в виде тонких срастаний ильменита со щелочным полевым шпатом, 
окруженных магнетитом с идиоморфными контурами, BSE; (д) – грубые червеобразные срастания ильменита с ам-
фиболом, с каймой магнетита, BSE; (е) – ильменит-силикатные срастания (отмечены красной стрелкой) в гранофи-
ровом агрегате, BSE; (ж) – ильменит-титанит-апатитовое срастание в гранофировом агрегате, BSE.
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базальтах: они появляются при расслоении богато-
го железом силикатного расплава на высоко-SiO2 
и высоко-Fe жидкости (Charlier et al., 2013).

Позиция высоко-Ti магнетита в  выделениях 
типа 3 не очень ясна, однако во всех случаях магне-
тит образует периферическую часть Fe-Ti выделе-
ний, окаймляет сростки ильменита и силикатной 
фазы эвтектоидного облика (рис. 13а, 13в, 13г), что 
может указывать на более позднее происхождение 
магнетита. Появление магнетитовой каймы на иль-
менит-силикатных сростках может указывать на 
возрастание fO2 в силу внешних воздействий либо 
в закрытой системе на относительное обогащение 
расплава Fe3+ за счет кристаллизации ильменита 
с предпочтительным вхождением Fe2+.

Подобные типам 2 и 3 нереакционные микро-
структуры описаны как “ilmenite-rich intergrowths” 
в Скаергаардском интрузиве и в расслоенном мас-
сиве Синьцзе (Xinjie) в провинции Эмейшянь; они 
рассматриваются как свидетельство несмесимо-
сти расплавов и сосуществования обогащенной Fe 
и обогащенной Si жидкостей (Holness et al., 2011; 
Dong et al., 2013). Наиболее явным свидетельством 
этого феномена служит нахождение симплекти-
то-подобных выделений Fe-Ti оксидов в гранофи-
ровом агрегате, что наблюдалось нами в породах 
Валаамского силла (рис. 13а, 13е).

Оценка температуры и фугитивности кислоро-
да по минеральным сенсорам для Fe-Ti выделений 
(табл. 2) указывает на завершение их кристаллиза-
ции с образованием широких кайм магнетита на 
позднемагматическом этапе при 706–784°C и отно-
сительно восстановительных условиях.

Мы полагаем, что ильменит-магнетит-сили-
катные сростки графического облика в полнокри-
сталлических породах Валаамского силла являются 
аналогом глобулярных микроструктур несмесимо-
сти в базальтах.

Эволюция кислых расплавов

Микроструктуры кварца. Петрографические на-
блюдения свидетельствуют о  трех типах микро-
структур кварца в лейкогранитах: изолированные 
зерна и их кластеры, гранофировый агрегат и ми-
кромиаролы (рис.  4). Это разнообразие микро-
структур указывает, что кристаллизация лейкогра-
нитов могла происходить на разноглубинных уров-
нях и в изменяющемся флюидном режиме.

Изолированные зерна кварца формировались 
в условиях свободного роста при 733–843°C, тогда 
как кварц из гранофирового агрегата кристалли-
зовался в условиях переохлаждения при 616–694°C 
(табл.  2). Исходя из оценок давления по каймам 
ферроэденита около 70 МПа (табл. 2), мы предпола-
гаем, что кристаллизация графических лейкограни-
тов происходила при этом давлении. Наши оценки 

температуры образования гранофиров соответству-
ют экспериментальным данным, которые показыва-
ют, что для водосодержащих гранитных расплавов, 
кристаллизующихся в гранофировый агрегат, не-
обходимо переохлаждение до 200°C ниже солидуса 
(Maneta, Anderson, 2018 и ссылки в этой работе).

На катодолюминесцентных изображениях зерен 
кварца (рис. 4) мы не наблюдали следов растворе-
ния ядер, создающих криволинейные поверхности 
с  заливами, которые типичны для фенокристов 
кварца из вулканитов (например, Seitz et al., 2018); 
зональность имеет непрерывный характер, что ука-
зывает на относительно спокойные без быстрой 
смены условия кристаллизации.

Температуру солидуса расплавов Валаамско-
го силла оценить сложно. Ориентируясь на оцен-
ки температуры кристаллизации клинопироксена 
в кварцевых монцонитах (978–928°C, табл. 2), цир-
кона в гранофирах (863–974°C, табл. 2) и включе-
ний кварца в щелочном полевом шпате (903°C), 
мы можем предполагать солидус расплавов соста-
ва кварцевых монцонитов около 930°C. Эта оцен-
ка несколько ниже, чем предполагаемый солидус 
для расплавов массива Скаергаард: 1040–980°C 
(Thy et al., 2009), но сопоставима с ней. Солидус 
же гранофировых расплавов, исходя из петрогра-
фических свидетельств присутствия в нем флюида 
и оценок температур кристаллизации кварца, был 
ниже по крайней мере на 100°C.

Геохимические свидетельства фракционирования 
лейкогранитов. Как уже было сказано ранее, обо-
гащенные Si расплавы после ликвации в экспери-
ментальных системах имеют более низкое содер-
жание кремнезема (61–69 мас. % SiO2 (Lino et al., 
2023) и 65.8–74.2 мас. % SiO2 (Zhang et al., 2023)), 
чем в  графических лейкогранитах Валаамского 
силла (73–78 мас. % SiO2). Вполне вероятно, что 
кислый расплав фракционировал уже после ликва-
ции и необходимо рассмотреть петрографические 
и геохимические свидетельства такого фракциони-
рования. Обратимся к анализу жильных и массив-
ных кварцевых монцонитов, содержание SiO2 в ко-
торых превышает 57 мас. % – возможный состав, 
при котором могут возникать явления несмесимо-
сти по результатам моделирования и эксперимен-
тов (рис. 12).

В магматических системах соотношения Zr/Hf, 
Nb/Ta и Y/Ho остаются постоянными в ходе эво-
люции из-за схожих геохимических свой ств эле-
ментов, но при фракционной кристаллизации кис-
лых расплавов эти соотношения будут уменьшать-
ся (Wu et al., 2017). В графических лейкогранитах 
проявлен тренд смещения Nb/Ta в область фрак-
ционированных гранитов (рис. 14а). Значитель-
ная Eu-аномалия в спектрах распределения REE 
в лейкогранитах указывает на то, что они действи-
тельно образовались в результате экстракции из 
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плагиоклаз-клинопироксеновой кристаллической 
каши (феррогаббро), куда распределялся Eu2+, 
обедняя остаточный расплав европием.

В монцонитах происходит кристаллизация калие-
вых полевых шпатов, нарастающих на плагиоклазы, 
амфиболы и биотиты, на клинопироксены, причем 
в разных породах эти процессы поздней кристалли-
зации проявлены в различной степени. Данные ми-
неральные ассоциации возникают в непосредствен-
ном контакте с гранофиром, что указывает на то, что 
их кристаллизация связана с этим кислым распла-
вом. В монцонитах и графических лейкогранитах 
немного возрастает значение Rb/Sr и уменьшается 
концентрация Ba, вероятно, за счет фракциониро-
вания калиевого полевого шпата (рис. 14б).

После частичной кристаллизации кислые рас-
плавы могли экстрагироваться из кристаллической 
каши (Gelman et al., 2014) и иметь более фракци-
онированный состав, чем в момент их отделения 
в  результате жидкостной несмесимости. Разная 
степень фракционирования лейкогранитовых жил 
может быть связана как раз с разной степенью кри-
сталлизации этих расплавов, еще когда они не экс-
трагировались из кристаллической каши.

Миграция кислого расплава и реакционное взаи-
модействие с вмещающими породами. Что же проис-
ходило с кислыми расплавами после экстракции? 

Для того чтобы это понять, важно изучить грани-
цы жил графических лейкогранитов и определить, 
было ли  какое-то взаимодействие с вмещающими 
породами после экстракции.

Все лейкогранитовые жилы можно разделить 
на три типа в зависимости от наличия реакцион-
ного взаимодействия с  вмещающими породами 
(феррогаббро) и его типа или отсутствия такового 
взаимодействия.

Маломощные гранитные жилы без реакцион-
ной каймы на контакте с вмещающими породами 
могли образоваться в результате гидроразрыва кри-
сталлической каши, наполненной межзерновым 
кислым расплавом. При этом происходила быстрая 
кристаллизация такого расплава, о чем свидетель-
ствуют сама гранофировая структура. Следует от-
метить, что в подобных жилах практически отсут-
ствуют ильменит-биотит-апатитовые срастания, 
которые образовывались в результате кристаллиза-
ции железистого расплава. Возможно, это связано 
с плохой просачиваемостью железистого расплава 
сквозь кристаллическую кашу (Holness et al., 2011) 
или общей низкой долей железистого расплава на 
поздних стадиях фракционной кристаллизации 
расплава в глубинной камере.

Отдельный тип гранитных жил представля-
ют жилы с  реакционной каймой на контакте 

Рис. 14. Диаграммы Zr/Hf–Nb/Ta (а) и Ba–Rb/Sr (б) для пород Валаамского силла и Салминского плутона. Кислые 
породы Валаамского силла попадают в область слабо фракционированных пород, для сравнения нанесены данные 
сильно фракционированных гранитов из (Wu et al., 2017) и данные для Салминского плутона из (Ларин, 2011).

(а) (б)
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с  вмещающими породами. Мы не видим четкой 
границы между жилой и феррогаббро, причем гра-
нофировый агрегат в породе переходит в гранофир 
жилы, что можно трактовать как общность интер-
стициальной жидкости во вмещающей жилу поро-
де и расплавом самой жилы. В зоне экзоконтакта 
жилы наблюдаются небольшие изменения мине-
рального состава феррогаббро – нарастание ам-
фибола на клинопироксен, растворение кристал-
лов плагиоклаза и нарастание на них кайм K-Na 
полевого шпата. Следует отметить, что подобные 
изменения мы видим и в изолированных карманах 
кислого гранофирового расплава, который подоб-
ным образом взаимодействует с праймокристами 
плагиоклаза и клинопироксена. Подобное взаимо-
действие жильного и интерстициального расплава 
с праймокристами связано с нормальным ходом 
фракционной кристаллизации, в ходе которой мо-
гут образовываться реакционноспособные интер-
стициальные жидкости (например, Peng et al., 2015).

Еще одним типом лейкогранитных жил явля-
ются гранофировые трубки (рис. 2д). Они распро-
странены в отдельных областях Валаамского силла 
(Свириденко, Светов, 2008), а также встречаются 
в Скеаргаардском расслоенном интрузиве (Larsen, 
2008). Эти структуры характеризуются наличи-
ем реакционной зоны между границами трубки 
и вмещающими феррогаббро и ферромонцогаб-
бро. В реакционной зоне наблюдается интенсив-
ное замещение лейст плагиоклаза гранофировыми 
срастаниями кварца и калиевого полевого шпата, 
кристаллы клинопироксена замещаются актино-
лит-хлоритовой смесью с островками слюды, иль-
менит же замещается титанитом в ильменит-магне-
тит-силикатных выделениях. Также в зоне контакта 
присутствуют округлые зерна биотита, обраста-
ющие каймой актинолита и хлорита (аналогично 
Rhodes, 1975). Подобные гранофиры были описа-
ны как “призрачные” гранофиры (Campe, 2021), 
чей температурный диапазон устойчивости и ре-
акционная способность повышается за счет высо-
кого содержания флюидной компоненты. Высокое 
содержание флюида в расплаве позволяет ему ак-
тивно метасоматически перерабатывать вмещаю-
щие породы и образовывать трубки (рис. 2д, 2е).

Разнообразие взаимоотношений гранофировых 
жил и интерстициальных образований с вмещаю-
щими породами указывает на различные механиз-
мы миграции кислого расплава в кристаллической 
каше силла: за счет гидроразрыва, фильтр-прес-
синга и всплывания струй.

Позднемагматический этап 
и отделение флюидной фазы

Жилы графических лейкогранитов содер-
жат тонкие, 1–2 мм, прожилки кварц-К-полево-
шпатового, кварц-К-полевошпат-карбонатного, 

кварц-карбонатного и карбонатного состава, а так-
же мелкие гнезда до 10 мм в поперечнике, обычно 
приуроченные к  таким прожилкам, представля-
ющие их раздувы (рис. 3ж, 3з). Эти гнезда харак-
теризуются следующим зональным строением: на 
стенки, сложенные лейкогранитом, нарастает зона 
микрографических срастаний кварца и калиево-
го полевого шпата, причем по мере продвижения 
от стенок к центру общая кристаллическая мас-
са начинает разделяться на отдельные индивиды 
с  кристаллографическими очертаниями, приоб-
ретая пальчатую текстуру (так называемый пегма-
тоидный комплекс, Смирнов, 2015). В следующей 
зоне на индивидах с микрографической структу-
рой нарастает К-полевой шпат, формируя хорошо 
ограненные головки, направленные к центру гнез-
да (друзовый комплекс, Смирнов, 2015). Наконец, 
зона 3 занимает центр гнезда, который может быть 
заполнен кварцем или карбонатом (рис. 3ж). Опи-
санная выше зональность гнезд в точности соот-
ветствует схеме строения симметрично-зональных 
миарол в гранитных пегматитах (например, Jahns, 
Burnham, 1969; Thomas, Davidson, 2016), что позво-
ляет рассматривать их как микромиаролы и прямо 
указывает на кристаллизацию в присутствии во-
дного флюида по гранитному сценарию (Смирнов, 
2015). Переход от зоны графических прорастаний 
кварца и  калиевого полевого шпата к  друзовой 
зоне указывает на смену кристаллизации в  рас-
плав-доминирующей системе на кристаллиза-
цию во флюид-доминирующей системе (Thomas, 
Davidson, 2016).

В  эволюции гранитного расплава может на-
ступить момент, когда расплав окажется насыщен 
флюидом, и флюид будет выделяться в собствен-
ную фазу; триггером этого явления может стать 
либо увеличение концентрации летучих в остаточ-
ном расплаве до уровня насыщения за счет кри-
сталлизации его части, либо декомпрессия (на-
пример, Смирнов, 2015). Таким образом, на позд-
немагматическом этапе система будет трехфазной, 
состоящей из силикатного расплава, кристаллов 
и флюида, преимущественно водного по составу. 
Флюидная фаза начинает выделяться в виде мель-
чайших частиц, рассеянных в расплаве, которые 
аккумулируются в виде тонких пленок интерстици-
альной жидкости вдоль границ кристалл–расплав; 
причем может происходить течение этой жидкости. 
Кроме того, возможно выделение флюида в форме 
пузырьков, которые со временем могут увеличи-
ваться в размерах и мигрировать сквозь расплав, 
в том числе объединяясь в струи (Jahns, Burnham, 
1969). Таким образом, флюид может дренировать 
магму, создавать связанную сеть микроканалов, 
распределенную среди кристаллов и остаточного 
расплава. Отвечающие этому процессу текстуры 
хорошо известны для оцелле в лампрофирах, где 
силикатно-карбонатные глобулы, соединяются 
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прожилками того же состава (например, Nosova 
et al., 2021 и ссылки в этой работе). Сообщающа-
яся флюидная фаза, создающая транспортные ка-
налы (например, струи пузырьков), обеспечивает 
эффективный перенос вещества из одной части 
системы в другую и обеспечивает преимуществен-
ный рост фаз из компонентов хорошо растворимых 
в водном флюиде (Jahns, Burnham, 1969).

Присутствие микромиарол фиксирует переход 
к  флюидсодержащей системе в  ходе кристалли-
зации графических лейкогранитов. Температура 
кристаллизации кварца из микромиарол оценена 
по содержанию Ti – 681–584°C (табл. 2), что совпа-
дает с верхней частью температурного интервала 
отделения флюида и формирования миароловых 

пегматитов – 700–450°C (Maneta, Anderson, 2018 
и ссылки в этой работе) и указывает на переохлаж-
дение расплава.

Присутствие кальцита в центральной зоне ми-
кромиарол и в прожилках требует рассмотрения 
вопроса о присутствии карбоната в лейкогранит-
ном расплаве. Растворимость СО2 в гранитном рас-
плаве весьма низкая (960–1500 мкг/г растворен-
ного СО2, Lowenstern, 2001) и при декомпрессии 
практически весь СО2 переходит в газовую фазу. 
Однако для некоторых пегматитов характерны до-
вольно высокие содержания карбонатов и  суль-
фатов (например, Thomas et al., 2011 и  ссылки 
в этой работе), растворенных в связанных с ними 
обогащенных Na флюидах, которые также могут 

Рис. 15. Схематические изображения порядка кристаллизации исходного расплава пород Валаамского силла: (а) 
магматический этап, ранняя кристаллизация кристаллов клинопироксена и плагиоклаза, эволюция основного рас-
плава в монцонитовый; (б) магматический этап, продолжение фракционной кристаллизации; разделение на вы-
соко-Fe расплав в виде капель в матрице высоко-Si расплава; (в) магматический этап, продолжение фракционной 
кристаллизации, образование кластеров высоко-Fe расплава в виде ильменитовых срастаний, кристаллизация из 
кислого расплава кайм амфибола на клинопироксене и кайм калиевого полевого шпата на плагиоклазе; (г) позд-
немагматический этап, образование гранофировой структуры, образование микромиарол, взаимодействие с вме-
щающими породами.
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растворять и значительные количества SiO2 и дру-
гих компонентов (например, Котельникова, Ко-
тельников, 2011).

Кварц-кальцитовый состав прожилков, соеди-
няющих микромиаролы, указывает, что по ним 
мигрировал силикатно-карбонатный флюид. Вы-
соко-Т карбонатные/бикарбонатные обогащенные 
щелочными металлами флюиды могут быть хоро-
шими транспортными агентами для высокозаряд-
ных элементов, в том числе Zr (Савельева и др., 
2014), что может объяснить приуроченность выде-
лений циркона к кварц-карбонатным прожилкам.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

В настоящей работе представлены петрографи-
ческие, минералогические, геохимические, изо-
топно-геохимические исследования графических 
лейкогранитов и  вмещающих их феррогаббро, 
кварцевых ферромонцогаббро, кварцевых монцо-
диоритов, кварцевых монцонитов в мезопротеро-
зойском Валаамском силле в Ладожском грабене. 
Этот силл представляет финальный эпизод дли-
тельного (1.67–1.38 млрд лет) и обширного маг-
матизма AMCG-типа на Восточно-Европейском 
кратоне.

Силл характеризуется неявно выраженной рас-
слоенностью: феррогаббро распространены в ниж-
ней части силла, залегающие выше кварцевые 
ферромонцогаббро и  кварцевые монцодиориты 
содержат протяженные прослои кварцевых монцо-
нитов, доля которых возрастает к предполагаемой 
кровле силла. Графические лейкограниты (грано-
фиры) слагают густую сеть жил преимущественно 
в верхней части силла и сопряжены с прослоями 
монцонитов.

Эксперименты и наблюдения над природными 
объектами показывают, что толеитовые расплавы 
в области составов 54–60 мас. % SiO2 при 1010–
1100°C склонны к распаду на высокожелезистую 
и высококремнистую жидкости (например, Charlier 
et al., 2013; Charlier, Grove, 2012). Сравнение соста-
вов кварцевых монцонитов с составами расплавов 
из экспериментов по кристаллизации толеитовых 
расплавов показало их сходство с расплавами, в ко-
торых проявляется несмесимость между богатой Fe 
и богатой Si жидкостями. Модельные расчеты по-
казывают, что фракционная кристаллизация может 
привести исходный расплав феррогаббро в область 
несмесимости.

В феррогаббро и ферромонцогаббро силла уста-
новлены микроструктуры ильменит-магнетит-си-
ликатных сростков; подобные микроструктуры 
описаны как “ilmenite-rich intergrowths” в некото-
рых расслоенных интрузивах и рассматриваются 
как свидетельство несмесимости обогащенной Fe 

и обогащенной Si жидкостей (Holness et al., 2011; 
Dong et al., 2013).

Учитывая эти факты, а также результаты моде-
лирования эволюции расплавов силла и их срав-
нение с  экспериментальными данными, мы по-
лагаем, что гипотеза происхождения графических 
лейкогранитов за счет механизма несмесимости 
объясняет многие петрологические особенности 
Валаамского силла.

Отделение высококремнистой жидкости мог-
ло происходить в  промежуточной камере при 
~350 МПа и не ниже 960°C, как следует из темпе-
ратуры насыщения расплава цирконом (табл. 2), 
который мы рассматриваем как ликвидусную фазу 
для гранофиров (рис. 15б). Кристаллизующиеся из 
этого расплава зерна кварца образовывались в тем-
пературном интервале 793–871°C. После частичной 
кристаллизации, в ходе которой происходит обра-
зование калиевых полевых шпатов, нарастающих 
на плагиоклазы, амфиболов и биотитов, нарастаю-
щих на клинопироксены, эти расплавы могли экс-
трагироваться из кристаллической каши (Gelman 
et al., 2014) (рис. 15в) и иметь более фракциониро-
ванный состав, чем после проявления в расплаве 
жидкостной несмесимости.

Наиболее вероятно, судя по структурным соот-
ношениям гранофира и вмещающих пород, а так-
же наличию микромиарол в гранофире, в место-
расположение силла поступала лейкогранитная 
магма, содержащая капельки и  пленки флюида, 
который, в свою очередь, мигрировал сквозь рас-
плав. Кристаллизация кварца из гранофирового 
агрегата происходила при 70 МПа и  600–700°C. 
Графический лейкогранит (гранофир) в  силле 
присутствует в нескольких структурных позици-
ях: в интерстициях в кварцевых ферромонцогаб-
бро и монцонитах, в жилах и в трубках; часто от-
мечаются реакционные взаимоотношения между 
гранофиром и вмещающими породами. Гранофир 
в интерстициях и в части жил, сопровождающихся 
реакционной каймой, взаимодействует с праймо-
кристами плагиоклаза и клинопироксена – про-
исходит нарастание амфибола на клинопироксен, 
растворение кристаллов плагиоклаза и нарастание 
на них кайм щелочного полевого шпата (рис. 15г). 
Гранофир в трубках сопровождается реакционной 
зоной, в которой происходит замещение ильмени-
та титанитом и лейст плагиоклаза гранофировыми 
срастаниями, что наиболее вероятно в присутствии 
флюида (Campe, 2021). Кварц-кальцитовый состав 
прожилков, соединяющих микромиаролы, указы-
вает, что по ним мигрировал силикатно-карбонат-
ный флюид.

Наше исследование показало, что после того, 
как фракционирование по классическому фенне-
ровскому тренду достигнет конечного состава – 
феррогаббро, его продолжение с  сопряженным 
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снижением содержаний SiO2 и  Fe, наблюдаемое 
в расслоенных массивах, может быть связано с не-
полным отделением и  смешением ликвировав-
ших обогащенного железом расплава и  кислого 
расплава, и такой механизм может реализовать-
ся при становлении мафической части массивов 
AMCG-типа.
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Fenner Trend and the Role of Fractional Crystallisation  
and Ferrobasaltic Magma Immiscibility in Granophyre Petrogenesis:  

the Case of the Mesoproterozoic Valaam Sill in the Ladoga Graben, Karelia

А. А. Nosova1, N. М. Lebedeva1, А. А. Vozniak1, L. V. Sazonova2,  
I. А. Kondrashov1, Y. О. Larionova1, Е. V. Коvalchuk1

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

2Geological Department, Lomonosov Moscow State University, Moscow, Russia

Petrographic, mineralogical, geochemical, isotope-geochemical studies of granophyres and host 
ferrogabbro, quartz ferromontsogabbro, quartz montsodiorites, and quartz monzonites in the 
Mesoproterozoic Valaam sill in the Ladoga Graben on the Karelian craton have been carried out. The sill 
is poorly layered: ferrogabbros are common in the lower part of the sill, the middle part consists of quartz 
gabbro-monzonites and quartz monzonites, granophyres form a network of veins mainly in the upper 
part of the sill. Geochemical features of ferrogabbro, iron-rich composition of olivine and pyroxene, low 
Ca composition of plagioclase indicate evolution along the Fenner trend. Granophyres have petro- and 
geochemical characteristics of anorogenic alkaline granites, are characterised by negative Eu/Eu* = 
= 0.15–0.49 and REE distribution similar to those of granophyres of layered intrusives. All rocks of the 
sill are characterised by a similar isotopic composition of Sr (87Sr/86Sr)T = 0.7043–0.7066, and εNd values 
ranging from –9.6 to –11.2. Model calculations show that fractional crystallisation can lead the initial 
ferrogabbro melt into immiscibility. Ilmenite-magnetite-silicate microstructures have been identified 
in ferrogabbro and ferromontzogabbro from the sill; similar microstructures in layered intrusives are 
considered evidence for immiscibility of Fe-enriched and Si-enriched liquids (Holness et al., 2011; Dong 
et al., 2013). The segregation of the high-silica melt may have occurred in a crustal chamber at around 
350 MPa and 960oC; the sill formation at around 70 MPa injected magma in the form of a crystalline 
mush through which acidic melt migrated. This melt underwent fractional crystallisation and reacted 
with host minerals. At the level of sill formation, it crystallised under supercooling into granophyre 
aggregates. The example of the Valaam sill shows that after fractionation according to the classical 
Fenner trend reaches the final composition – ferrogabbro, its continuation with a conjugate decrease 
in SiO2 and Fe contents can be associated with incomplete separation and mixing of iron-rich melts 
and separated acidic melt. Such a mechanism can be realised during the formation of the mafic part of 
AMCG-type massifs.

Keywords: granophyre, ferrogabbro, quartz monzonites, sill, AMCG-type massifs, layered intrusives, im-
miscibility, fractional crystallisation, A-granites, Fennoscandia
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Представлены результаты исследования миаскитовых сиенитов Ловозерского, пуласкитов Хи-
бинского и пород ларвикит-лардалитовой серии Кургинского массивов, а также субщелочных 
вулканитов, сохранившихся в виде останцов в их кровле. Изученные породы характеризуются 
пониженным коэффициентом агпаитности (Кагп. < 1), отсутствием типичных минералов уль-
тращелочных пород (эвдиалит, энигматит и др.) и присутствием циркона. Морфологические 
особенности и химический состав циркона из миаскитового сиенита Ловозерского массива 
свидетельствуют о его магматическом происхождении, что позволилило определить возраст 
кристаллизации миаскитов 373 ± 5 млн лет. Изотопно-геохимические характеристики пород суб-
щелочной серии свидетельствует о мантийном происхождении миаскитов Ловозерского массива, 
об отсутствии в них признаков коровой контаминации и их образовании в ходе эволюции анка-
рамитового расплава. Формирование пуласкитов Хибинского массива, происходившее по анало-
гичному сценарию, было осложнено ассимиляцией корового материала, доля которого, согласно 
модельным расчетам, не превышала десяти процентов. Наиболее вероятным фактором, опреде-
лившим генетическую связь субщелочных и агпаитовых пород в составе Хибино-Ловозерского 
комплекса, по-видимому, являлись окислительно-восстановительные условия и активность Na 
в кристаллизующихся расплавах, что определило дивергентную эволюцию расплавов как с об-
разованием конечных агпаитовых, так и миаскитовых дериватов.

Ключевые слова: миаскиты, сиениты, пуласкиты, агпаитовые сиениты, щелочные породы, Хибинский 
массив, Ловозерский массив, Кольский полуостров, U-Pb ID-TIMS
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ВВЕДЕНИЕ

Буровые работы, проведенные на протяжении 
последних десятилетий в  пределах крупнейших 
Хибинского и Ловозерского нефелин-сиенитовых 
массивов, позволили получить принципиально но-
вые данные об их внутреннем строении, свидетель-
ствующие о значительно более сложной, чем пред-
полагалось ранее, истории формирования этих 
гигантских многофазных интрузий. Открытие кар-
бонатитов (Дудкин и др., 1984), расширение ареала 
распространения и спектра щелочно-ультраоснов-
ных пород (Галахов, 1988; Арзамасцев и др., 1998б), 
обнаружение ультракалиевых кальсилитовых сие-
нитов (Боруцкий, 1988, 2010) привели к разработке 
новых петрогенетических моделей формирования 
Хибино-Ловозерского комплекса, базирующихся 
на представлениях о  его полисериальности (Га-
лахов, 1988; Арзамасцев, Глазнев, 2004). В основе 

этих моделей лежат данные о присутствии в соста-
ве Хибинского и Ловозерского массивов двух не-
зависимых интрузивных серий: более ранней ще-
лочно-ультраосновной, аналогичной по составу 
магматическим образованиям, слагающим одно-
возрастные с Хибинским массивом Ковдорский, 
Салмагорский, Африкандский и другие массивы 
Кольской провинции, и более поздней, представ-
ленной агпаитовыми нефелиновыми сиенитами. 
Последние, согласно данным (Когарко, 1977), мо-
гут являться остаточными продуктами фракцион-
ной кристаллизации как резко дефицитных в отно-
шении кремнезема меланефелинитовых расплавов, 
так и умеренно недосыщенных кремнекислотой 
нефелин-нормативных щелочных базальтовых 
магм. Отсутствие в составе Хибино-Ловозерско-
го комплекса значимых объемов базальтоидов, 
а  также пространственная связь со щелочными 
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ультрамафитами позволила предположить, что 
агпаитовые сиениты являются комплементарны-
ми продуктами единой нефелинитовой серии, что 
подтверждают и некоторые геохимические данные 
(Когарко, 1977). Вместе с  тем в  составе как Ло-
возерского, так и Хибинского массивов известны 
вулканиты щелочно-базальтовой серии, закарти-
рованы дайки щелочных габброидов и трахитов, 
а также значительные по мощности зоны прикон-
тактовых субщелочных сиенитов – “умптекитов”. 
Следует особо отметить присутствие вблизи севе-
ро-восточного контакта Ловозерского массива од-
новозрастной Кургинской интрузии, сложенной 
бимодальной серией ультрабазитов и  ларвики-
тов-лардалитов. Кроме того, крупное тело субще-
лочных сиенитов (пуласкитов) было обнаруже-
но при бурении в центральной части Хибинского 
массива (Коробейников, Арзамасцев, 1994). В Ло-
возерском массиве щелочные сиениты установ-
лены нами при документации керна структурной 
скважины, пробуренной в его центре. Первые ре-
зультаты исследований этих пород, выполняющих 
значительные объемы в основании интрузий Хиби-
но-Ловозерского комплекса, привели к необходи-
мости, в первую очередь, к решению вопроса об их 
происхождении либо за счет контаминации агпаи-
товых расплавов породами рамы по модели образо-
вания приконтактовых умптекитов, либо как зако-
номерных членов нефелин-сиенитовой серии, со-
хранившей характеристики исходного мантийного 
субстрата. В последнем случае было необходимо 
определить место этих пород в общей петрогенети-
ческой модели формирования щелочного комплек-
са. Учитывая присутствие в обнаруженных породах 
циркона, не менее важным являлось определение 
возраста щелочных сиенитов, что позволило уточ-
нить период становления многофазных интрузий 
Хибино-Ловозерского комплекса, а также оценить 
длительность формирования всей магматической 
системы этого комплекса на основании результатов 
U-Pb датирования.

ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ ПОЗИЦИЯ 
СУБЩЕЛОЧНЫХ ПОРОД

В Хибинском массиве тело щелочных сиенитов 
располагается среди фойяитов его центральной 
части и имеет, согласно геофизическим данным, 
округлую форму диаметром более 2 км (рис. 1). Под 
четвертичными отложениями скважинами 579, 642 
и др. были вскрыты массивные средне-крупнозер-
нистые лейкократовые породы, по минеральному 
и химическому составу отвечающие пуласкиту – 
нефелинсодержащей разновидности лейкократо-
вого щелочного сиенита (тенсбергита). Пуласкиты 
содержат включения мелкозернистых меланокра-
товых пород, состав которых варьирует от мезо- до 
меланократовых щелочных сиенитов. Включения 

размером от первых сантиметров до 0.5 м имеют 
угловатую или округлую форму и  представляют 
собой, по-видимому, автолиты. В участках их рас-
пространения породы приобретают такситовую не-
однородную текстуру. В пуласкитах довольно часто 
встречаются кальцитовые прожилки (до 0.5–1 см), 
сопровождающиеся иногда флюоритовой минера-
лизацией. Геологические соотношения пуласкитов 
с фойяитами не ясны. По скважинам отмечаются 
постепенные переходы от первых ко вторым, вы-
раженные в увеличении содержания нефелина до 
25–30%.

Ловозерский массив. Ранее предполагалось, что 
установленная по геофизическим данным отрица-
тельная магнитная аномалия в центральной части 
массива на глубине >1 км отвечает широко распро-
страненным в этом массиве пойкилитовым сода-
литовым сиенитам (Шаблинский, 1963). Однако 
скважиной 903, пробуренной (рис. 1) под толщей 
пород дифференцированного комплекса луяври-
тов-фойяитов-уртитов на глубинах >900 м, были 
вскрыты цирконсодержащие сиениты – миаски-
ты. Вертикальная мощность тела, судя по разрезу 
скважины, составляет не менее 300 м. По латерали 
тело занимает, по-видимому, значительную часть 
ядра массива. В отдельных случаях в миаскитах на-
блюдаются жилы, сложенные породами комплекса 
луявритов-фойяитов-уртитов, что может указывать 
на более позднее формирование последних.

Кургинский массив представляет собой полифаз-
ную интрузию, в составе которой выделены (в по-
следовательности от ранних к поздним) следующие 
группы пород, отвечающие фазам ее формирова-
ния: 1) перидотиты и оливиниты, 2) пироксениты, 
3) щелочные сиениты (Кухаренко и др., 1971; Ар-
замасцев и др., 1999). Среди сиенитов выделяются 
щелочные сиениты (ларвикиты и лардалиты) и не-
фелиновые сиениты. На контакте сиенитов и уль-
трабазитов располагается зона апогипербазитовых 
метасоматитов, представленных биотит-керсути-
товыми и  керсутит-пироксен-плагиоклазовыми 
породами. К поздним образованиям, не связан-
ным с породами интрузии, могут быть отнесены 
секущие жилы агпаитовых сиенитов, являющихся, 
по-видимому, результатом воздействия близлежа-
щего Ловозерского массива.

ОБРАЗЦЫ И МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЙ

В образцах миаскитовых сиенитов из Ловозер-
ского, Хибинского и Кургинского массивов были 
определены содержания главных и 40 микроэле-
ментов, включая редкоземельные (REE).

Концентрации главных элементов определя-
лись методом рентгеновской флюоресценции 
(XRF) в  порошках пород, сплавленных с  тетра-
боратом лития. Точность определений не ниже 
±1.5% для их концентраций 10%. Zr определен 
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XRF-методом с  точностью выше ±4% для кон-
центрации 100 ppm Zr. Определения содержаний 
микроэлементов проведены методом ICP-MS на 
масс-спектрометре PE SCIEX ELAN-5000 с  ис-
пользованием Rh в качестве внутреннего стандар-
та. Процедура пробоподготовки включала раство-
рение 100 мг порошка в тефлоновой капсуле в сме-
си HNO3 + HF при ~180°C в течение 30 мин. После 
выпаривания раствора, полученный порошок рас-
творялся в 100 мл 4-процентной HNO3. Точность 
составляла не ниже ±2 и ±5% для концентраций 50 
и 5 ppm соответственно.

Микрозондовый анализ минералов выполнен 
в  Геологическом институте Кольского научно-
го центра РАН на приборе Cameca MS-46 с  ис-
пользованием синтетических стандартов. На-
пряжение ускорения составляло 20 кВ, ток зон-
да 15 мA. Коэффициенты вариации – 1, 2.5 и 5% 
для концентраций анализируемых элементов 10, 
1 и 0.25 мас. % соответственно. Определения эле-
ментов-примесей методом ICP-MS был выпол-
нены в лаборатории химического анализа Natural 
History Museum (NHM, г.  Лондон) на приборе 
Agilent 7700×. Подготовка включала растворение 
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100  мг пробы в  смеси 2 мл HNO3, 2 мл HClO4 
и 4 мл HF при 100–150°C во фторопластовых сосу-
дах (Savillex TM). После повторной обработки 1 мл 
HClO4 пробы высушивали при 150°C, сухие остат-
ки растворяли в 2 мл HNO3 + 0.2 мл H2O2 и раз-
бавляли деионизированной водой (18.2 MΩ см) до 
50 мл. Правильность анализа контролировалась 
по стандартным образцам BCR-2 (базальт), JLK-1, 
а также по образцу SdAR-1.

Локальный микроанализ методом LA-ICP-MS 
отдельных зерен минералов выполнялся в лабора-
тории NHM в прозрачно-полированных шлифах 
толщиной 80 мкм в аналитических точках, в кото-
рых предварительно проводился микрозондовый 
анализ на главные элементы. Использован New-
Wave UP-213 частотный 348 квадрупольный блок 
лазерной абляции Nd: YAG, работающий в атмос-
фере He на частоте 213 ηm с длительностью им-
пульсов 4.2 ηs. Анализы выполнены на приборе 
ICP-MS 349  – ThermoElemental PlasmaQuad  III. 
Диаметр пучка лазера варьировал в пределах 25–
60 мкм, выдержка 60 с, режим повторения 10 Гц 
при 5 Дж/см2. В качестве внутреннего стандарта 
использовали Si, реже Са (апатит), Ti (рутил, иль-
менит) или Р (ксенотим и монацит). В качестве 
внешнего стандарта применяли стекла NIST-610 
и NIST-612 (400 ppm каждого элемента). Каждая 
аналитическая сессия начиналась и  заканчива-
лась анализом базальта BCR2G, дополнительные 
измерения которого проводили также через каж-
дые 6–8 аналитических точек. Воспроизводимость 
анализов NIST 612 и BCR2 не превышала 1 и 5% 
соответственно, по сравнению с опубликованны-
ми значениями.

Выделение циркона выполнено в  ИГГД РАН 
(г. Санкт-Петербург) с использованием тяжелых 
жидкостей. Катодолюминесцентные исследова-
ния циркона проводились на сканирующем элек-
тронном микроскопе TESCAN VEGA3 (U = 15 кВ, 
рабочее расстояние 12.5–13.0  мм). Микрофото-
графии кристаллов циркона в режиме вторичных 
электронов также выполнены на сканирующем 
электронном микроскопе TESCAN VEGA3.

Отобранные для U-Pb геохронологических ис-
следований микронавески наиболее прозрачных 
кристаллов циркона (1–50 зерен) подвергались 
высокотемпературному отжигу в муфельной печи 
“SNOL E5CC” в  керамических или кварцевых 
тиглях при 850°C в течение 48 ч (Mattinson, 2005) 
с последующей кислотной обработкой смесью 35% 
HF + 15% HNO3 в пропорции 5:1 в течение 2–6 ч 
при 220°C. Последующее разложение циркона 
и выделение Pb и U выполнялось по стандартной 
методике (Krogh, 1973). Для изотопных исследова-
ний использован изотопный индикатор 202Pb-235U. 
Изотопные анализы выполнены на многоколлек-
торном масс-спектрометре TRITON TI в  стати-
ческом и  динамическом (при помощи счетчика 

ионов) режимах. Точность определения U/Pb от-
ношений, а также содержаний U и Pb составила 
0.5%. Холостое загрязнение не превышало 15 пг Pb 
и 1 пг U. Обработка экспериментальных данных 
проведена с использованием программ “PbDAT” 
и  “ISOPLOT” (Ludwig, 1991, 2003). При расчете 
возрастов были использованы значения констант 
распада урана по (Steiger, Jager, 1976). Поправки 
на обычный свинец введены в соответствии с эво-
люционной моделью Стейси–Крамерса (Stacey, 
Kramers, 1975).

Sm-Nd и Rb-Sr изотопные исследования выпол-
нены в ИГГД РАН (г. Санкт-Петербург). Навески 
около 100 мг растертых в пудру образцов, к кото-
рым были добавлены смешанные изотопные ин-
дикаторы 149Sm-150Nd и  85Rb-84Sr, разлагались 
в тефлоновых бюксах в смеси HCl + HF + HNO3 
при 110°C. Полнота разложения проверялась под 
бинокуляром. REE, Rb и  Sr были выделены по-
средством стандартной катионо-обменной хро-
матографии на колонках смолы BioRad AG1-X8 
200–400 меш, а Sm и Nd – с помощью экстракци-
онной хроматографии на колонках LN-Spec (100–
150 меш) фирмы Eichrom. Изотопные составы Rb, 
Sr, Sm и Nd были измерены на многоколлекторном 
масс-спектрометре TRITON TI в статическом ре-
жиме. Измеренные отношения 143Nd/144Nd норма-
лизованы к значению 146Nd/144Nd = 0.7219 и приве-
дены к 143Nd/144Nd = 0.511115 в Nd стандарте JNdi-1 
(Tanaka et al., 2000). Средневзвешенное значение 
143Nd/144Nd в Nd-стандарте JNdi-1 за период изме-
рений составило 0.512108 ± 7 (n = 10). Изотопные 
отношения Sr нормализованы к 88Sr/86Sr = 8.37521. 
Средневзвешенное значение 87Sr/86Sr в  Sr-стан-
дарте SRM-987 за период измерений составило 
0.710270 ± 8 (n = 12). Точность определения кон-
центраций Sm, Nd, Rb и Sr – ± 0.5%, изотопных 
отношений147Sm/144Nd  – ±0.5%,143Nd/144Nd  – 
±0.005%,87Rb/86Sr  – ±0.5%,87Sr/86Sr  – ±0.05% 
(2s). Уровень холостого опыта не превышал 
0.2 нг Sm, 0.5 нг Nd, 0.05 нг Rb и 0.7 нг Sr. При 
расчете величин εNd(Т) и  модельных возрастов 
ТNd(DM) использованы современные значения 
однородного хондритового резервуара (CHUR) по 
(Jacobsen, Wasserburg, 1984) (143Nd/144Nd = 0.512638, 
147Sm/144Nd = 0.1967) и DM по (Goldstein, Jacobsen, 
1988) (143Nd/144Nd = 0.513151, 147Sm/144Nd = 0.21365).

РЕЗУЛЬТАТЫ

Минеральный состав миаскитов и геохимия 
минералов

В  Хибинском массиве миаскитовые сиениты 
представлены массивными средне-крупнозерни-
стыми разностями, сложенными калинатровым 
полевым шпатом, содержание которого колеблет-
ся в пределах 80–95%. Гипидиоморфнозернистая 
структура образована идиоморфными лейстами 



 ВОЗРАСТ И ПРОИСХОЖДЕНИЕ СУБЩЕЛОЧНЫХ МАГМАТИЧЕСКИХ СЕРИЙ  295

ПЕТРОЛОГИЯ том 32 № 3 2024

калинатрового полевого шпата, имеющего микро-
пертитовую структуру и  двой никовое строение, 
между которыми располагаются темноцветные ми-
нералы, представленные амфиболом, эгирин-ав-
гитом и  биотитом. В  подчиненном количестве 
присутствуют титанит, апатит, магнетит, кальцит, 
сульфиды, флюорит, содалит, канкринит и пекто-
лит. Постоянно отмечается некоторое количество 
нефелина (от 1 до 5–8%).

Щелочные сиениты Ловозерского масива име-
ют массивную текстуру и на 90% сложены лейста-
ми калинатрового полевого шпата, а  также ам-
фиболом (магнезио-арфведсонитом), эгирином 
и магнезиально-железистым биотитом. Акцессор-
ные минералы представлены апатитом, цирконом, 
титанитом, сфалеритом, гетитом. Структура пород 
крайне неравномерная: неизмененные участки, 
сложенные равнозернистой массой крупных лейст 
полевого шпата, а таже выделений клинопироксена 
и амфибола, чередуются с зонами, в которых более 
мелкие зерна полевого шпата амебообразной фор-
мы формируют основной структурный рисунок. На 
отдельных участках породы сильно изменены: по 
эгирину развивается щелочной амфибол, который 
в свою очередь замещается биотитом, по полевому 
шпату развивается анальцим, широко развиты кар-
бонаты. Можно предположить, что если в породе 
в небольшом количестве присутствовал нефелин, 
то он нацело замещен анальцимом.

Ларвикиты и  лардалиты Кургинского масси-
ва представлены преимущественно крупнозерни-
стыми массивными разностями, состоящими из 
натрового ортоклаз-криптопертита, клинопирок-
сена и биотита. Акцессорные минералы представ-
лены титанитом, апатитом, магнетитом, хлоритом 
и кальцитом. В лардалитах нефелин, как правило, 
замещен агрегатом цеолитов и серицита. Подроб-
ное описание пород дано в  работе (Арзамасцев 
и др., 1999).

Клинопироксены хибинских пуласкитов по соста-
ву варьируют от диопсид-авгитов до эгирин-авги-
тов, причем большинство их выделений зональны: 
центральные части кристаллов по составу отвечают 
диопсиду, а краевые зоны сложены ферроавгитом 
с  высоким содержанием акмитового компонента 
(табл. 1, 2). В миаскитах Ловозерского массива кли-
нопироксен представлен преимущественно эгири-
ном (табл. 2) с незначительной долей диопсидового 
и геденбергитового компонента, что сближает его 
с составами пироксенов из дифференцированного 
комплекса луявритов-фойяитов-уртитов (Kogarko 
et al., 2006). Клинопироксены щелочных сиенитов 
Кургинского массива зональны: если центральные 
части кристаллов по составу близки клинопироксе-
нам базитового комплекса этого массива, то краевые 
зоны сложены ферроавгитом состава Wo40En20Fs40 
с высоким содержанием акмитового компонента. 
По типу распределения редкоземельных элементов 

(рис.  2) клинопироксен пуласкитов Хибинского 
массива наиболее близок эгирин-диопсиду из пород 
его центральной зоны – К-нефелиновых сиенитов, 
ийолитов и мельтейгитов, однако характеризует-
ся значимо более высокими концентрациями всех 
REE. Значительным отличием эгиринов миаскитов 
Ловозерского массива является S-образный график 
распределения редкоземельных элементов, а также 
повышенные содержания Zr, Hf и Th (рис. 2), что 
сближает их с аналогами из пород его дифференци-
рованного комплекса.

Амфиболы, присутствующие только в пуласкитах 
Хибинского массива, представлены двумя генера-
циями, относящимися к ряду кальциевого ферро- 
эденита – натрово-кальциевого ферро-рихтерита, 
по классификации (Hawthorne et al., 2012) (табл. 2). 
Амфибол ранней генерации (KHI1 на рис. 2а), об-
разует самостоятельные выделения и имеет спектры 
распределения REE, близкие таковым для сосуще-
ствующего клинопироксена. Аналогичная зависи-
мость в распределении REE наблюдается и в более 
железистом амфиболе, замещающем клинопирок-
сен (KHI2 на рис. 2а), однако поздний амфибол ха-
рактеризуется более высокими содержаниями REE 
и высокозарядных элементов. В целом как клино-
пироксен, так и амфибол по типу распределения 
REE наиболее близки арфведсонитам из К-нефели-
новых сиенитов, ийолитов и мельтейгитов, однако 
характеризуется значимо более высокими концен-
трациями всех REE (рис. 2а).

Полевые шпаты. В пуласкитах Хибинского мас-
сива присутствуют калиево-натриевые полевые 
шпаты, в  которых содержание альбитовой со-
ставляющей варьирует в  пределах 40–65 мол.  % 
(Korobeinikov et al., 2000). В щелочных сиенитах Ло-
возерского массива присутствует преимущественно 
альбит (табл. 2), содержащий незначительные при-
меси бария и цезия. В ларвикитах-лардалитах Кур-
гинской интрузии присутствует плагиоклаз с со-
держанием анортитового компонента до 27 мол. % 
(Арзамасцев и др., 1999). Присутствие плагиоклаз-
содержащих пород является существенным отличи-
ем Кургинской интрузии от агпаитовых сиенитов 
Хибинского и Ловозерского массивов, в которых 
породообразующие полевые шпаты представлены 
либо калиевыми и калиево-натриевыми полевыми 
шпатами, либо альбитом, развивающимся в зонах 
поздних гидротермальных изменений.

Нефелин установлен нами только в пуласкитах 
Хибинского массива, в которых его содержание не 
превышает первых объемных процентов (табл. 2). 
Расчет на миналы (нефели (Ne) – NaAlSiO4 = 77.4, 
кальсилит (Ks) – KAlSiO4 = 16.7 и кварц (Qz) – 
– SiO2  = 5.9) показывает, что его состав близок 
составу нефелина из хибинских фойяитов (Бо-
руцкий, 1988). В  качестве изоморфных приме-
сей нефелин содержит Fe3+, а также Rb и Sr. Не-
значительные концентрации Zr, Nb, REE, Th и U 
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связаны, очевидно, с присутствием многочислен-
ных микровключений акцессорных минералов, что 
характерно для нефелинов из всех пород щелочных 
массивов региона.

Апатит в щелочных сиенитах Ловозерского мас-
сива представлен разностями, в которых содержа-
ние SrO достигает 2.97 мас. % (табл. 3, рис. 2б), что 
в целом соответствует составам акцессорных апа-
титов из агпаитовых сиенитов Хибино-Ловозер-
ского комплекса (Боруцкий, 1988). Присутствие 
в составе апатита Si и Na связано с компенсацией 
при изоморфном замещении Ca – REE. Особен-
ностью апатита ларвикитов-лардалитов Кургин-
ской интрузии является присутствие повышенно-
го содержания хлора (0.15–0.68 мас. %). Несмотря 
на  повышенные концентрации стронция в  лар-
викитах, содержащийся в них апатит представлен 
низкостронциевой разновидностью (Арзамасцев 
и др., 1999).

Титанит в  субщелочных сиенитах Хибинско-
го и Кургинского массивов встречается, как пра-
вило, в  ассоциации с  апатитом и  магнетитом 

в  пространстве между зернами полевых шпатов 
и пироксена. В сиенитах Ловозерского массива ти-
танит не изучен. Содержания ZrO2 и Nb2O5, а так-
же Th и U в титаните из пуласкитов Хибинского 
массива значительно превышают средние содер-
жания этих элементов в титаните из окружающих 
агпаитовых сиенитов (табл. 3). Тип распределения 
и концентрации REE в титаните из пород Хибин-
ского и Кургинского массивов близок к таковому 
в сосуществующих апатитах (рис. 2б).

Циркон из миаскитов Ловозерского массива 
представлен призматическими идиоморфными 
кристаллами размером до 1 мм, в которых разли-
чаются призматическая 100 и  дипирамидальная 
101 грани (рис. 3, I–III). Преобладают оптически 
однородные прозрачные и полупрозрачные разно-
видности со светло-желтой окраской. В единичных 
зернах прослеживается тонкая зональность. В цир-
коне в значительном количестве присутствуют рас-
плавные, флюидные и твердофазные включения 
(рис. 3, VI). По данным катодолюминесцентных 
исследований в цирконе наблюдается тонкая ос-
цилляторная зональность (рис. 3, IV–V). В породе 

Таблица 1. Химический состав клинопироксена Кургинского (KUR) и Хибинского (KHI) массивов

Компоненты

KUR KHI

LRV NSYEN PUL

1/125.5 1/125.5 6/213.7 6/213.7 579/240 642/145 603/356 603/310 642/210

M M C R M M M M M

SiO2 52.84 53.00 52.46 51.58 52.95 52.35 53.60 52.31 52.61
TiO2 0.81 0.80 0.92 0.41 0.21 0.43 0.19 0.46 0.44
Al2O3 1.93 2.43 1.45 1.43 0.68 1.43 0.83 1.45 1.41
FeO 7.59 7.49 6.16 18.56 11.63 19.90 19.94 18.49 19.49
MnO 0.28 0.24 0.28 0.43 0.71 1.14 1.80 1.28 1.45
MgO 13.37 13.94 14.11 5.83 9.88 4.64 4.34 5.20 4.73
CaO 22.28 22.25 23.04 15.16 21.60 14.10 12.89 15.73 13.73
Na2O 0.75 1.01 0.87 6.71 1.60 5.22 6.06 4.55 5.62
Сумма 99.85 101.18 99.30 100.12 99.26 99.21 99.65 99.47 99.48
SiIV 1.960 1.940 1.960 2.010 2.006 2.004 2.047 1.986 1.989
AlIV 0.080 0.110 0.060 0.070 0.031 0.066 0.038 0.066 0.064
Ti 0.020 0.020 0.030 0.010 0.006 0.013 0.006 0.013 0.013
Fe2+ 0.240 0.230 0.190 0.610 0.368 0.634 0.625 0.598 0.628
Mn 0.010 0.010 0.010 0.010 0.023 0.038 0.059 0.042 0.047
Mg 0.740 0.760 0.780 0.340 0.569 0.270 0.252 0.300 0.272
Ca 0.890 0.870 0.920 0.630 0.878 0.581 0.516 0.652 0.567
Na 0.050 0.070 0.060 0.510 0.120 0.395 0.457 0.341 0.420

Примечание. Все железо в виде FeO. Формульные коэффициенты в расчете на 6(O).
Здесь и далее в таблицах: С – центр, R – краевая зона кристалла, М – кристалл из основной массы. Обозначения пород: 
LRV – ларвикит, NSYEN– нефелиновый сиенит, MIAS – миаскитовый сиенит, PUL – пуласкит. Номера образцов: номер 
скважины/глубина, м. Оксиды даны в % мас., микроэлементы – в г/т.
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Таблица 2. Представительные анализы породообразующих минералов субщелочных сиенитов

Компоненты

Клинопироксен Амфибол Нефелин Альбит

KHI LVZ KHI KHI LVZ

PUL MIAS PUL PUL MIAS

642/223 903/1195 642/2231 642/2232 642/2232 642/2232 642/223 903/1195

SiO2 50.73 53.48 39.92 38.81 38.69 39.05 44.78 61.37
TiO2 0.55 0.87 4.74 2.86 4.06 2.65 bdl bdl
Al2O3 2.95 1.55 13.12 11.60 11.60 12.40 32.70 28.19
FeO 12.05 28.30 12.55 19.95 17.75 16.70 0.54* bdl
MnO 0.51 0.21 0.32 0.59 0.58 0.64 bdl bdl
MgO 11.12 1.26 13.22 8.38 9.57 9.69 bdl bdl
CaO 20.87 1.76 11.54 10.20 10.70 11.00 0.40 0.05
Na2O 1.22 12.58 3.00 2.86 3.20 4.05 16.00 10.28
K2O bdl bdl 1.48 1.62 1.43 2.15 5.26 0.12
Сумма 99.98 99.99 99.89 96.87 97.58 98.33 99.69 100.00
Li 34.8 13.2 73.2 88.0 86.7 87.1 27.7 bdl
Be 3.90 9.46 2.43 5.58 5.41 9.18 5.03 bdl
Sc 29.9 18.6 64.4 24.9 40.5 40.3 2.77 bdl
V 194 571 494 312 343 380 0.10 bdl
Cr 13.5 2.29 12.1 4.56 3.79 22.8 1.48 bdl
Co 30.5 0.60 54.9 49.9 68.2 50.2 0.35 bdl
Ni 11.8 1.2 51.6 12.9 43.8 15.5 0.15 bdl
Zn 191 118 243 443 440 491 2.94 bdl
Rb 3.27 0.20 9.43 11.1 10.3 15.7 82.6 5.77
Sr 161 42.0 924 337 354 645 236 5.24
Y 23.9 36.9 18.6 32.7 33.9 30.6 1.13 bdl
Zr 456 4400 98.6 651 343 576 35.3 bdl
Nb 3.85 38.2 56.0 285 283 169 10.1 bdl
Cs 0.54 0.02 0.03 0.14 0.15 0.49 1.37 57.5
Ba 1.93 2.62 892 329 281 500 9.13 37.1
La 49.9 6.74 26.3 98.0 115 69.6 5.45 bdl
Ce 139 36.0 78.3 226 264 149 11.6 bdl
Pr 17.5 8.53 11.5 26.2 31.7 17.6 1.01 bdl
Bdl 66.8 61.9 51.8 96.5 115 72.1 2.68 bdl
Sm 10.7 28.4 10.2 15.0 18.4 12.8 0.40 bdl
Eu 2.28 8.39 3.08 3.27 3.47 3.51 0.15 bdl
Gd 7.61 21.2 7.32 10.5 12.2 9.84 0.32 bdl
Tb 1.00 2.32 0.89 1.33 1.56 1.21 0.04 bdl
Dy 5.28 8.33 4.55 7.03 7.79 6.66 0.19 bdl
Ho 0.96 1.39 0.75 1.29 1.35 1.21 0.04 bdl
Er 2.57 3.58 1.78 3.46 3.39 3.20 0.10 bdl
Tm 0.39 0.53 0.21 0.50 0.45 0.45 0.01 bdl
Yb 3.39 3.69 1.33 3.87 3.18 3.45 0.08 bdl
Lu 0.69 0.65 0.19 0.66 0.52 0.59 0.02 bdl
Hf 14.9 230 3.94 16.0 9.19 13.6 0.50 bdl
Ta 0.46 0.66 3.11 7.38 9.43 3.91 0.30 bdl
Pb 0.50 1.79 2.67 3.90 4.37 4.07 0.32 bdl
Th 0.95 952 0.41 0.70 1.87 1.07 6.04 bdl
U 0.12 0.63 0.10 0.20 0.19 0.16 2.41 bdl

Примечание. Здесь и далее в таблицах: bdl – ниже уровня обнаружения, na – не анализировалось.
1Амфибол ранней генерации,2амфибол, замещающий клинопироксен; * в анализе нефелина все железо как Fe2O3.
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также присутствуют непрозрачные метамиктные 
зерна циркона светло-коричневого цвета, которые 
не использовались для геохронологических ис-
следований. Циркон из миаскитов Ловозерского 
массива отличается высоким содержанием тория, 
достигающим 0.88 мас. % ThO2, а  также гафния 
(табл. 3). Циркон характеризуется наличием поло-
жительной аномалии для Ce и резким обогащени-
ем тяжелыми REE, что типично для магматических 
разностей этого минерала (Belousova et al., 2002).

Химический состав пород

Главным отличием, определяющим принадлеж-
ность к миаскитовой серии щелочных сиенитов 
из центральных зон Хибинского и Ловозерского 
массивов, а также ларвикитов-лардалитов Кургин-
ского массива, является пониженное содержание 
щелочей и величина коэффициента агпаитности 
(Na2O + K2O)/Al2O3 (мол. %), который находится 
в пределах 0.70–0.99 (табл. 4, 5). В целом, в отли-
чие от агпаитовых сиенитов указанных массивов, 
суммарное содержание щелочей в миаскитах, как 
правило, не превышает 14 мас. % при более высо-
ком содержании кремнезема (рис. 4).

Несмотря на присутствие нефелина в норматив-
ном составе отдельных образцов миаскитов, недо-
сыщенность щелочами нашла отражение в нали-
чии в нормативном составе пород анортита и от-
сутствии акмита. Отметим, что по этим признакам 
у пуласкитов Хибинского массива есть общие чер-
ты с фойяитами, в поле развития которых они на-
ходятся. Щелочные сиениты как Хибинского, так 
и Ловозерского массивов иногда имеют избыток 
алюминия, что видно на примере ряда анализов 
с нормативным корундом. На классификацион-
ной диаграмме (рис. 4) миаскитовые сиениты этих 
массивов располагаются в поле субщелочных по-
род и образуют единый тренд со щелочно-габбро-
идной серией Кургинской интрузии.

Среди палеозойских интрузивных образова-
ний рассматриваемого региона породы Кургин-
скоого массива относятся к наименее щелочным: 
расчеты их нормативного состава выявляет при-
сутствие в его строении безнефелиновых разно-
стей, содержащих до 15% нормативного гиперсте-
на и, в отдельных случаях, нормативного кварца. 
Поскольку щелочные сиениты Кургинского мас-
сива (табл. 5) принадлежат к миаскитовому типу, 
эти породы допустимо сопоставлять с  ларви-
кит-лардалит-гедрумитовой магматической сери-
ей грабена Осло. Так, коэффициент агпаитности 
((K + Na)/Al) пород Кургинского массива после-
довательно увеличивается в ряду ларвикиты (0.79)–
лардалиты (0.91)–нефелиновые сиениты (0.97), что 
отвечает их петрохимическим аналогам из грабена 
Осло, в которых Кагп. составляет соответственно 
0.77, 0.93 и 0.97 (Neumann, 1980; Ramo et al., 2022).

Распределение малых элементов в  пуласкитов 
Хибинского массива не обнаруживает существенных 
отличий от сосуществующих агпаитовых сиенитов 
(рис. 5а). В Ловозерском массиве щелочные сиениты 
характеризуются в целом более низкими концентра-
циями высокозарядных и редкоземельных элементов 
по сравнению с эвдиалитовыми луявритами и пой-
килитовыми содалитовыми сиенитами (рис.  5б). 
Вместе с тем цирконсодержащие щелочные сиени-
ты Ловозерского массива близки по геохимическим 
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Рис. 2. Графики распределения хондрит-нормализо-
ванных значений редкоземельных элементов в кли-
нопироксенах, амфиболах (а) и акцессорных мине-
ралах (б) миаскитовых сиенитов Хибинского (KHI), 
Ловозерского (LVZ) и Кургинского (KUR) масси-
вов. Показаны графики REE для раннего амфибо-
ла KHI1 и амфибола, замещающего клинопироксен 
KHI2. Поля на рисунках (а) и (б) – распределение 
REE соответственно в клинопироксенах и титанитах 
в К-нефелиновых сиенитах и фоидолитах Хибинско-
го массива (Арзамасцев и др., 2005). Нормализовано 
по (Anders, Grevesse, 1989).
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Таблица 3. Представительные анализы акцессорных минералов субщелочных сиенитов

Компоненты

Титанит Апатит Циркон

KHI KHI KUR LVZ

PUL PUL LRV MIAS

642/223 642/223 1/125.5 903/1195 903/1195 903/1195 903/1195 903/1195 903/1195

SiO2 29.84 30.32 30.91 0.83 0.72 31.96 32.33 32.30 32.25
TiO2 36.41 35.45 37.25 bdl bdl bdl bdl bdl bdl
Al2O3 1.34 1.46 1.49 bdl bdl bdl bdl bdl bdl
FeO 1.73 1.94 1.54 bdl bdl bdl bdl bdl bdl
MnO 0.07 0.06 0.05 0.07 0.05 bdl bdl bdl bdl
MgO 0.04 0.23 na bdl bdl bdl bdl bdl bdl
CaO 27.90 27.67 27.07 51.50 50.80 bdl bdl bdl bdl
Na2O bdl bdl na 0.43 0.33 0.21 bdl bdl bdl
P2O5 0.16 bdl na 40.56 40.70 bdl bdl bdl bdl
SrO bdl bdl na 2.55 2.98 bdl bdl bdl bdl
ZrO2 1.07 2.11 0.79 bdl bdl 67.59 67.41 66.71 67.07
Nb2O5 1.49 0.74 0.58 bdl bdl na na na na
Сумма 100.05 99.98 99.68 95.94 95.58 99.55 99.74 99.01 99.32
Sr 121 134 260 21600 25200 1.14 0.88 2.51 0.60
Y 764 424 na 767 429 6940 7730 1500 2050
Zr 5340 13700 5920 bdl bdl na na na na
Nb 9390 4920 na bdl bdl 33.7 35.8 10.1 6.36
La 3630 2810 1760 4060 2530 1.82 1.64 0.62 0.07
Ce 9020 4910 4698 9980 6820 196 225 21.1 25.5
Pr 978 422 272 1120 854 11.4 11.1 0.61 0.88
Nd 3240 1130 2924 3990 3030 134 137 8.27 15.2
Sm 432 139 na 564 452 150 159 16.4 26.5
Eu 82.5 47.3 na 148 118 77.7 84.3 10.9 17.4
Gd 273 95.2 na 376 282 397 438 64.7 95.8
Tb 34.8 12.5 na 44.3 31.4 111 124 21.2 30.9
Dy 181 73.9 na 214 136 1030 1170 225 320
Ho 31.3 14.3 na 34.7 20.7 290 328 69.1 94.1
Er 78.8 44.3 na 74.8 40.0 1070 1230 264 347
Tm 9.63 6.54 na 7.65 3.71 180 212 48.0 65.7
Yb 53.5 44.2 na 34.3 16.9 1260 1480 371 522
Lu 5.46 4.49 na 3.12 1.53 154 186 51.6 65.1
Hf 180 238 na bdl bdl 7290 7060 6300 7800
Ta 1130 64.2 na bdl bdl 1.48 1.21 0.40 0.31
Pb 8.02 46.6 na 12.1 6.62 148 218 20.1 13.3
Th 194 1160 na 84.4 14.1 4110 5840 642 393
U 23.8 176 na 0.01 0.01 1.43 1.61 0.81 0.40
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характеристикам к породам ларвикит-лардалитовой 
серии Кургинского массива (рис. 5в).

U-Pb возраст субщелочных сиенитов

Для U-Pb геохронологических исследований 
выбраны прозрачные и полупрозрачные кристал-
лы циркона со светло-желтой окраской. На первом 
этапе исследований были использованы восемь 
наиболее чистых фрагментов кристаллов (№  6, 
табл. 6). Однако, как можно видеть из приведенных 
данных в табл. 6, этот циркон характеризуется зна-
чительной дискордантностью и низким содержани-
ем радиогенного свинца, и, как отмечалось выше, 
низким содержанием урана (2.2 мкг/г). Кроме того, 
отмечается в целом нехарактерное для циркона вы-
сокое (93.3) значение 208Pb/206Pb, что определяется 
крайне высоким содержанием тория (табл. 5).

Для уменьшения степени дискордантности наи-
более прозрачные единичные кристаллы были под-
вергнуты химической абразии – предварительно-
му высокотемпературному отжигу в течение 48 ч 
при 850°C и  последующей кислотной обработке 

с экспозицией от 2 до 6 ч при 220°C. Циркон, обра-
ботанный с применением данной методики, харак-
теризуется как конкордантными (№ 1 и 2, табл. 6, 
рис. 6), так дискордантными возрастными данны-
ми. Точки изотопного состава проанализированно-
го циркона 1, 2, 4, 5 в табл. 6 образуют дискордию, 
верхнее пересечение которой с конкордией соответ-
ствует возрасту 373 ± 5 млн лет (СКВО = 0.82, ниж-
нее пересечение отвечают нулю). Эта оценка воз-
раста совпадает с конкордантными оценками воз-
раста 377 ± 1 млн лет (СКВО = 1.9), полученными 
для микронавесок циркона № 1 и 2 (табл. 6, рис. 6). 
Средняя величина возраста (206Pb/238U), рассчитан-
ная для трех микронавесок конкордантного циркона 
или характеризующегося незначительной дискор-
дантностью (№ 1–3), соответствует 377 ± 1 млн лет 
(СКВО = 2.6). Морфологические особенности, 
а также особенности химического состава свиде-
тельствуют о магматическом происхождении изу-
ченного циркона. Соответственно, есть все осно-
вания полагать, что полученная оценка возраста 
373 ± 5 млн лет отвечает возрасту кристаллизации 
миаскитовых сиенитов Ловозерского массива.

Рис. 3. Микрофотографии кристаллов циркона из сиенитов Ловозерского массива (обр. 903/978), выполненные на 
электронном микроскопе в режимах вторичных электронов (I–III), катодолюминесценции (IV–V) и в проходящем 
свете оптического микроскопа (VI).
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Таблица 4. Представительные анализы миаскитовых сиенитов Ловозерского (1–3) и пуласкитов Хибинского 
массивов (4–12)

Компо-
ненты

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12

903/
978*

903/
1195

903/
1130

642/
210

642/
397.7

579/
240

579/
280

642/
145

603/
356

603/
310 А-1027 A-1029

SiO2 52.58 50.65 55.59 58.69 60.59 57.94 57.60 57.21 52.38 53.57 55.11 56.98
TiO2 1.29 0.87 0.98 0.50 0.40 0.71 0.50 0.60 0.42 0.31 0.50 0.17
Al2O3 19.54 20.93 19.16 18.68 18.28 18.87 18.68 18.71 16.58 18.97 22.07 21.14
Fe2O3 4.23 4.38 3.51 3.29 3.08 3.42 4.05 4.20 5.80 4.07 3.84 3.37
MnO 0.37 0.21 0.23 0.09 0.09 0.15 0.17 0.10 0.91 0.39 0.13 0.10
MgO 0.91 0.37 0.68 0.72 0.32 0.57 0.61 0.59 0.48 0.31 0.37 0.23
CaO 1.15 1.64 0.87 1.89 1.38 2.45 2.04 2.23 3.36 2.47 1.75 0.39
Na2O 8.65 9.50 6.71 7.54 7.20 6.69 7.06 7.74 5.70 7.57 8.20 7.31
K2O 3.54 2.07 5.95 5.61 5.63 5.69 5.09 5.37 4.64 4.18 6.64 8.28
P2O5 0.28 0.38 0.12 0.16 0.09 0.15 0.15 0.20 0.20 0.20 0.10 0.02
CO2 0.59 1.17 0.90 0.77 1.05 0.73 0.93 0.80 5.96 2.96 0.18 0.14
Stot 0.48 0.07 0.35 0.18 0.15 0.16 0.10 0.15 0.24 0.40 0.02 0.07
П.п.п. 5.61 7.06 4.26 1.16 1.23 1.64 2.18 1.17 1.65 3.15 0.81 1.23
Сумма 99.22 99.30 99.31 99.28 99.49 99.17 99.16 99.07 98.32 98.55 99.72 99.43
Кагп. 0.92 0.85 0.91 0.99 0.98 0.91 0.92 0.99 0.87 0.89 0.94 0.99
Li 133 82.9 56.2 14.9 26.3 bdl bdl bdl bdl bdl bdl 8.03
V 50.1 46.7 na 46.8 34.2 31.4 33.3 58.3 123 22.5 59.9 41.4
Ga 43.7 30.5 na 20.4 19.5 23.6 24.4 21.4 54.1 23.5 22.5 26.7
Rb 19.6 22.3 24.8 96.6 92.0 223 216 144 127 4.3 168 156
Sr 738 1073 1836 936 309 961 750 1080 1970 3300 1540 907
Y 24.9 28.7 57.5 12.9 8.19 30.3 21.9 14.1 60.5 121.0 8.59 6.02
Zr 619 591 890 254 223 772 647 360 2310 17.5 144 204
Nb 488 460 371 102 79.9 263 271 152 1360 37.0 157 55.1
Ba 290 179 610 1633 485 1280 1110 1450 2430 2570 1160 366
La 110 138 na 98.7 60.6 163 146 104 1020 2730 66.4 28.7
Ce 183 304 na 165 98.9 278 225 169 1850 4040 122 33.8
Pr 17.5 33.8 na 14.3 8.91 25.8 19.6 15.4 231 410 11.6 3.32
Nd 63.5 120 na 42.8 27.1 74.4 55.3 46.3 747 1150 33.7 9.29
Sm 11.0 19.2 na 5.28 3.24 9.85 6.67 5.68 81.7 112 4.73 1.19
Eu 2.97 5.05 na 1.35 0.89 3.07 1.72 1.65 18.2 25.9 1.19 0.30
Gd 7.74 12.3 na 3.09 1.97 8.59 6.13 5.14 52.7 80.8 3.34 0.83
Tb 1.17 1.60 na 0.45 0.29 1.16 0.81 0.62 5.53 9.01 0.44 0.15
Dy 6.40 8.16 na 2.55 1.64 5.97 4.15 2.91 18.90 34.3 2.01 1.00
Ho 1.15 1.37 na 0.49 0.32 1.16 0.82 0.54 2.54 5.00 0.36 0.23
Er 2.71 3.05 na 1.30 0.88 3.34 2.37 1.44 6.39 12.4 1.00 0.76
Tm 0.36 0.41 na 0.19 0.14 0.55 0.38 0.22 0.92 1.75 0.14 0.12
Yb 1.73 2.19 na 1.16 0.87 3.39 2.70 1.45 6.28 11.8 0.90 0.72
Lu 0.24 0.30 na 0.18 0.14 0.53 0.42 0.25 0.94 1.72 0.18 0.11
Hf 17.7 18.5 na 5.34 4.64 13.4 13.9 7.96 39.8 0.63 3.42 3.55
Ta 25.8 24.6 na 8.58 6.74 11.4 12.5 8.31 28.2 0.17 8.40 1.24
Pb 17.6 9.85 na 14.3 15.7 19.0 41.4 19.1 16.3 5.22 3.67 4.12
Th 51.4 64.8 na 16.5 18.1 28.3 43.9 22.9 84.2 100 4.84 7.32
U 6.75 6.90 na 3.52 3.66 7.06 7.11 5.60 23.6 1.42 0.92 1.06

Примечание. Кагп. –  коэффициент агпаитности: (Na2O + K2O)/Al2O3 (мол. %).
*Номер скважины/глубина, м.
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Таблица 5. Представительные анализы субщелочных сиенитов Кургинского массива

Компоненты
LRV LRV LRD LRD SFN SFN

1/224 1/216.7 6/144.2 6/153 6/40 7/179

SiO2 52.90 51.32 48.98 52.51 51.50 54.12
TiO2 1.85 2.25 2.88 2.34 1.85 0.44
Al2O3 18.48 18.35 13.44 15.32 16.92 17.24
Fe2O3 7.23 8.14 9.04 8.01 7.13 6.17
MnO 0.09 0.10 0.17 0.13 0.16 0.15
MgO 2.09 2.12 4.47 2.53 1.49 3.02
CaO 5.33 6.10 5.22 4.29 4.16 1.21
Na2O 6.00 5.95 5.01 6.55 7.84 8.70
K2O 2.01 1.67 4.32 3.38 3.72 4.14
P2O5 0.32 0.39 0.60 0.46 0.25 0.10
CO2 1.52 1.13 0.85 0.48 0.49 0.64
H2O 1.53 1.76 4.43 3.35 3.62 3.50
Сумма 99.35 99.27 99.41 99.34 99.13 99.43
Kaгп. 0.65 0.61 0.96 0.95 1.00 1.09
Sc 5.06 5.05 6.23 4.86 2.62 2.08
V 188 194 287 254 266 89.8
Cr 19.7 12.8 8.04 15.3 7.89 163
Co 18.7 22.4 20.2 16.9 10.6 17.8
Ni 62.7 63.1 13.8 21.9 12.6 202
Cu 55.5 157 59.1 73.0 53.8 20.9
Zn 80.6 87.9 135 104 108 136
Sr 6167 6968 1822 2287 2856 256
Y 20.5 25.7 42.2 31.6 31.3 7.80
Zr 322 291 673 441 1191 873
Nb 82.7 108 232 202 297 89.8
Ba 1696 1662 2231 2123 1665 137
La 91.1 107 220 180 200 52.5
Ce 194 238 431 346 358 60.3
Pr 21.8 28.5 47.7 36.4 36.9 4.30
Nd 83.2 110 181 131 121 11.2
Sm 13.1 17.8 26.3 19.2 16.8 1.32
Eu 4.68 6.00 7.37 5.33 4.57 0.38
Gd 8.68 12.0 17.9 13.0 10.9 1.01
Tb 1.21 1.66 2.57 1.86 1.69 0.19
Dy 5.18 7.13 11.38 8.25 7.58 1.07
Ho 0.83 1.16 1.85 1.37 1.32 0.24
Er 2.04 2.72 4.46 3.32 3.37 0.87
Tm 0.24 0.33 0.53 0.40 0.44 0.17
Yb 1.34 1.90 2.99 2.31 2.81 1.54
Lu 0.17 0.23 0.39 0.30 0.42 0.32
Hf 7.92 8.69 17.1 12.0 25.0 18.7
Ta 5.60 8.00 12.2 10.9 11.7 1.33
Pb 10.6 8.70 7.95 8.45 9.42 20.7
Th 7.43 8.75 15.0 8.57 24.3 33.0
U 1.66 1.78 2.85 1.75 11.2 7.57
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Результаты Rb-Sr и Sm-Nd изотопно-геохимических 
исследований

Результаты изучения Rb-Sr и Sm-Nd изотопных 
систем щелочных сиенитов приведены в табл. 7. 
Изотопное отношение (87Sr/86Sr)i в  ловозерских 
миаскитах, варьирующее в пределах 0.7036–0.7037, 
отвечает значениям, полученным ранее для агпаи-
товых сиенитов и вулканитов Хибинского и Ло-
возерского массивов, а также пород Кургинского 
массива (Kramm, Kogarko, 1994; Арзамасцев и др., 
1998а, 1999). В отличие от этого, пуласкиты Хибин-
ского массива характеризуются умеренно-радио-
генными значениями (87Sr/86Sr)i = 0.7037–0.7040. 
Для всех сиенитов наблюдается обратная корре-
ляция величины (87Sr/86Sr)i и концентрации Sr, что 
указывает на ассимиляцию и/или ассимиляцию +  
+ фракционную кристаллизацию (AFC-процесс) 
полевого шпата с примитивным изотопным соста-
вом Sr. Отметим, что для базальтоидов корреляция 
между этими величинами является положительной 
(рис. 7).

Sm-Nd изотопный состав субщелочных сие-
нитов соответствует интервалу значений εNd(Т) от 
+0.7 до +4.1. Наиболее радиогенным изотопным 
составом Nd характеризуются не только миаскиты 
Ловозерского массива, но и ларвикиты и ультра-
базиты Кургинского массива (рис. 8). Базальтоиды 
кровли Ловозерского массива также имеют относи-
тельно высокое положительное значение εNd(Т) = 
= +3.6 – +3.9. Наименее радиогенный изотопный 
состав Nd характерен для пуласкитов Хибинского 
массива: εNd(Т) от –2.7 до +0.5, причем тренд изме-
нения изотопного состава Sr и Nd (рис. 8) указы-
вает на существенную роль корового компонента 
в образовании этих пород.

Модели эволюции расплавов

 Исходя из представлений о связи миаскитов 
Ловозерского массива с  базальтами его кровли, 
а также с ультраосновной серией Кургинского мас-
сива масс-балансовые расчеты для породообразу-
ющих и редкоземельных элементов проведены на 
основе стандартных формул фракционной кри-
сталлизации, сопровождающейся контаминацией 
(AFC). Исходные параметры для расчета (составы 
исходных расплавов, контаминанта, коэффици-
ентов распределения и  фракционирующих фаз) 
приведены в табл. 8 и 9. Для расчета соотношений 
породообразующих элементов применялся метод 
наименьших квадратов (например, Bryan et al., 
1969). Модель фракционной кристаллизации ос-
нована на предположении о том, что реально на-
блюдаемые в исходных недифференцированных 
вулканитах фенокристы являлись главными фрак-
ционирующими фазами.

В качестве характеристик исходного базальто-
вого расплава, дочернего миаскитового деривата 
и  рестита были соответственно приняты анали-
зы образцов наиболее примитивного члена ком-
плементарной ловозерской вулканогенной серии, 
отвечающей по составу анкарамиту, миаскита из 
нижних горизонтов Ловозерского массива и уль-
траосновного кумулата близлежащего Кургинско-
го массива. Критерием точности расчетной модели 
являлась сумма квадратов остатков (Sr2). Получен-
ные расчетные соотношения фракционирующих 
фаз были далее использованы при расчете модели 
фракционирования REE в полученных дериватах 
и оценки соответствия модельных и реальных со-
ставов. Кроме того, для контроля результатов ис-
пользована программа Pele (Boudreau, 1999), пред-
ставляющая собой адаптированный для Windows 
вариант программного пакета термодинамических 
расчетов MELTS (Ghiorso et al., 1994).

Миаскитовый сиенит Ловозерского массива. При-
веденные в табл. 9 и на рис. 9а данные показывают, 
что 23.2% расплава, отвечающего по составу миа-
скиту указанного массива, может быть получено 

Рис. 4. Составы миаскитовых и агпаитовых сиенитов 
на классификационной диаграмме (Na2O + K2O)–
SiO2 (Классификация и  номенклатура …, 1981). 
Поле – составы эссекситов и трахитов дайковой се-
рии Хибинского массива.
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в  результате фракционирования 12.4% оливина, 
43.3% клинопироксена и небольших количеств ам-
фибола, плагиоклаза, ортоклаза, апатита и магне-
тита, причем полученное соотношение фракцио-
нирующих фаз (рестита) в целом отвечает составу 
реальных перидотитовых кумулатов ультраоснов-
ной серии Кургинского массива. Для контроля был 
проведен расчет распределения REE в тех же мине-
ральных фазах с учетом полученных в ходе фракци-
онирования пропорций. Расчет стандартной моде-
ли фракционной кристаллизации с ассимиляцией 

материалом архейсих гнейсов (AFC) для REE по-
казал, что удовлетворительная сходимость расчет-
ных и наблюдаемых в конкретном обр. 107/111 кон-
центраций редких земель может быть получена при 
30–35%-ном фракционировании анкарамитового 
расплава, при минимальной доле ассимилянта, 
что в общем отвечает оценкам по главным элемен-
там (рис. 9а). Таким образом, результаты расчетов 
в совокупности с общими петрохимическими ха-
рактеристиками миаскитовых сиенитов Ловозер-
ского массива, а также вулканитов и интрузивных 
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Рис. 5. Графики распределения малых элементов 
в миаскитовых и агпаитовых сиенитах Хибинского (а),  
Ловозерского (б) и Кургинского массивов (в). Дан-
ные для сравнения на рисунках (а) и (б) из работы 
(Арзамасцев и др., 2001), (в) из работы (Арзамасцев 
и др., 1999). Нормализовано по (McDonough, Sun, 
1995).

0.062

T(1, 2, 4, 5) = 373 ± 5 ìëí ëåò

ÑÊÂÎ = 0.82

206Pb/238U

Têîíê.(1–2) = 377 ± 1 ìëí ëåò 

ÑÊÂÎ = 1.9
âåðîÿòíîñòü = 0.17

207Pb/235U

0.060

0.058

0.056

0.054

0.052
0.38 0.40 0.42 0.44

390

380

370

360

350

340

330

3

21

5
4

0.46

Рис. 6. Диаграмма с конкордией для циркона из ми-
аскита Ловозерского массива, обр. 903/978. Номера 
точек на диаграмме соответствуют порядковым но-
мерам в табл. 6.

0.7042

0.7040

0.7038

0.7036

0.7034

0.7032

0.7030

0.7028
0 1000 2000

Ïóëàñêèò Õèáèíñêîãî ìàññèâà

Ìèàñêèò Ëîâîçåðñêîãî ìàññèâà

Áàçàëüòîèäû
Ëîâîçåðñêîãî
ìàññèâà

Ïîðîäû ìàññèâà Êóðãà

3000 4000

Sr, ã/ò

(87
S
r/

86
S
r)

i

5000 6000 7000 8000

Рис. 7. Диаграмма (87Sr/86Sr)i –Sr для пород Хиби-
но-Ловозерского комплекса. Данные по базальтои-
дам Ловозерского массива и породам Кургинского 
массива из (Арзамасцев и др., 1998а, 1999).



 ВОЗРАСТ И ПРОИСХОЖДЕНИЕ СУБЩЕЛОЧНЫХ МАГМАТИЧЕСКИХ СЕРИЙ  305

ПЕТРОЛОГИЯ том 32 № 3 2024

Та
бл

иц
а 

6.
 Р

ез
ул

ьт
ат

ы
 U

-P
b 

из
от

оп
ны

х 
ис

сл
ед

ов
ан

ий
 ц

ир
ко

на
 и

з 
м

иа
ск

ит
ов

ы
х 

си
ен

ит
ов

 (о
бр

. 9
03

/9
78

)

Н
ом

ер
 

п/
п

Х
ар

ак
те

ри
ст

ик
а 

ци
рк

он
а 

и 
ус

ло
ви

я 
об

ра
бо

тк
и

Pb
, 

м
кг

/г
U

, 
м

кг
/г

И
зо

то
пн

ы
е 

от
но

ш
ен

ия

R
ho

В
оз

ра
ст

, м
лн

 л
ет

20
6 Pb

/
20

4 Pb
20

7 Pb
/

20
6 Pb

a
20

8 Pb
/20

6 Pb
a

20
7 Pb

/
23

5 U
20

6 Pb
/

23
8 U

20
7 Pb

/
23

5 U
20

6 Pb
/

23
8 U

20
7 Pb

/
20

6 Pb

1
>0

.2
 м

м
, 6

 ф
р.

, 
ж

ел
т.

, В
О

, к
ис

л.
об

р.
 =

 2
*U

/P
b*

 =
 0

.3
8

50
6

0.
05

39
 ±

 2
49

.3
92

0 
±

 4
9

0.
44

87
 ±

 1
8

0.
06

04
 ±

 1
0.

55
37

6 
±

 2
37

8 
±

 1
36

7 
±

 8

2
>0

.2
 м

м
, 6

 ф
р.

, 
ж

ел
т.

, В
О

, к
ис

л.
об

р.
 =

 6
*U

/P
b 

=
 0

.3
5

10
6

0.
05

42
 ±

 5
52

.2
57

1 
±

 1
57

0.
45

08
 ±

 5
0

0.
06

03
 ±

 2
0.

44
37

8 
±

 4
37

7 
±

 1
38

0 
±

 2
2

3
>0

.2
 м

м
, 7

 ф
р.

, 
ж

ел
т.

, В
О

, к
ис

л.
об

р.
 =

 3
*U

/P
b 

=
 0

.5
7

13
2

0.
05

52
 ±

 3
32

.3
31

2 
±

 3
2

0.
45

62
 ±

 3
2

0.
05

99
 ±

 2
0.

46
38

2 
±

 3
37

5 
±

 1
42

2 
±

 1
4

4
>0

.2
 м

м
, 1

1 
ф

р.
, 

ж
ел

т.
, В

О
, к

ис
л.

об
р.

 =
 6

*U
/P

b 
=

 0
.3

5
10

8
0.

05
46

 ±
 7

59
.6

96
9 

±
 6

0
0.

40
84

 ±
 5

7
0.

05
42

 ±
 3

0.
47

34
8 

±
 5

34
0 

±
 2

39
6 

±
 2

9

5
>0

.2
 м

м
, 4

 ф
р.

, 
те

м
н.

-ж
ел

т.
, В

О
, 

ки
сл

.о
бр

. =
 5

*U
/P

b 
=

 0
.2

1
52

0.
05

64
 ±

 1
7

98
.8

12
2 

±
 3

95
0.

43
05

   
±

 1
42

0.
05

54
 ±

 7
0.

44
36

4 
±

 1
2

34
8 

±
 4

46
6 

±
 6

6

6
>0

.2
 м

м
, 8

 ф
р.

, 
ж

ел
т.

6.
6

2.
2

77
0.

05
64

 ±
 1

3
93

.3
32

5 
±

 4
39

0.
28

28
 ±

 7
4

0.
03

64
 ±

 3
0.

44
25

3 
±

 6
23

0 
±

 2
46

8 
±

 5
2

П
ри

м
еч

ан
ие

.а И
зо

то
пн

ы
е 

от
но

ш
ен

ия
, с

ко
рр

ек
ти

ро
ва

нн
ы

е 
на

 б
ла

нк
 и

 о
бы

чн
ы

й 
св

ин
ец

; R
ho

 –
 к

оэ
ф

ф
иц

ие
нт

 к
ор

ре
ля

ци
и 

ош
иб

ок
 о

тн
ош

ен
ий

 20
7 Pb

/23
5 U

–
20

6 Pb
/23

8 U
; 

*U
/P

b 
* 

–
 н

ав
ес

ка
 ц

ир
ко

на
 н

е 
оп

ре
де

ля
ла

сь
; В

О
 –

 в
ы

со
ко

те
м

пе
ра

ту
рн

ы
й 

от
ж

иг
 ц

ир
ко

на
; к

ис
л.

об
р.

=
 3

.0
 –

 к
ис

ло
тн

ая
 о

бр
аб

от
ка

 ц
ир

ко
на

 с
 з

ад
ан

но
й 

эк
сп

оз
иц

ие
й 

(ч
ас

ы
). 

В
ел

ич
ин

а 
ош

иб
ки

 (2
σ)

 с
оо

тв
ет

ст
ву

ет
 п

ос
ле

дн
им

 з
на

ча
щ

им
 ц

иф
ра

м
.



ПЕТРОЛОГИЯ том 32 № 3 2024

306 АРЗАМАСЦЕВ и др.

пород Кургинского массива позволяют предпола-
гать существование субщелочной базальтоидной 
серии, формирование которой предшествовало 
внедрению комплексов агпаитовых сиенитов как 
Ловозерского, так и Хибинского массивов.

Пуласкит Хибинского массива. Изотопные ха-
рактеристики пуласкитов свидетельствуют о раз-
ной степени ассимиляции исходными для них 
расплавами материала докембрийского фунда-
мента, поэтому расчет произведен для варианта 
неконтаминированных (вариант 1) и контамини-
рованных (вариант 2) разностей (табл. 9). В рас-
чет баланса масс был включен состав гнейса из 
приконтактовой зоны массива, в качестве роди-
тельского принимался расплав, отвечающий по 
составу анкарамиту, как и  в  варианте для миа-
скитов Ловозерского массива. Расчеты показа-
ли, что в первом варианте 30.3% расплава соста-
ва пуласкита (обр. 642/223) может быть получено 
при фракционировании 12.4% оливина, 37.8% 
клинопироксена, 10.3% амфибола и небольших 
количеств K-Na полевого шпата, магнетита, апа-
тита и титанита. Наиболее удовлетворительный 
результат получен в варианте 2, который учиты-
вает 10% контаминацию родительского расплава 

коровым материалом (табл. 9, вариант 2). Расчет 
изотопной модели AFC показал несколько более 
высокую долю ассимилянта, которая, однако, не 
превышала 15% (рис. 8). Пуласкитовый расплав 
существенно обеднен REE (рис. 9б), в отличие от 
миаскитов Ловозерского массива, что, по-види-
мому, связано с участием в ходе фракционирова-
ния таких минералов-концентраторов REE, как 
апатит и титанит. Опубликованные эксперимен-
тальные данные показывают высокую вариатив-
ность коэффициентов распределения REE в этих 
фазах (Paster et al., 1974; Fujimaki, 1986), причем 
наиболее высокие значения коэффициентов рас-
пределения установлены в трахитах, весьма близ-
ких по составу пуласкитам Хибинского массива 
(Luhr et al., 1984). Исходя из этого, количествен-
ный расчет модели фракционирования на осно-
ве данных о распределении REE представляется 
некорректным. Тем не менее представленные на 
рис. 9б графики указывают на значительную роль 
во фракционировании REE-содержащих фаз, сре-
ди которых преобладали апатит и титанит.

Таблица 7. Sm-Nd и Rb-Sr изотопные данные для щелочных сиенитов и пород, использованные для модель-
ных расчетов

Номер 
образца Массив Sm,

мкг/г
Nd,

мкг/г
147Sm/144Nd

143Nd/144Nd
(±2σ изм.) (143Nd/144Nd)Т ɛNd(Т)

903/978 LVZ 18.80 118.0 0.0963 0.512599 ± 4 0.512361 +4.1
903/1195.5 LVZ 30.6 200.3 0.0924 0.512587 ± 4 0.512359 +4.0
642/145 KHI 5.55 44.5 0.0754 0.512366 ± 4 0.512179 +0.5
642/397 KHI 4.04 32.9 0.0742 0.512372 ± 4 0.512189 +0.7
579/240 KHI 9.34 73.2 0.0770 0.512480 ± 3 0.512290 +2.7
107/155* LVZ 14.64 84.44 0.10493 0.512615 ± 14 0.512354 +4.0
A03-26* KHI 2.58 15.61 0.09979 0.511253 ± 27 0.511011 –22.5

Номер 
образца Массив Rb,

мкг/г
Sr,

мкг/г
87Rb/86Sr

87Sr/86Sr
(±2σ изм.) (87Sr/86Sr)i ɛSr(Т)

903/978 LVZ 135.0 1712 0.228 0.704865 ± 6 0.70367 –5.7
903/1195.5 LVZ 97.6 1911 0.1478 0.704411 ± 5 0.70364 –6.2
642/145 KHI 137.3 1118 0.355 0.705855 ± 4 0.70400 –1.1
642/397 KHI 128.1 380 0.975 0.708947 ± 5 0.70385 –3.1
579/240 KHI 213.7 970 0.637 0.707085 ± 4 0.70375 –4.5
107/155* LVZ 12.54 840 0.04315 0.703302 ± 17 0.70307 –13.9
A03-26* KHI 59.9 470 0.36944 0.715200 ± 5 0.713254 +130.5

Примечание. Все данные пересчитаны на возраст 377 млн лет в соответствии с результатами U-Pb геохронологических 
исследований. Изотопный состав анкарамита (обр. 107/155) – из (Арзамасцев и др., 1998а), гнейса (обр. 03-26) – из 
(Арзамасцев и др., 2011).
*Данные, использованные в модельных расчетах.
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Рис. 8. Диаграмма εNd(Т)–(87Sr/86Sr)Т для субщелочных пород и агпаитовых сиенитов Хибинского, Ловозерского 
и Кургинского массивов. Данные по агпаитовым сиенитам из (Kramm, Kogarko, 1994), по массиву Курга из (Арза-
масцев и др., 1999), по составу анкарамита из (Арзамасцев и др., 1998а), по Ar гнейсу из (Арзамасцев и др., 2011). 
Все данные пересчитаны на возраст 377 млн лет.

Таблица 8. Составы пород и коэффициенты распределения минерал/расплав (D), использованные для модель-
ных расчетов фракционной кристаллизации и ассимиляции

Элементы Анкарамит Гнейс DOl DСpx DAmph DPl DKFsp DAp
1 DAp

2 DMag DTtn

La 70.9 28.1 0.00001 0.031 0.54 0.1477 0.08 5.16 14.5 0.29 46
Ce 169 46.6 0.00002 0.058 0.98 0.0815 0.03 6.34 21.1 0.35 87
Pr 21.7 5.46 0.00005 0.090 1.54 0.048* 0.02 6.45 27.0 0.40 120
Nd 88.2 18.8 0.0001* 0.122 2.10 0.0551 0.01 6.60 32.8 0.45 152
Sm 15.7 3.28 0.0005 0.237 2.99 0.0394 0.01 6.30 46.0 0.55 204
Eu 4.17 0.99 0.001* 0.256 2.88 1.125 0.99 3.77 44.0 0.53 181
Gd 10.9 2.86 0.002* 0.301 3.84 0.031 0.13 6.00 43.9 0.52 210
Tb 1.39 0.42 0.003 0.301 4.80 0.038* 0.13 5.79 39.0 0.50 248
Dy 6.58 2.19 0.01* 0.300 4.30 0.0228 0.12 5.00 34.8 0.45 210
Ho 1.10 0.43 0.01 0.306 3.53 0.035* 0.11 4.50 28.0 0.40 180
Er 2.52 1.28 0.018* 0.313 3.00 0.0202 0.11 4.00 22.7 0.35 150
Tm 0.31 0.16 0.027* 0.317 2.70 0.033* 0.11 4.00 18.0 0.30 125
Yb 1.67 1.13 0.037 0.321 2.29 0.0232 0.11 3.24 15.4 0.26 104
Lu 0.23 0.21 0.05 0.288 2.30 0.0187 0.11 3.40 13.8 0.60 92
Литературный 
источник [1] [2] [3] [4] [5] [6] [7] [8] [9] [5] [10]

Примечание. [1] – обр. 107/111 из вулканитов кровли Ловозерского массива (Арзамасцев и др., 1998а). [2] – обр. S05-22, 
архейский плагиоклазовый гнейс из района северного обрамления Ловозерского массива (Арзамасцев и др., 2011). Ко-
эффициенты распределения из работ: [3] – Beattie, 1994; [4] – Fujimaki et al., 1984; [5] – Luhr et al., 1984; [6] – Bindeman, 
Davis, 2000; [7] – Stix, Gorton, 1990; [8] – Watson, Green, 1981; [9] – Fujimaki, 1986; [10] – Green, Pearson, 1983.
*Коэффициент распределения получен путем интерполяции значений соседних REE.
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ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Пуласкиты Хибино-Ловозерского магматического 
комплекса – продукты контаминированных 

мантийных расплавов?

Присутствие в составе Хибинского и Ловозер-
ского массивов приконтактовых щелочных сиени-
тов (“умптекитов”) допускает вероятность обра-
зования миаскитовой серии как продуктов кон-
таминации агпаитовых расплавов вмещающими 

породами, слагающими архейский фундамент 
рассматриваемой части Кольского полуострова. 
Sr-Nd изотопные данные по сиенитам зон эндо-
контактов Хибинского и Ловозерского массивов 
обнаруживают значительное смещение изотопных 
отношений, показывающее, что зона приконтак-
товых изменений агпаитовых сиенитов в резуль-
тате взаимодействия с гнейсами, может достигать 
нескольких десятков метров (Арзамасцев и др., 
2011). Соответственно, породы эндоконтакта сло-
жены щелочными сиенитами, близкими по соста-
ву к изученным сиенитам центральных зон ука-
занных массивов. Можно допустить, что процес-
сы коровой контаминации проявились не только 
на контактах массивов, но имели место и  в  их 
центральных частях, где фиксируются как остан-
цы пород кровли, так и переработанные породы 
фундамента (Буссен, Сахаров, 1972; Галахов, 1975; 
Шлюкова, 1986). Геофизические данные свиде-
тельствуют о существовании в центральной части 
Хибинского массива гравитационной аномалии, 
которая может указывать на присутствие крупно-
го блока пород рамы, образованного на началь-
ных этапах формирования Хибинской кальдеры 
(Арзамасцев и др., 1998б). Для решения вопроса 
о природе миаскитовых сиенитов были привле-
чены Sr-Nd изотопные данные, которые показа-
ли, что фигуративные точки состава миаскито-
вых сиенитов Ловозерского массива располага-
ются в поле мантийных значений, причем их Sr 
и Nd изотопные характеристики близки таковым 
для пород агпаитовой серии в составе массивов 
(рис. 8). Таким образом, вероятность происхож-
дения миаскитовых сиенитов Ловозерского мас-
сива в результате контаминации ультращелочных 
мантийных расплавов веществом докембрийско-
го фундамента по модели образования прикон-
тактовых умптекитов представляется минималь-
ной. В отличие от миаскитов Ловозерского мас-
сива, пуласкиты центральной зоны Хибинского 
массива обнаруживают признаки взаимодействия 
исходных мантийных расплавов с породами до-
кембрийского основания, причем расчеты пока-
зывают, что доля ассимилянта варьировала в раз-
ных порциях пуласкитового расплава от 7 до 15% 
(рис. 8).

Связь миаскитовых сиенитов с ультращелочными 
(агпаитовыми) сериями Хибино-Ловозерского 

магматического комплекса

Исходя из приведенного материала, вероятны 
следующие варианты связи миаскитовых и агпаи-
товых сиенитов.

(1) Миаскитовые и агпаитовые сиениты могут 
являться закономерными членами единой петроге-
нетической серии, в состав которой входят нефели-
новые сиениты периферической зоны Хибинского 
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Рис. 9. Распределение нормализованных к хондри-
ту содержаний редкоземельных элементов в исход-
ном анкарамитовом расплаве (обр. 107/111 из вул-
каногенной толщи кровли Ловозерского массива) 
и продуктах его фракционной кристаллизации: (а) 
миаскита Ловозерского массива (обр. 903/978) и ве-
роятных комплементарных реститах (перидотит, 
обр. 6/299, 8/211 и пироксенит обр. 6/325, 2/41.5 из 
массива Курга по данным (Арзамасцев и др., 1999); 
(б) пуласкита Хибинского массива (обр. 642/145). 
Пунктиром показаны расчетные концентрации REE 
в процессе фракционной кристаллизации исходного 
расплава. Проценты на графике – доля фракциони-
рованного расплава.
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массива и фойяиты, слагающие его центральную 
зону. Действительно, сходство геохимических ха-
рактеристик пуласкитов Хибинского массива 
и нефелиновых сиенитов его центральной части, 
которое можно видеть на диаграмме (рис. 4а), по-
зволяет полагать, что исходный состав щелочно-
го расплава отвечал среднему составу фойяитов, 
а распредение в нем малых элементов не испыта-
ло значимых изменений в результате ассимиляции 
вещества вмещающих пород. Таким образом, пу-
ласкиты обнаруживают явные признаки гетероген-
ности, обусловленной, с одной стороны, процес-
сом эволюции мантийного агпаитового расплава, 
и с другой – ассимиляцией этим расплавом веще-
ства коры, которое не превышало, как показали 
модельные расчеты, 10%. В Ловозерском массиве 
с миаскитами ассоциированы разнообразные не-
фелиновые сиениты, слагающие дифференциро-
ванный комплекс луявритов-фойяитов-уртитов, 
а также комплекс эвдиалитовых луявритов, однако 
признаки контаминации коровым материалом от-
сутствуют. Отметим, что, как и в ближайшем ана-
логе Ловозерской интрузии, в массиве Илимауссак 
начальная фаза его становления также представле-
на авгитовыми сиенитами, т. е. породами миаски-
товой серии (Marks, Markl, 2015).

Переход от миаскитовых к  агпаитовым се-
риям в массивах Кольской провинции мог быть 
обусловлен сменой минеральных парагенезисов, 
вызванной драматическим изменением окисли-
тельно-восстановительных условий и развивал-
ся по сценарию, предложенному в (Marks et al., 
2011). Показано, что выделение арфведсонита или 
эгирина вместо фаялита или магнетита (ильме-
нита), которое контролируется летучестью кис-
лорода и активностью Na в кристаллизующихся 
расплавах, определяет два основных направления 
эволюции агпаитовых расплавов: высококальци-
евый тренд, пример которого представлен щелоч-
ными породами Кольской провинции, и  тренд 
истощения Ca, который проявляется, например, 
в щелочных породах провинции Гардар, Южная 
Гренландия (Marks et al., 2011). Обе тенденции по-
казывают значительное обогащение Na во время 
магматической эволюции. В Кольской провин-
ции этот тренд, по-видимому, реализован в Кур-
гинской интрузии, где в полном объеме представ-
лена ларвикит-лардалит-сиенитовая серия. Если 
высококальциевые агпаитовые сиениты были об-
разованы из нефелинитовых исходных расплавов, 
в которых не кристаллизовалось большое количе-
ство плагиоклаза, то Са-деплетированные сие-
ниты могли возникнуть в результате обширного 
фракционирования плагиоклаза из исходных ще-
лочно-базальтовых расплавов. Различия в услови-
ях кристаллизации определяют и минералогиче-
ские различия внутри этих групп пород и связаны 
с  кристаллизацией минералов-концентраторов 

HFSE: большинство сиенитовых пород, извест-
ных как миаскиты/пуласкиты, содержат циркон, 
титанит или ильменит в качестве минералов, бо-
гатых HFSE, тогда как в агпаитовых сиенитах вы-
сокозарядные элементы формируют собствен-
ные Ti и Zr минеральные фазы – эвдиалит, ка-
таплеит, эльпидит, энигматит, астрофиллит и др. 
(Marks et al., 2011).

(2) Присутствие циркона в качестве постоян-
ной акцессорной фазы миаскитовых сиенитов 
Ловозерского массива, пониженный (<1.0) коэф-
фициент агпаитности миаскитов этого массива 
и пуласкитов Хибинского массива, отсутствие ха-
рактерной для агпаитовых сиенитов ассоциации 
титано- и цирконосиликатов (эвдиалит, катапле-
ит, энигматит и др.), а также содалита, позволяет 
отнести эти породы к автономной магматической 
серии, которая, наряду с базальтоидными вулка-
нитами Ловозерского массива и ларвикит-ларда-
литовой серией Кургинского массива, предше-
ствовала формированию комплексов агпаитовых 
сиенитов и непосредственно с ними не связана. 
Следует отметить, что в поле мантийных значе-
ний располагаются как составы вулканитов ло-
возерской свиты, так и ларвикит-лардалитовой 
серии Кургинского массива, породы которой 
демонстрируют признаки геохимического сход-
ства с  миаскитовыми сиенитами Ловозерского 
массива (рис.  4в). Дополнительным критерием 
связи миаскитовых сиенитов с  породами Кур-
гинского массива являются обнаруженные нами 
гравитационные аномалии в  северо-восточной 
части Ловозерского массива, свидетельствующие 
о единой области их подводящих каналов (Арза-
масцев и др., 1998). Оценивая приведенные ар-
гументы, мы полагаем, что наиболее вероятным 
представляется непосредственная генетическая 
связь агпаитовых и  субщелочных пород, пред-
ставленных как полным рядом плутонических 
дифференциатов, так и вулканитами, сохранив-
шимися в виде останцов кровли массива. Можно 
также предположить, что к  субщелочной серии 
относятся и  многочисленные дайки эссекситов 
и трахитов, относящиеся к заключительной фазе 
становления Хибинского массива и обнаружива-
ющие черты сходства с миаскитами и пуласкита-
ми (рис. 3).

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Изучение субщелочных пород, присутствую-
щих в Хибинском, Ловозерском и близлежащем 
Кургинском массивах позволило выделить маг-
матическую серию, объединяющую пуласкиты 
Хибинского, миаскитовые сиениты из нижних 
горизонтов Ловозерского, вулканиты, сохранив-
шиеся в виде останцов кровли, а также плутониче-
скую серию ультрабазитов-ларвикитов-лардалитов 



 ВОЗРАСТ И ПРОИСХОЖДЕНИЕ СУБЩЕЛОЧНЫХ МАГМАТИЧЕСКИХ СЕРИЙ  311

ПЕТРОЛОГИЯ том 32 № 3 2024

Кургинского массивов. В отличие от агпаитовых 
сиенитов, слагающих основной объем Хибин-
ского и Ловозерского массивов, данные породы 
характеризуются пониженным коэффициентом 
агпаитности, отсутствием типичных минералов 
ультращелочных пород (эвдиалит, энигматит и др.) 
и присутствием циркона. Морфологические осо-
бенности и  химический состав свидетельствуют 
о его магматическом происхождении, что позво-
ляет оценить время кристаллизации миаскитовых 
сиенитов Ловозерского массива в 373 ± 5 млн лет.

Анализ изотопно-геохимических характеристик 
пород субщелочной серии свидетельствует о ман-
тийном происхождении миаскитов Ловозерского 
массива, отсутствии в  них значимых признаков 
коровой контаминации и их образовании в ходе 
эволюции анкарамитового расплава, в ходе кото-
рой произошло формирование ультрабазитовых 
кумулатов Кургинской интрузии. Формирование 
пуласкитов Хибинского массива, происходившее 
по аналогичному сценарию, было осложнено ас-
симиляцией корового материала, доля которого, 
согласно модельным расчетам, могла составлять от 
8 до 15%.

Наиболее вероятным фактором, определившим 
генетическую связь субщелочных и  агпаитовых 
пород в составе Хибино-Ловозерского комплекса, 
по-видимому, являлись окислительно-восстано-
вительные условия и активность Na в кристалли-
зующихся расплавах, что определило два основных 
направления эволюции исходных мантийных рас-
плавов. Если высококальциевый тренд представ-
лен агпаитовой серией Кольской провинции, то 
Са-деплетированные сиениты могли возникнуть 
в результате обширного фракционирования пла-
гиоклаза из исходных щелочнобазальтовых распла-
вов. В Кольской провинции этот тренд, по-види-
мому, реализован в Кургинской массиве, в котором 
в  полном объеме представлена ларвикит-ларда-
лит-сиенитовая серия.
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Age and Origin of Subalkaline Magmatic Series  
of the Khibiny-Lovozero Complex

A. A. Arzamastsev1, A. A. Ivanova1, E. B. Salnikova1, A. B. Kotov1, V. P. Kovach1, 
M. V. Stifeeva1, N. Yu. Zagornaya1, Yu. V. Plotkina1 and E. V. Tolmacheva1

1Institute of Precambrian Geology and Geochronology RAS, St. Petersburg, Russia

Results of the study of miaskite syenites of the Lovozersky massif, pulaskites of the Khibiny massif and 
rocks of the larvikite-lardalite series of the Khibiny massif, as well as subalkaline volcanics preserved as 
remnants in their roof are presented. The studied rocks are characterized by a low agpaitic coefficient 
<1, by the absence of typical minerals of ultra-alkaline rocks (eudialyte, enigmatite, etc.) as well as 
by the presence of zircon. The morphological features and chemical composition of zircon from the 
Lovozero massif miaskite syenite indicate magmatic origin of the massif, allowing to determine the age 
of crystallization of miaskites at 373 ± 5 Ма. The isotope-geochemical characteristics of the rocks of 
the subalkaline series indicate the mantle origin of the Lovozero massif miaskites, the absence of signs 
of crustal contamination in them and their formation during the evolution of the ankaramite melt. 
The formation of the pulaskites of the Khibiny massif, which occurred according to a similar scenario, 
was complicated by the assimilation of crustal material, proportion of which, according to the model 
calculations, did not exceeded ten percent.

Keywords: miaskites, syenites, pulaskites, agpaitic syenites, alkaline rocks, Khibiny massif, Lovozero mas-
sif, Kola Peninsula, U-Pb ID-TIMS
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Представлены результаты изучения геохимии, минерально-фазовых ассоциаций пород массива 
онгонитов Ары-Булак, составов главных, второстепенных и акцессорных минералов (кварца, 
полевых шпатов, топаза, циннвальдита, прозопита, редких алюмофторидов Ca, вольфрамоик-
сиолита, колумбита, циркона, касситерита, флюоцерита), фторидно-кальциевой фазы и образо-
ванного из нее флюорита. Породообразующими минералами порфировых онгонитов являются 
кварц, альбит и санидин, второстепенными – топаз и циннвальдит. Матрикс онгонитов сложен 
кварц-санидин-альбитовым агрегатом с игольчатыми кристаллами топаза микронных размеров. 
В порфировых породах переходного типа и в эндоконтактовой афировой зоне интерстиции между 
минералами матрикса заполняет фторидно-кальциевая фаза, образованная из F-Ca (флюори-
тового, стехиометрического) расплава. Фторидно-силикатная жидкостная несмесимость в оно-
гонитовой магме и флюидно-магматические процессы привели к перераспределению REE, Y, 
многих примесных элементов между расплавами, флюидами, минералами и контрастной смене 
минерально-фазовых ассоциаций в породах массива. С этим связано появление тетрад-эффектов 
M-типа (T1 La–Nd, T4 Er–Lu) и W-типа (T3 Gd–Ho) в нормированных к хондриту REE спектрах пород. 
Дегазация магматических флюидов через эндоконтактовую афировую зону массива сопровожда-
лась кристаллизацией Sr-содержащего прозопита и водосодержащих кальциевых алюмофторидов. 
Афировые породы по сравнению с онгонитами и прорфировыми породами переходного типа обо-
гащены водой, Sr, Ba, Rb, Sn, W, Ta, Be, Zr, Hf, Sb, As, Sc, но содержат меньше Li, Pb, Zn, Y и REE. 
В процессе воздействия магматических флюидов на обогащенные Ca и F породы, особенно эндо-
контактовой зоны, альбит частично либо полностью замещался F-Ca фазой и каолинитом, а F-Ca 
фаза перекристаллизовалась в агрегаты микрозернистого флюорита стехиометрического состава 
без примесных элементов. Также кристаллизовалась Rb-Cs слюда в кайме на лейстах циннваль-
дита, максимально обогащенные рубидием области которой при соотношении катионов Rb > K > 
Cs могут быть новым минералом. Геохимия пород, особенности слагающих их минерально-фазо-
вых ассоциаций, эволюция составов минералов и F-Ca фазы являются следствием формирования 
массива Ары-Булак из онгонитовой магмы в ходе флюидно-магматического процесса, ослож-
ненного фторидно-силикатной жидкостной несмесимостью с участием флюоритового и других 
фторидных расплавов, а также магматических флюидов P-Q и первого типов.

Ключевые слова: массив онгонитов Ары-Булак, фторидно-кальциевая (F-Ca) фаза, флюоритовый рас-
плав, фторидно-силикатная жидкостная несмесимость, магматические флюиды P-Q и первого типов, 
геохимия пород, минерально-фазовые ассоциации
DOI: 10.31857/S0869590324030032 EDN: DAWIWK

ВВЕДЕНИЕ

Массив Ары-Булак является модельным объ-
ектом для изучения минералогии, геохимии, изо-
топии, условий и процессов формирования обо-
гащенных фтором гранитоидных пород – онгони-
тов, которые по (Коваленко и др., 1975; Коваленко, 

Коваленко, 1976) являются субэффузивными ана-
логами редкометалльных Li-F гранитов. Массив 
был открыт в 1975 г. и в дальнейшем неоднократно 
изучался (Антипин и др., 1980, 2009; Трошин и др., 
1983; Костицын и др., 1995; Кузнецов и др., 2004; 
Наумов и др., 1990; Перетяжко и др., 2007а, 2007б, 
2011; Перетяжко, Савина, 2010а, 2010б, 2010в; Agangi 
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et al., 2014; Дмитриева и др., 2021; Алферьева и др., 
2022). Минеральный и  валовый составы, геохи-
мические особенности и экспериментальные дан-
ные по условиям образования онгонитов массива 
Ары-Булак описаны в монографии (Коваленко, Ко-
валенко, 1976) и публикациях (Антипин и др., 2009; 
Перетяжко, Савина, 2010а, 2010б, 2011). Здесь были 
впервые обнаружены экстремально обогащенные 
F и Ca породы, которые формировались в резуль-
тате совместной кристаллизации несмесимых рас-
плавов – онгонитового и фторидно-кальциевого 
(F-Ca), близкого по составу к  флюориту (Пере-
тяжко и др., 2007а). При исследовании расплавных 
включений в кварце и топазе были получены до-
казательства гетерогенного состояния онгонито-
вой магмы, в которой сосуществовали фторидные 
(F-Ca, алюмофторидные) и силикатный несмеси-
мые расплавы, в том числе аномально обогащен-
ные Cs и As (Перетяжко и др., 2007б; Перетяжко, 
Савина, 2010а; Дмитриева и др., 2021). В минералах 
детально изучались сингенетичные включения си-
ликатных и фторидных расплавов, первичные флю-
идные включения с водными растворами P-Q типа, 
свой ства которых использовались для оценок P-T 
параметров образования массива в субэффузив-
ных условиях (Перетяжко, 2009). Также предпо-
лагалось, что появление значительных тетрад-эф-
фектов в нормированных к хондриту спектрах REE 
пород связано с фторидно-силикатной жидкостной 
несмесимостью расплавов и флюидов в онгонито-
вой магме (Перетяжко, Савина, 2010б). Кроме того, 
получены оценки длительности формировании по-
род массива Ары-Булак (Перетяжко, Савина, 2010а) 
и по Rb-Sr изотопной системе определен их возраст 
с минимальной ошибкой – 141.6 ± 0.5 млн лет (Пе-
ретяжко и др., 2011).

Ранее не проводился комплексный анализ 
связей между геологическим строением массива 
Ары-Булак, процессами образования, геохимией 
и детальной минералогией слагающих его пород. 
В работах (Перетяжко, Савина, 2007а, 2010б; Пере-
тяжко и др., 2011) были представлены валовые ана-
лизы 12 образцов пород массива на главные и при-
месные элементы, но не описаны составы многих 
слагающих их минералов. В настоящей работе при-
водится уточненная геологическая карта массива 
Ары-Булак, анализируются более полные данные 
по валовой геохимии пород, приводятся составы 
главных, второстепенных и акцессорных минера-
лов. Обсуждаются генетические связи между мине-
рально-фазовыми ассоциациями, геохимическими 
особенностями и процессами формирования мас-
сива по флюидно-магматической модели.

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЙ

Выполнено петрографическое описание 
шлифов всех разновидностей пород массива. 

Аналитические работы проводили в ЦКП “Изо-
топно-геохимических исследований” ИГХ СО РАН 
(г. Иркутск). Концентрации в породах SiO2, TiO2, 
Al2O3, FeO, Fe2O3, MnO, MgO, CaO, K2O, Na2O, 
Li2O, Rb2O, Cs2O, P2O5, B2O3, F, CO2 и H2O опре-
деляли комплексом физико-химических методов 
из растворов, полученных после кислотного раз-
ложения валовых проб. Содержания примесных 
элементов получили методом масс-спектроме-
трии с ионизацией в индуктивно связанной плаз-
ме (ICP-MS) на масс-спектрометрах NexION 300D 
(Agilent Technologies Inc), VG PlasmaQuard PQ 2+ 
и  Element  II. Для этого растертые пробы пород 
сплавляли с метаборатом лития в стеклоуглерод-
ных и/или платиновых тиглях перед кислотным 
разложением. Во всех валовых пробах пород мето-
дом количественного спектрального анализа изме-
ряли также концентрации W, B, Cu, Zn, Ge, Mo, 
Sn, Tl и Pb. Качество аналитических результатов 
в нескольких партиях анализов разных типов по-
род контролировали по стандартам: JG-2 (гранит), 
JG-3 (гранодиорит), SG-1A (щелочной гранит). 
Методики анализов и данные по стандартным об-
разцам представлены на сайте ЦКП “Изотопно-ге-
охимических исследований” ИГХ СО РАН (http://
www.igc.irk.ru/ru/uslugi/eksperimentalnye-obraztsy).

Составы минералов и фаз определяли методом 
сканирующей электронной микроскопии и энер-
годисперсионной спектрометрии (СЭМ ЭДС) на 
электронном микроскопе Tescan Mira 3 LMH с си-
стемой микроанализа AZteclive Advanced ULTIM 
MAX 40 (Oxford Instruments Analytical Ltd) при 
ускоряющем напряжении 20 кВ, времени нако-
пления 30 с в режиме сканирования полированных 
срезов образцов на площади до 10 мкм2. Качество 
анализов контролировали на эталонных образцах 
минералов и синтетических соединений из стан-
дартных наборов для микроанализа (6316 и 7682 
Micro-Analysis Consultants Ltd). Предел обнаруже-
ния оксидов был 0.2–0.3 мас. % при средней слу-
чайной погрешности в зависимости от их содержа-
ний (мас. %): > 10 ± 0.9 отн. %, 1–10 ± 3.0 отн. % 
и 0.3–1 ± ± 13 отн. % (Лаврентьев и др., 2015). Кри-
сталлохимические формулы минералов рассчиты-
вали в программе CRYSTAL (Перетяжко, 1996).

ГЕОЛОГИЧЕСКИЙ ОЧЕРК

Массив Ары-Булак расположен на юго-востоке 
Забайкальского края в 25 км к западу от пос. Шер-
ловая Гора. Позднемезозойские субвулканические 
тела редкометалльных гранитоидных пород, в том 
числе онгонитов, Шерловогорского рудного рай-
она представлены штокообразными массивами, 
дайками или частично эродированными апикаль-
ными выступами небольших интрузий (Сыри-
цо и др., 2012; Андреева и др., 2020). Первая гео-
логическая карта-схема массива была составлена 
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Рис. 1. Геологические карты-схемы массива Ары-Булак по литературным данным.
(а) Схема Б. А. Гайворонского, опубликована в (Коваленко, Коваленко, 1976). 1 – осадочные и вулканогенные 
породы усть-борзинской свиты, 2 – базальтоиды, 3 – афировые эндоконтактовые онгониты, 4 – порфировые 
онгониты.
(б) Вертикальный разрез массива, по (Трошин и др., 1983). 1 – метаэффузивы, 2 – андезиты, андезито-базальты, 
3 – онгониты, 4 – четвертичные отложения, 5 – скважины.
(в) Карта, по (Антипин и др., 2009). 1 – четвертичные отложения, 2 – порфировые онгониты, 3 – “раскристал-
лизованные онгониты, с Ca-F стеклом”, 4 – афировые онгониты, мелкозернистые и стекловатые, 5 – базальты, 
андезито-базальты, 6 – известняки, 7 – сланцы. Отметим, что в породах массива Ары-Булак, по нашим данным, 
не содержится силикатного или  какого-либо фторидного стекла.
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в 1974 г. геологом Б. А. Гайворонским и опублико-
вана в монографии (Коваленко, Коваленко, 1976). 
На ней базальтоиды и осадочно-вулканогенные по-
роды усть-борзинской свиты контактируют с зоной 
афировых онгонитов, которые сменяются порфи-
ровыми онгонитами в центральной части массива 
(рис. 1а). В работе (Трошин и др., 1983) приведен 
схематичный вертикальный разрез, составленный 
по буровым скважинам, на котором массив не име-
ет афировой зоны и на восточном крутом фланге 
находится в контакте с андезитами и андезито-ба-
зальтами, а на западном более пологом – преиму-
щественно с метаэффузивами (рис. 1б). На карте, 
представленной в (Антипин и др., 2009), вскрытая 
поверхность пород имеет эллипсовидную форму, 
а  на юго-западном фланге афировые мелкозер-
нистые и стекловатые онгониты сменяются зоной 
так называемых “раскристаллизованных онгони-
тов с Ca-F стеклом” и далее к центру – порфиро-
выми онгонитами (рис. 1в). На этой карте массив 
контактирует только со сланцами и известняка-
ми. Согласно объяснительной записке к государ-
ственной геологической карте (Государственная …, 
2019), в плане форма массива изометричная, не-
сколько вытянутая в субширотном направлении, 
а контакты с вмещающими девонскими породами 
интрузивные.

Мы провели картирование массива по несколь-
ким разрезам с GPS привязками точек отбора об-
разцов, выходов скважин и коренных обнажений 
всех разновидностей пород. В результате построи-
ли карту, учитывающую типизацию пород массива, 
данные бурения и геофизики (электроразведки) по 
разрезам скважин (рис. 2). Бурение проводилось 
по субширотному (АБ) и  субмеридиональному 
(ВГ) разрезам на глубину от 37 до 71 м. Наиболее 
глубокая скв. 9 не вышла из порфировых онгони-
тов до горизонта 171 м. Согласно нашей карте, ко-
торая существенно отличается от опубликованных 
ранее (рис. 1), массив имеет грибообразную форму 
(возможно, лакколита) c максимальным размером 
под четвертичными отложениями в горизонталь-
ной проекции 700 × 1500 м и углами наклона 35°–
12° относительно андезито-базальтов, базальтов 
(J3) и девонских (D1–2) метаморфизованных слан-
цев усть-борзинской свиты. По буровым разрезам 
порфировые онгониты контактируют со сланца-
ми, базальтами и андезито-базальтами (скв. 4, 11). 
Вблизи массива на западном фланге находятся ба-
зальты, андезито-базальты и сланцы (скв. 12), а на 
южном – сланцы (скв. 14). В плане породы масси-
ва образуют субмеридионально ориентированный 
эллипс размером 500 × 800 м. На юго-западном 
фланге вмещающие породы контактируют с афи-
ровыми породами эндоконтактовой зоны шириной 
50–100 м, которые в интервале нескольких десят-
ков метров постепенно сменяются порфировыми 
онгонитами. На эродированной поверхности все 

контакты с вмещающими породами скрыты чет-
вертичными отложениями (суглинком, глиной 
и  песком). В афировых породах (иногда, флюи-
дальных) редко находятся остроугольные ксеноли-
ты сланцев. В других породах массива не встреча-
лись ксенолиты вулканических и осадочных пород.

ТИПИЗАЦИЯ ПОРОД

По валовому составу, петрографическим осо-
бенностям и СЭМ ЭДС данным выделяется три 
разновидности пород: порфировые, афировые 
и переходного типа. Порфировые онгониты пре-
обладают в объеме массива (рис. 2). Это светло-се-
рые породы с массивной текстурой и порфировой 
структурой, содержащие 20–30 об. % вкраплен-
ников дымчатого кварца, санидина, альбита раз-
мером 1–6 мм, а также идиоморфные крупные до 
2 мм по удлинению кристаллы прозрачного топа-
за и лейсты зеленовато-бурой слюды (рис. 3a, 3г). 
Матрикс онгонитов слагает кварц-санидин-аль-
битовый агрегат, в котором находятся многочис-
ленные тонкоигольчатые кристаллы топаза. В ва-
ловом составе порфировых онгонитов содержится 
<0.5 мас. % CaO и 1–1.5 мас. % F. На юго-запад-
ном фланге, реже в центральной части, и на се-
веро-восточном фланге массива встречаются не-
большие участки породы размером 1–2  м, по 
внешнему облику практически неотличимые от 
порфировых онгонитов (рис. 3б, 3д), но имеющие 
необычно высокие концентрации CaO до 13 мас. % 
и F до 9 мас. %. Ранее было установлено (Пере-
тяжко, Савина, 2010а), что аномалии Ca и F связа-
ны с большим количеством фторидно-кальциевой 
(F-Ca) фазы в матриксе таких порфировых пород, 
которые мы относим к переходному типу. По дан-
ным порошковой дифрактометрии F-Ca фаза со-
стоит из агрегата микрозерен флюорита размером 
200–800Å (Перетяжко и др., 2007а). Для афировых 
пород эндоконтактовой зоны характерны макси-
мальные концентрации CaO до 22 мас. % и F до 
19 мас. %. В них находится <5 об. % порфировых 
вкрапленников кварца и санидина размером 0.5–
2 мм, а матрикс содержит кварц, санидин, иголь-
чатый топаз, прозопит, F-Ca фазу и другие акцес-
сорные минералы (рис. 3в, 3е).

ГЕОХИМИЧЕСКАЯ  
ХАРАКТЕРИСТИКА ПОРОД

Валовый состав определен для 116 образцов, из 
которых 64 представляют порфировый онгонит, 
24 – породы переходного типа и 28 – афировые по-
роды. Средние составы, стандартные отклонения, 
минимальные и максимальные концентрации ком-
понентов приводятся в табл. 1.

По (Коваленко и  др., 1975; Коваленко, Ко-
валенко, 1976), все породы массива Ары-Булак 
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называются онгонитами. В  этой связи отметим, 
что петротипом онгонита считается топазсодер-
жащая дайковая лейкократовая порода из района 
Онгон-Хайерхан в Монголии, для которой харак-
терно преобладание Na2O (5.5–5.1 мас. %) над K2O 
(3.2–3.4 мас. %). Ранее обогащенные калием cуб-
вулканические редкометалльные гранитоидные по-
роды предлагалось относить к эльванам (Дергачев, 

1992). Этому критерию соответствуют все поро-
ды массива, в которых содержание K2O достигает 
5–5.5 мас. % (рис. 4а). Мы не придерживаемся та-
кой формальной типизации и вслед за В.И. Кова-
ленко называем онгонитом преобладающую пор-
фировую породу массива Ары-Булак. Аномально 
обогащенные Ca и F порфировые и афировые по-
роды массива, содержащие большое количество 
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Рис. 2. Геологическая карта массива Ары-Булак. Построена с учетом данных буровых и геофизических работ, про-
водившихся геологическими партиями – Чесучейской в 1964–1965 гг. и Леонтьевской в 1967–1969 гг. (материалы 
предоставлены геологом Б.А. Гайворонским).
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F-Ca фазы, имеют специфические минералого-ге-
охимические характеристики и должны относить-
ся к необычному типу Li-F гранитоидных пород, 
образованных в результате совместной кристалли-
зации F-Ca (флюоритового, стехиометрического) 
и силикатного онгонитового несмесимых распла-
вов (Перетяжко и др., 2007а; Перетяжко, Савина, 
2010а).

Наблюдаются линейные зависимости меж-
ду концентрациями CaO, F и SiO2 для пород мас-
сива (рис. 4б–4г). В пересчете на флюорит пор-
фировые породы переходного типа содержат 
15–18 мас. % CaF2, а афировые – 25–28 мас. % CaF2 
(рис. 4б). Отклонения точек состава от линейной 
зависимости по этим компонентам связаны с при-
месью топаза во всех породах, а также прозопита 
и  кальциевых алюмофторидов в  афировых раз-
новидностях. По соотношению индексов A/CNK 
и A/NK все порфировые онгониты соответствуют 
плюмазитовым породам (рис. 5а). Количество K2O 
и Al2O3 во всех породах находится примерно на од-
ном уровне, а концентрации Na2O и (FeO + Fe2O3) 

уменьшаются в порфировых переходных, и особен-
но в афировых разновидностях (рис. 5б–5д). Поро-
ды афировой зоны и часть образцов пород переход-
ного типа содержат на 2–3 мас. % больше воды по 
сравнению с порфировыми онгонитами (рис. 5е). 
Минимальное количество MgO (<0.07 мас. %) ха-
рактерно для онгонитов, а переходные и афиро-
вые породы содержат 0.1–0.4 мас. % (в единичных 
пробах, до 0.8 мас. %) этого компонента. Во всех 
породах обнаружены примеси (мас. %): TiO2 < 0.3, 
MnO < 0.06 и CO2 < 0.8. Повышенные концентра-
ции CO2 (1–2 мас. %, рис. 5з) определены только 
в нескольких образцах порфировых пород, имею-
щих небольшую примесь вторичного кальцита.

Концентрации примесных элементов, в  том 
числе REE и Y, определены для 63 образцов пород: 
33 онгонитов, 20 порфировых переходных и 13 афи-
ровых. Средние, стандартные отклонения, мини-
мальные и максимальные значения концентраций 
элементов представлены в табл. 2 и 3. На рис. 6–8 
для пород показаны вариации содержаний Li, Rb, 
Cs, Ba, Sr, Zr, Ta, Nb, W, Sn, Zn, Pb в зависимости 

Рис. 3. Породы массива: (а) – порфировый онгонит с кристаллами дымчатого кварца, топаза и санидина, обр. 
АРБ-28; (б) – порфировая порода переходного типа, обр. АРБ-26. (в) – афировая порода, обр. АРБ-19; (г–е) – ми-
кроструктурные особенности в шлифах (поляризаторы полускрещены): (г) – порфировый онгонит, обр. АРБ-34; 
(д) – порфировая порода переходного типа, обр. АРБ-190; (е) – афировая порода, обр. АРБ-184. Длина масштаб-
ного отрезка на (а–в) – 10 мм, на (г–е) – 1 мм. Qz – кварц, Tpz – топаз, Ab – альбит, Sa – санидин, Psp – прозопит, 
F-Ca – фторидно-кальциевая фаза.
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от SiO2, мультиэлементные нормированные к при-
митивной мантии распределения и нормирован-
ные к хондриту спектры REE.

Геохимические характеристики порфировых 
онгонитов соответствуют типу редкометалльных 
плюмазитовых гранитов, по (Таусон, 1977). Все 
разновидности пород массива Ары-Булак име-
ют высокие концентрации Li, Rb и  Cs. Порфи-
ровые онгониты наиболее обогащены Li, Pb, Ga 
и Zn. Породы переходного типа характеризуются 
значительными вариациями концентраций при-
месных элементов, но только среди них встреча-
ются разновидности, максимально обогащенные 
REE, Y, и U. При уменьшении кремнекислотности 
в ряду от порфировых онгонитов к афировым по-
родам наиболее закономерно увеличиваются кон-
центрации Sr, Ba, Sn, Rb, W, Ta, Zr, Hf, Sc, Be, Ge 
и снижаются – Li, Pb, Zn, а такие элементы как B, 
Nb, Cu, Th, Tl и Ni имеют большую дисперсию со-
держаний (рис. 6, табл. 2).

Онгониты и порфировые породы переходного 
типа характеризуются близкими по форме нор-
мированными мультиэлементными распределе-
ниями с хорошо выраженными минимумами Co, 
V, Cu, Ge, Mo, Li, Be, Ba, La, Eu, Ti, Y и мак-
симумами Ga, Tl, Cs, Rb, U, Ta, Pb, Hf (рис. 7). 
Афировые породы по сравнению с онгонитами 
и  прорфировыми породами переходного типа 
обогащены Sr, Ba, Sn, As, Sb, W, Ta, Zr, Hf, Be, 
Sc, Ge, но содержат меньше Li, Pb, Zn, Y и сум-
мы REE.

Анализ распределений REE и тетрад-эффек-
тов в нормированных к хондриту REE спектрах 
пород массива Ары-Булак обсуждался ранее по 
ограниченной выборке данных (Перетяжко, Са-
вина, 2010б). В этой работе мы анализируем спек-
тры REE в породах всех типов для большого ко-
личества проб (табл. 3). Породы массива имеют 
низкую сумму REE (в среднем, SREE < 48 ppm) 
и Y < 5.2 ppm. Максимальные средние значения 

Таблица 1. Средние валовые составы пород, мас. %

Компо-
ненты

Порфировые онгониты (64) Переходный тип (37) Афировые породы (28)

сред-
нее

ст. 
отк. мин. макс. сред-

нее
ст. 

отк. мин. макс. сред-
нее

ст. 
отк. мин. макс.

SiO2 71.99 1.45 67.83 76.13 65.01 3.91 59.03 74.83 53.62 5.40 42.11 65.48
TiO2 0.05 0.05 0.02 0.33 0.08 0.11 0.01 0.57 0.07 0.11 0.02 0.54
Al2O3 15.90 0.71 13.58 17.83 15.54 1.83 12.28 18.36 15.85 1.22 12.97 18.56
Fe2O3 0.43 0.18 0.10 0.98 0.43 0.26 0.10 1.31 0.30 0.15 0.03 0.82
FeO 0.32 0.18 0.07 1.00 0.34 0.17 0.10 0.68 0.28 0.26 0.10 0.58
MnO 0.04 0.01 0.03 0.08 0.04 0.01 0.03 0.09 0.03 0.00 0.03 0.05
MgO 0.07 0.14 0.03 0.79 0.21 0.26 0.03 1.28 0.22 0.11 0.07 0.50
CaO 0.62 0.58 0.05 2.18 5.88 3.40 1.40 13.03 14.41 4.12 3.79 21.97
Na2O 3.64 0.58 0.95 4.27 2.48 1.13 0.61 4.05 0.79 0.28 0.34 1.24
K2O 4.47 0.28 3.68 5.35 4.40 0.50 3.46 5.45 4.25 0.75 2.80 5.50
Li2O 0.10 0.01 0.05 0.14 0.09 0.13 0.02 0.86 0.03 0.02 0.02 0.11
Rb2O 0.22 0.04 0.16 0.39 0.26 0.10 0.15 0.44 0.33 0.06 0.21 0.42
Cs2O 0.02 0.02 0.00 0.19 0.01 0.01 0.00 0.06 0.02 0.03 0.00 0.16
P2O5 0.03 0.01 0.02 0.07 0.03 0.02 0.02 0.07 0.05 0.03 0.02 0.14
B2O3 0.02 0.00 0.02 0.02 0.03 0.02 0.02 0.08 0.03 0.01 0.02 0.05
F 1.46 0.50 0.97 3.50 5.41 2.14 1.25 9.00 12.41 3.16 5.30 18.75
S 0.03 0.04 0.02 0.20 0.02 0.00 0.02 0.02 0.02 0.00 0.02 0.02
CO2 0.34 0.32 0.02 1.92 0.38 0.28 0.05 1.50 0.31 0.23 0.06 0.86
H2O 0.95 0.43 0.43 2.91 1.76 0.86 0.74 3.80 2.39 0.88 0.34 4.11
S(–O=F2) 100.07 0.35 99.37 101.52 99.83 0.47 97.62 100.55 99.87 0.34 98.77 100.43
A/CNK 1.34 0.12 1.02 1.59 0.91 0.40 0.40 1.85 0.53 0.19 0.29 1.26
A/NK 1.48 0.15 1.30 2.27 1.84 0.51 1.29 2.81 2.81 0.73 1.99 4.43

Примечание. В скобках указано количество анализов, по которым получены средние значения, стандартные отклоне-
ния, минимальные и максимальные концентрации компонентов. Сумма – с поправкой на фтор. A/CNK = Al2O3/(CaO + 
+ Na2O + K2O), A/NK = Al2O3/(Na2O + K2O), оксиды – мол. кол-ва.
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SREE (86 ppm) и Y (13 ppm) характерны для по-
род переходного типа, а  минимальные  – для 
афировых пород (9.1 и 0.3 соответственно). Все 
породы обогащены LREE относительно HREE. 
В спектрах REE наблюдается более крутой на-
клон LREE относительно HREE и отрицатель-
ная аномалия европия. Значения (La/Yb)n и Y/
Ho в среднем повышаются от 1.8 и 10 для онго-
нитов, 2.3 и 13 для порфировых переходных, до 
2.4 и 16 для афировых пород. Отрицательная ано-
малия Eu наблюдается в онгонитах, переходных 
порфировых и менее выраженная – в афировых 
породах (значение Eu/Eu* повышается от 0.08, 
0.14 до 0.53).

Для нормированных спектров REE характерны 
тетрад-эффекты в первой (T1 La–Nd, M-тип), тре-
тьей (T3 Gd–Ho, M-тип и W-тип) и четвертой (T4 Er–Lu, 
M-тип) тетрадах (рис. 8). Во всех породах наибо-
лее сильно выражены выпуклые тетрад-эффекты 

M-типа в первой и четвертой тетрадах при макси-
мальных средних значениях T1 = 1.75 и T4 = 1.34 
для афировых пород (табл. 3). В третьей тетраде 
небольшой тетрад-эффект M-типа (среднее значе-
ние T3 = 1.18) проявлен только в онгонитах. В не-
которых переходных, и особенно афировых, поро-
дах для третьей тетрады характерна вогнутая форма 
W-типа при минимальном значении T3 от 0.82 до 
0.64. Отметим также, что только в REE спектрах 
некоторых образцов порфировых пород переход-
ного типа наблюдается отрицательная аномалия 
церия (рис. 8).

МИНЕРАЛЬНО-ФАЗОВЫЙ СОСТАВ ПОРОД

Главные породообразующие минералы и F-Ca фаза

Кварц встречается во всех породах в виде круп-
ных идиоморфных кристаллов дымчатой окраски 
и  мелких зерен в  матриксе (рис.  9). Кристаллы 
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Таблица 2. Средние содержания примесных элементов в породах, ppm

Элемен-
ты

Порфировые онгониты (33) Переходный тип (20) Афировые породы (13)

сред-
нее

ст. 
отк. мин. макс. сред-

нее
ст. 

отк. мин. макс. сред-
нее

ст. 
отк. мин. макс.

B 34.6 13.9 13.0 73.0 62.4 74.5 17.0 300 66.2 66.7 19.0 290
Li 464 71.8 232 557 348 125 97.5 511 156 72.6 92.9 339
Be 8.48 1.65 5.91 11.4 13.2 10.7 5.90 53.3 19.3 6.25 12.9 29.3
Sc 3.30 0.72 2.09 4.32 6.12 2.59 3.07 10.1 12.9 4.18 9.07 18.9
Ti 46.4 7.20 36.7 64.0 36.3 7.82 28.6 52.4 48.5 0.00 48.5 48.5
V 12.4 45.2 0.01 182 1.86 0.75 0.05 2.52 2.51 0.23 2.16 2.72
Cr 15.0 7.50 1.38 26.8 15.4 9.07 0.91 35.4 21.2 5.17 16.6 29.9
Co 0.98 1.04 0.23 3.81 0.91 1.04 0.21 4.03 3.97 4.38 0.12 13.9
Ni 9.99 17.6 1.84 92.1 7.20 5.08 2.94 19.4 7.27 2.46 3.89 11.0
Cu 7.40 5.49 2.27 26.2 6.80 3.17 2.85 13.9 4.85 2.39 1.45 10.0
Cu 7.46 1.95 4.60 14.0 7.23 1.88 4.80 13.0 6.67 1.72 4.70 10.0
Zn 24.4 7.99 7.69 40.5 20.3 8.05 7.28 31.6 10.65 4.49 3.83 21.1
Zn 28.2 6.17 16.0 44.0 22.7 6.48 11.0 36.0 13.7 3.99 7.10 21.0
Ga 51.2 5.94 40.2 63.7 46.7 6.44 35.9 61.9 46.0 8.59 29.8 58.6
Ge 3.85 1.49 1.87 6.42 3.58 1.50 0.72 5.28 3.97 2.71 0.41 7.78
Ge 4.79 0.57 3.30 6.20 5.31 1.12 3.00 7.60 5.59 0.79 4.30 7.50
As 12.8 6.59 5.57 23.5 34.7 49.5 7.28 145 39.3 14.8 26.5 62.0
Rb 1950 449 1442 3923 2010 892 1281 4308 2860 682 1773 3890
Sr 30.6 19.4 7.59 92.8 207 190 7.59 725 1027 802 112 2654
Zr 29.4 9.40 18.4 55.5 31.9 13.5 16.1 63.6 48.9 9.44 27.5 62.4
Nb 74.6 10.3 57.6 103 76.4 29.0 59.3 195 65.3 22.0 0.11 85.0
Mo 0.56 0.51 0.08 1.93 0.51 0.46 0.06 1.39 3.22 7.55 0.08 18.6
Mo 0.51 0.24 0.26 1.30 0.44 0.17 0.25 0.85 0.48 0.20 0.26 0.81
Sn 44.6 27.9 12.7 133 46.0 25.1 12.9 96.5 94.0 62.4 10.2 167
Sb 4.50 2.06 2.31 12.3 11.3 17.5 1.63 76.0 38.1 54.6 12.1 149
Cs 111 67.5 33.5 257 96.9 81.1 30.0 385 154 121 73.5 529
Ba 43.6 24.9 1.94 95.5 79.5 83.2 4.46 346 380 342 82.1 1123
Hf 4.02 1.48 2.64 8.63 4.41 2.30 2.08 10.6 7.31 2.47 0.11 10.6
Ta 36.0 14.2 20.0 102 42.1 20.6 21.8 107 78.7 27.2 18.6 108
W 29.4 12.9 10.4 78.3 35.6 16.9 17.9 65.7 58.3 26.5 10.2 114
W 26.0 9.49 12.0 55.0 35.3 18.4 10.0 82.0 68.2 38.3 38.0 230
Tl 7.38 3.03 1.11 10.3 9.14 6.01 0.24 18.5 17.7 41.9 0.68 149
Tl 8.43 1.97 5.60 16.0 10.4 4.67 5.10 20.0 12.1 3.13 6.40 21.0
Pb 28.0 6.40 16.1 49.4 25.9 5.88 16.1 38.3 14.9 6.21 8.89 32.2
Pb 27.4 5.18 17.0 42.0 23.9 6.62 13.0 39.0 17.2 6.72 9.00 37.0
Th 14.9 3.34 8.49 22.6 16.7 4.77 8.46 28.3 19.9 7.44 11.6 35.3
U 12.2 8.67 2.67 36.4 40.6 67.7 4.21 313 11.2 3.66 7.59 19.9

Примечание. В скобках указано количество анализов, по которым получены средние значения, стандартные отклонения, 
минимальные и максимальные концентрации элементов-примесей по ICP-MS. Жирным выделены концентрации B, Cu, 
Zn, Mo, W, Tl и Pb по данным количественного спектрального анализа 64 проб порфировых онгонитов, 37 порфировых 
пород переходного типа и 28 проб афировых пород.
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дымчатого кварца имеют дипирамидальную кри-
сталлографическую форму и  гексагональное се-
чение до 6 мм (в среднем, 2–4 мм). В кристаллах 
кварца находятся вкрапленники альбита, саниди-
на, топаза, акцессорных минералов, расплавные 
и флюидные включения, а в кварце из афировых 
пород – обособления F-Ca фазы. Кварц содержит 
0.5–1.2 мас. % Al2O3, а в некоторых зернах отмеча-
ются примеси Ca, Na, K и Fe при суммарном коли-
честве оксидов этих элементов <0.5 мас. %.

Полевые шпаты

Альбит образует ограненные таблитчатые, при-
зматические полупрозрачные кристаллы с удли-
нением от 1:1 до 1:4 и размером до 1 мм в макси-
мальном сечении. В шлифах наблюдается поли-
синтетическое двой никование альбита (рис.  9а, 
9б, 9з). В порфировых породах типичны сраста-
ния кристаллов альбита и санидина, а также фут-
лярные кристаллы альбита с санидиновой каймой 
(рис. 10а). В афировых породах альбит частично 
либо полностью замещен F-Ca фазой (агрегатом 

Таблица 3. Средние содержания REE и Y в породах, ppm

Компо-
ненты

Порфировые онгониты (33) Переходный тип (20) Афировые породы (13)

сред-
нее

ст. 
отк. мин. макс. сред-

нее
ст. 

отк. мин. макс. сред-
нее

ст. 
отк. мин. макс.

Y 2.65 2.20 0.39 8.06 5.16 4.22 0.04 13.4 1.16 0.55 0.26 2.22
La 4.33 2.39 0.73 11.0 7.21 4.33 0.98 16.9 1.82 0.85 0.89 3.90
Ce 14.0 7.51 1.38 35.8 17.4 6.51 6.72 27.3 6.70 1.75 4.44 9.66
Pr 1.70 0.91 0.34 4.18 3.05 1.85 0.74 6.71 1.11 0.49 0.60 2.21
Nd 4.40 2.55 0.94 11.8 8.75 5.83 1.14 19.2 2.88 1.53 1.59 6.64
Sm 1.13 0.63 0.25 3.21 2.15 1.48 0.21 4.99 0.56 0.32 0.19 1.32
Eu 0.03 0.02 0.00 0.07 0.06 0.07 0.01 0.27 0.10 0.06 0.02 0.26
Gd 0.95 0.57 0.09 2.78 1.71 1.13 0.26 3.97 0.69 0.30 0.30 1.40
Tb 0.19 0.10 0.03 0.51 0.32 0.21 0.03 0.74 0.08 0.03 0.03 0.11
Dy 1.25 0.74 0.15 3.14 2.08 1.59 0.10 5.06 0.41 0.15 0.16 0.67
Ho 0.24 0.15 0.06 0.67 0.41 0.35 0.02 1.21 0.08 0.03 0.03 0.14
Er 0.81 0.50 0.19 2.39 1.42 1.30 0.05 4.64 0.22 0.10 0.08 0.39
Tm 0.19 0.11 0.07 0.58 0.34 0.33 0.03 1.22 0.06 0.02 0.03 0.10
Yb 1.72 0.94 0.41 5.03 2.95 2.75 0.41 10.1 0.57 0.21 0.30 1.02
Lu 0.25 0.14 0.07 0.73 0.42 0.38 0.06 1.45 0.09 0.03 0.05 0.14
SLREE 24.4 12.9 4.77 62.1 36.4 17.7 9.89 66.1 12.5 4.08 7.80 19.5
SHREE 5.60 3.14 1.08 14.5 9.65 7.83 0.96 27.2 2.19 0.73 1.00 3.63
SREE 31.2 16.0 7.25 76.5 48.3 25.5 11.1 85.9 15.4 5.06 9.18 24.7
SLREE/
SHREE

4.51 1.54 1.56 7.69 5.29 2.45 1.60 10.8 5.86 1.21 4.34 7.81

Y/Ho 10.0 3.15 5.72 18.2 12.8 4.80 2.30 26.7 15.8 6.67 4.54 29.9
(La/Yb)n 1.75 0.77 0.73 3.74 2.28 1.02 0.45 3.58 2.38 1.16 0.90 4.41
Eu/Eu* 0.08 0.05 0.01 0.22 0.14 0.17 0.01 0.59 0.53 0.24 0.16 1.18
T1 (La–Nd) 1.59 0.32 1.01 2.85 1.45 0.47 1.07 2.99 1.75 0.33 1.05 2.33
T3 (Gd–Ho) 1.18 0.16 0.84 1.42 1.09 0.13 0.82 1.34 0.89 0.19 0.64 1.27
T4 (Er–Lu) 1.28 0.07 1.16 1.55 1.31 0.20 1.06 1.88 1.34 0.24 1.00 1.81
T1–4 1.33 0.11 1.05 1.61 1.26 0.15 1.09 1.70 1.26 0.15 0.93 1.46

Примечание. В скобках указано количество анализов, по которым получены средние значения, стандартные отклонения, 
минимальные и максимальные концентрации REE и Y по ICP-MS. SLREE – сумма La, Ce, Pr, Nd и Sm. SHREE – сумма 
Gd, Ho, Er, Tm, Yb и Lu. Eu/Eu* = Eu/(Sm×Gd)1/2. Значения (La/Yb)n, Eu/Eu* и тетрад-эффектов T1, T3, T4 получены для 
нормированных к хондриту С1 содержаний REE, по (McDonough, Sun, 1995).
T1 = (Ce×Pr/La×Nd)1/2, T3 = (Tb×Dy/Gd×Ho)1/2, T4 = (Tm×Yb/Er×Lu)1/2, T1–4 = (T1×T3×T4)1/3.
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Рис. 6. Соотношения между SiO2 (мас. %) и Li, Rb, Cs, Ba, Sr, Zr, Ta, Nb, W, Sn, Zn, Pb (ppm) в породах массива. 
Условные обозначения см. на рис. 4. Концентрации W, Sn, Zn, Pb – по данным количественного спектрального 
анализа, остальные элементы – по ICP-MS.
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Рис. 7. Нормированные к примитивной мантии мультиэлементные распределения пород массива. Концентрации 
элементов в примитивной мантии по (McDonough, Sun, 1995).



 ПОРОДЫ МАССИВА ОНГОНИТОВ АРЫ-БУЛАК: ВЗАИМОСВЯЗИ  327

ПЕТРОЛОГИЯ том 32 № 3 2024

1

1

1

(à)

100 (à)

(á)

(â)

0.10

0.01
La Ñe Sm Tb Er YbPr Nd Eu Gd Dy Tm LuHo

La Ñe Sm Tb Er YbPr Nd Eu Gd Dy Tm LuHo

La Ñe Sm Tb Er YbPr Nd Eu Gd Dy Tm LuHo

Ï
îð

îä
à/

õî
í
äð

è
ò 10

100

0.10

0.01

Ï
îð

îä
à/

õî
í
äð

è
ò 10

100

0.10

0.01

Ï
îð

îä
à/

õî
í
äð

è
ò 10

Ïîðôèðîâûå îíãîíèòû

T1 T3 T4

Ôòîðèäíî-ñèëèêàòíàÿ æèäêîñòíàÿ íåñìåñèìîñòü â îíãîíèòîâîé ìàãìå

Âîçäåéñòâèå ìàãìàòè÷åñêèõ ôëþèäîâ íà ïîðîäû ïåðåõîäíîãî òèïà

Âîçäåéñòâèå ìàãìàòè÷åñêèõ ôëþèäîâ íà ïîðîäû àôèðîâîé çîíû

Ïîðôèðîâûå ïîðîäû,
ïåðåõîäíûé òèï

Àôèðîâûå ïîðîäû

Рис. 8. Нормированные к хондриту REE распределения пород массива. Концентрации элементов в хондрите C1 по 
(McDonough, Sun, 1995). Линиями со знаками показаны спектры REE по средним составам пород. Для обр. АРБ-24 
и АРБ-105 характерна отрицательная цериевая аномалия. T1, T3 и T4 – тетрады REE как следствие фторидно-си-
ликатной несмесимости для порфировых онгонитов (а), взаимодействия магматических флюидов с порфировыми 
породами переходного типа (б) и афировой зоной массива (в).
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Рис. 9. Минеральные ассоциации пород в шлифах (поляризаторы скрещены).
(а) – срастание кристаллов альбита и санидина, обр. АРБ-357. (б) – матрикс онгонита, обр. АРБ-34. (в) – кристалл 
топаза с каймой, содержащей расплавные и флюидные включения, обр. АРБ-34. (г) – зональный циннвальдит,  
обр. АРБ-146. (д) – прозопит и топаз в афировой породе, обр. АРБ-19. (е) – матрикс афировой породы, обр. 
АРБ-54. (ж) – фенокристы альбита (показаны контуры) полностью замещены F-Ca фазой и/или каолинитом, обр. 
АРБ-343. (з) – агрегат кальцита в матриксе онгонита, обр. АРБ-142. Длина масштабного отрезка – 200 мкм. Ab – 
альбит, Sa – санидин, Qz – кварц, Tpz – топаз, Mica – циннвальдит, Psp – прозопит, F-Ca – фторидно-кальциевая 
фаза, Kln – каолинит, Cal – кальцит.
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мелкозернистого флюорита) и/или каолинитом 
(рис. 9ж, 10б–10г). Для санидина характерны та-
блитчатые, изометричные кристаллы или зер-
на неправильной формы размером 0.5–0.7  мм 
(рис. 9а). Многочисленные игольчатые включения 

микронных размеров санидина встречаются только 
в F-Ca фазе из афировых пород (рис. 10в, 10г).

Составы полевых шпатов приведены на диа-
грамме Ab–An–Or (рис. 11) и в табл. 4. Количество 
минала Ab в санидине 23–35 мол.%, а минала Or 

Рис. 10. Полевые шпаты в породах: (а) – футлярные кристаллы альбита с каймой санидина в порфировой 
породе переходного типа, обр. АРБ-106; (б) – кристалл альбита в санидине частично замещен F-Ca фазой 
в афировой породе, обр. АРБ-184; (в) – футлярный кристалл альбита полностью замещен F-Ca фазой и као-
линитом в афировой породе, обр. АРБ-4; (г) – кристалл санидина с включениями альбита, часть из которых 
замещена F-Ca фазой в афировой породе, обр. АРБ-182. В матриксе афировых пород (в и г) F-Ca фаза содер-
жит игольчатые включения санидина микронных размеров. Длина масштабного отрезка – 100 мкм. Условные 
обозначения см. на рис. 9. BSE изображения.
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Ïîðôèðîâûå îíãîíèòû Ïîðôèðîâûå ïîðîäû,
ïåðåõîäíûé òèï

Àôèðîâûå ïîðîäû

Рис. 11. Составы полевых шпатов на диаграмме анортит (An)–ортоклаз (Or)–альбит (Ab). Миналы: Sa – санидин, 
Ant – анортоклаз, Olg – олигоклаз.

Таблица 4. Средние составы полевых шпатов, мас. %

Компоненты
Порфировый онгонит Порфировая порода, 

переходный тип Афировые породы

альбит (18) санидин (13) альбит (42) санидин (40) альбит (9) санидин (36)

SiO2 67.76 66.44 67.66 65.64 68.10 65.08
Al2O3 19.88 18.87 19.64 18.56 19.61 18.55
Fe2O3 0.06 0.02 0.14 – – –
CaO 0.25 – 0.42 – 0.19 –
Na2O 11.01 3.87 10.93 3.88 10.99 2.54
K2O 0.38 10.90 0.42 10.95 0.40 12.64
Rb2O – – – – – 0.27
Сумма 99.34 100.10 99.21 99.03 99.29 99.08

Формульные коэффициенты

Si 2.980 3.004 2.982 3.004 2.994 3.000
Al 1.030 1.005 1.020 1.001 1.016 1.008
Fe3+ 0.002 0.001 0.005
Ca 0.012 0.020 0.009
Na 0.939 0.339 0.934 0.344 0.937 0.227
K 0.021 0.629 0.024 0.639 0.022 0.743
Rb 0.008
Сумма 4.984 4.977 4.984 4.988 4.978 4.986
Ab 96.6 35.0 95.6 35.0 96.8 23.4
An 1.2 2.0 0.9
Or 2.2 65.0 2.4 65.0 2.3 76.6

Примечание. В скобках – количество СЭМ ЭДС анализов, по которым рассчитаны средние значения. Прочерк – содер-
жания ниже предела обнаружения методом СЭМ ЭДС. Формульные коэффициенты рассчитаны на 8 атомов кислорода. 
Ab, An, Or – миналы альбита, анортита и ортоклаза, мол. %.
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в альбите <3 мол.%. Концентрации Na2O в альби-
те 10.8–10.9 мас. %, а K2O < 0.5 мас. %. Санидин 
содержит 12.5 мас. % K2O и 3.9 мас. % Na2O. Аль-
бит и санидин имеют примесь 0.2–0.4 мас. % CaO. 
Полевые шпаты в порфировых породах содержат 
до 0.4 мас. % Fe2O3, а санидин в афировых поро-
дах – до 1 мас. % Rb2O.

Фторидно-кальциевая фаза

Заполняет интерстиции между минералами 
матрикса порфировой породы переходного типа 
и афировых пород (рис. 3б, 3в, 3д, 3е, 9е—9з, 10). 
В некоторых участках F-Ca фазы иногда встреча-
ются хорошо оформленные кристаллы флюори-
та (рис. 12в). Средние составы F-Ca фазы в об-
разцах пород представлены в табл. 5. В отличие 
от флюорита стехиометрического состава (51.33 
мас. % Ca и 48.67 мас. % F), F-Ca фаза содержит 
меньше Ca, F и  больше примесных элементов 
при следующих вариациях средних концентра-
ций в образцах пород (мас. %): 0.9–5.2 O, 0.1–
0.3 Si, 0.1–1.2 Al, 0.1–0.6 Na, 0.1–0.7 Sr, <0.4 Ba 
(табл. 5). Кристаллы флюорита в F-Ca фазе (как 
на рис. 12в) имеют стехиометрический состав без 
примесей на уровне разрешающей способности 
СЭМ ЭДС.

Второстепенные минералы

Топаз образует прозрачные крупные (до 2 мм) 
призматические кристаллы в  порфировых он-
гонитах и  породах переходного типа, а  также 
многочисленные игольчатые кристаллы субми-
кронных размеров в матриксе (рис. 3а, 3г, 9в, 9д, 
13). В крупных кристаллах топаза встречаются 

срастания игольчатых кристаллов вольфра-
моиксиолита (рис.  13б—13г), включения аль-
бита, санидина, W-содержащего колумбита 
и  циннвальдита, а  краевая зона иногда содер-
жит большое количество расплавных и  флю-
идных включений, вкрапленники альбита, са-
нидина и кварца (рис. 9в, 13г). Топаз содержит 
18–19 мас. % F и небольшое количество приме-
сей FeO, CaO и K2O, в сумме не превышающее 
0.4–0.6 мас. %.

Слюда – характерный минерал для всех типов 
пород – образует чешуйчатые лейсты и обособле-
ния неправильной формы с отчетливой спайно-
стью размером от 10–20 мкм до 1–2 мм (рис. 9г, 9е, 
14). В крупных лейстах часто встречаются включе-
ния кварца, альбита, санидина, циркона, вольфра-
моиксиолита, касситерита, ксенотима и колумбита 
(рис. 14, 17а, 17в), а в краевой зоне – игольчато-
го топаза. Слюда имеет промежуточный Fe-Al-Li 
состав между триоктаэдрическими сидерофил-
литом KFe2+

2Al[Al2Si2]O10(OH, F)2, полилитиони-
том KLi2AlSi4O10(F, OH)2 и ди-триоктаэдрическим 
фторлюаньшивейиитом KLiAl1.5□0.5[Al0.5Si3.5]O10F2 
(табл.  6). Количество лития в  слюде было рас-
считано по эмпирическому соотношению меж-
ду концентрациями Li2O и SiO2 из (Tindle, Webb, 
1990). В  соответствии с  диаграммой mgli [Mg  –  
– Li] – feal [Feобщ + Mg + Ti – AlVI], по (Tischendorf 
et al., 2004), слюда такого состава соответствует 
циннвальдиту.

Крупные лейсты циннвальдита (рис. 14а, 14б) 
в онгонитах и порфировых породах переходно-
го типа имеют в  центральных областях макси-
мально железистый состав (18–21 мас.  % FeO, 
1.1–1.3 форм. ед. Fe; табл. 6, ан. 1, 3, 6). Лейсты  

Таблица 5. Средние составы F-Ca фазы, мас. %

Эле-
менты

Порфировые породы, переходный тип Афировые породы

54 
(5)

106 
(15)

131 
(12)

148 
(12)

343 
(9)

353 
(14)

370 
(14)

4
(46)

19 
(21)

176 
(35)

182 
(9)

184 
(13)

Ca 47.25 49.87 47.93 47.90 49.69 48.63 50.07 50.12 45.55 47.03 48.03 50.67
F 48.59 48.04 47.39 46.57 46.43 45.31 47.32 47.20 48.67 47.56 47.64 47.33
O 2.33 1.64 3.73 5.18 0.85 3.57 1.51 1.63 1.84 2.07 2.04 1.40
Si 0.28 0.07 0.25 0.09 0.07 0.14 0.03 0.16 0.25 0.12 0.13 0.20
Al 1.21 0.38 0.91 – 0.12 0.18 0.12 0.50 0.97 0.96 0.94 0.30
Na 0.57 – – – – 0.10 – – 0.38 0.43 0.43 –
Ba – – – – – – – 0.35 0.45 0.08 –
Sr 0.33 0.13 – – – 0.11 0.02 – 0.69 0.66 0.65 –
S – – – – – 0.13 0.02 – – 0.13 0.09 –
Сумма 100.56 100.13 100.22 99.74 97.18 98.45 99.10 99.61 98.69 99.40 100.15 99.90

Примечание. Здесь и в табл. 6, 7 все номера образцов имеют префикс “АРБ-”. В скобках – количество СЭМ ЭДС анали-
зов, по которым рассчитаны средние значения. Прочерк – содержания ниже предела обнаружения методом СЭМ ЭДС.
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Рис. 12. Фторидные кристаллические фазы в афировых породах. (а) – вкрапленники прозопита, обр. АРБ-325; 
(б) – сросток прозопита и санидина, обр. АРБ-19; (в) – кристаллы флюорита в F-Ca фазе, обр. АРБ-106; (г) – про-
жилок в обр. АРБ-4 с врезками: (д) – геарксутит в F-Ca фазе, (е) – недиагностированный кальциевый алюмофто-
рид, состав которого сравнивается с карлхинтзеитом. Длина масштабного отрезка на (а, б, г) – 100 мкм, на (в, д, 
е) – 10 мкм. Fl – флюорит, Gak – геарксутит, Chz? – недиагностированный кальциевый алюмофторид, остальные 
обозначения см. на рис. 9. (а–б) – фотографии шлифов, поляризаторы скрещены, (в–е) – BSE изображения.
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обрастают тонкой менее железистой каймой 
(рис.  14в), содержащей 10–13 мас.  % FeO (0.7– 
0.8 форм. ед. Fe; табл. 6, ан. 2, 4, 5, 7). В цинн-
вальдите из афировых пород обычно меньше FeO 
(9 мас. %, 0.5–0.6 форм. ед. Fe; табл. 6, ан. 9, 10). 
Циннвальдит из афировых пород и кайм в лейстах 

из онгонитов и порфировых пород имеет наибо-
лее высокие концентрации лития и фтора. Во всех 
породах циннвальдит содержит 1–3 мас. % MnO, 
0.8–2.3 мас. % Rb2O, а также примеси Na2O и ZnO 
на уровне предела обнаружения методом СЭМ 
ЭДС (0.2–0.3 мас. %).

Рис. 13. Топаз в породах: (а) – игольчатые кристаллы в матриксе, обр. АРБ-34; (б) – кристалл с включениями ми-
нералов, обр. АРБ-371; (в) – кристалл с включениями альбита, циннвальдита и вольфрамоиксиолита, обр. АРБ-106; 
(г) – включения игольчатых кристаллов вольфрамоиксиолита, обр. АРБ-34. Длина масштабного отрезка на (а, б, 
г) – 50 мкм, на (в) – 1 мм. W-Ix – вольфрамоиксиолит, остальные обозначения см. на рис. 9; (а, в) – BSE изобра-
жения; (б, г) – фотографии шлифов в проходящем свете.
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В образце афировой породы АРБ-4 обнаруже-
ны крупные (до 2 мм) лейсты циннвальдита с же-
лезистой Rb-Cs каймой (рис.  14г), содержащей, 
в мас. %: 11 FeO (0.7 форм. ед. Fe), 5.2–9.1 Rb2O 
и  3.1–3.4 Cs2O (табл.  6, ан. 11, 12). В  некоторых 
участках Rb-Cs слюды из каймы соотношение ще-
лочных катионов Rb > K > Cs и количество Rb пре-
вышает 33 мол.% (рис. 15).

Рис. 14. Циннвальдит в породах: (а) – с многочисленными включениями, обр. АРБ-34 и (б) – АРБ-106; (в) – с ме-
нее железистой каймой, обр. АРБ-370; (г) – с Rb-Cs каймой и включением колумбита-(Mn), обр. АРБ-4. Длина 
масштабного отрезка – 50 мкм. Clb – колумбит-(Mn), Zrn – циркон, остальные обозначения см. на рис. 9. BSE 
изображения.

Кальциевые алюмофториды

Прозопит CaAl2F6(OH)2 встречается только 
в  афировых породах. В  некоторых образцах со-
держится 20–26 мас. % этого минерала (Перетяж-
ко и др., 2007а, 2011; Перетяжко, Савина, 2010а). 
Крупные зерна прозопита неправильной формы 
размером до 1 мм часто с включениями игольчатого 
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Таблица 6. Средние составы Li-Al-Fe слюды, мас. %

Компо-
ненты

Онгониты Порфировые, переходный тип Афировые породы

34 
(23)

34 
(15)

54 
(21)

54 
(12)

343 
(23)

131 
(2)

131 
(14)

148 
(8)

184 
(6)

4 
(66)

4 
(286)

4 
(62)

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12

SiO2 40.83 45.38 38.98 43.96 44.38 39.78 46.25 45.20 46.69 46.12 43.46 43.01
TiO2 0.33 0.22 0.29 0.15 0.13 – – – – 0.12 – –
Al2O3 22.13 21.12 21.40 21.16 20.76 21.48 20.99 21.43 21.11 20.61 18.94 18.76
FeO 18.47 12.78 19.60 12.66 10.07 20.65 12.76 12.62 9.13 9.16 11.31 11.43
MnO 1.38 1.34 1.35 1.74 2.59 1.16 1.24 1.59 2.95 2.75 1.85 1.74
ZnO 0.07 – – – 0.22 – – – 0.29 0.22 – –
Na2O 0.44 0.48 0.41 0.43 0.37 – 0.60 0.41 0.41 0.38 0.26 –
K2O 9.66 9.53 9.29 9.65 9.45 10.07 9.70 10.11 10.09 9.91 4.91 3.88
Rb2O 1.17 2.25 0.96 1.06 1.60 – – – 1.21 1.23 7.49 8.31
Cs2O – – – – 0.32 – – – – – 2.67 4.13
Li2O* 2.17 3.47 1.63 3.06 3.18 1.86 3.72 3.42 3.85 3.68 2.92 2.79
F 6.00 7.58 5.37 7.20 7.79 6.18 8.40 8.68 8.23 7.93 7.78 7.68
Cl – – 0.08 – – – – – – – 0.07 –
Сумма 100.11 100.97 97.10 98.05 97.56 98.58 100.14 99.80 100.50 98.77 98.39 98.51

Формульные коэффициенты

K 0.909 0.865 0.908 0.899 0.887 0.968 0.875 0.922 0.909 0.907 0.479 0.384
Na 0.062 0.066 0.061 0.061 0.052 0.082 0.057 0.056 0.053 0.039
Rb 0.056 0.103 0.047 0.050 0.075 0.055 0.057 0.369 0.414
Cs 0.010 0.087 0.137
Сумма 1.027 1.035 1.016 1.010 1.024 0.968 0.957 0.979 1.020 1.017 0.974 0.934
Fe2+ 1.139 0.761 1.255 0.773 0.619 1.302 0.755 0.754 0.539 0.550 0.724 0.741
Li 0.642 0.994 0.503 0.900 0.941 0.565 1.058 0.983 1.093 1.063 0.900 0.871
AlVI 0.933 1.003 0.915 1.029 1.061 0.906 1.019 1.036 1.053 1.051 1.037 1.050
Mn 0.086 0.081 0.088 0.108 0.161 0.074 0.074 0.096 0.176 0.167 0.120 0.114
Ti 0.018 0.012 0.017 0.008 0.007 0.006
Сумма 2.818 2.851 2.777 2.818 2.790 2.847 2.906 2.869 2.862 2.837 2.781 2.776
Si 3.010 3.231 2.984 3.209 3.263 2.998 3.270 3.230 3.297 3.309 3.328 3.335
AlIV 0.990 0.769 1.016 0.791 0.737 1.002 0.730 0.770 0.703 0.691 0.672 0.665
F 1.400 1.706 1.300 1.661 1.811 1.473 1.879 1.962 1.837 1.799 1.885 1.884
Cl 0.010 0.009
OH* 0.600 0.294 0.690 0.339 0.189 0.527 0.121 0.038 0.163 0.201 0.106 0.116
mgli –0.642 –0.994 –0.503 –0.900 –0.941 –0.565 –1.058 –0.983 –1.093 –1.063 –0.900 –0.871
feal 0.224 –0.230 0.357 –0.248 –0.435 0.403 –0.257 –0.275 –0.507 –0.494 –0.313 –0.300

Примечание. В скобках – количество анализов, по которым рассчитаны средние значения. Суммы анализов – с поправ-
кой на фтор и хлор. Прочерк – содержания ниже предела обнаружения методом СЭМ ЭДС. 11 и 12 – Rb-Cs кайма на лей-
стах циннвальдита, обр. АРБ-4: 11 – K > Rb > Cs, 12 – Rb > K > Cs. Li2O*, мас. % = 0.287 × SiO2 – 9.552, по (Tindle, Webb, 
1990), OH* – по стехиометрии. Формулы рассчитаны на 22 положительных заряда катионов. mgli = Mg – Li и feal = Feобщ 
+ Mg + Ti – AlVI, форм. ед., по (Tischendorf et al., 2004).
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топаза образуют срастания с санидином, кварцем 
и F-Ca фазой (рис. 3e, 9д, 12а, 12б). Прозопит мас-
сива Ары-Булак, по сравнению со стехиометриче-
ским составом этого минерала, содержит меньше 
фтора и до 1 мас. % SrO (табл. 7, ан. 5).

В  афировых породах встречаются прожилки, 
сложенные F-Ca фазой с включениями микронных 
размеров кальциевых алюмофторидов – геарксути-
та CaAlF4OH·H2O и недиагностированного мине-
рала, имеющего соотношение Ca, Al и F, близкое 
к карлхинтзеиту Ca2AlF7·H2O (рис. 12д, 12е, 16). 
Алюмофториды неустойчивы под зондом и в про-
цессе СЭМ ЭДС анализа быстро разрушаются, что 
указывает на присутствие в них слабо связанной 
молекулярной воды. Вероятно, этим объясняют-
ся завышенные суммы компонентов в  анализах 
(табл. 7, ан. 6, 8). Состав геарксутита отличается 
от стехиометрического повышенными концентра-
циями Al и Ca, а недиагностированный минерал, 
в отличие карлхинтзеита, содержит больше Al, Ca 
и меньше F (табл. 7, ан. 7, 9, рис. 16).

Акцессорные минералы

Зерна акцессорных минералов находятся в ма-
триксе пород, а  также в  порфировых вкраплен-
никах минералов (кварце, топазе, санидине, 
циннвальдите) в  виде включений. Наиболее ча-
сто встречаются вольфрамоиксиолит и колумбит 
(рис. 13б–13г).

Вольфрамоиксиолит (Nb,W,Ta,Fe,Mn)O4 обра-
зует игольчатые кристаллы длиной до 250 мкм, не 
превышающие 10 мкм по ширине, часто в сраста-
ниях радиально-лучистых агрегатов (рис. 13г, 17б). 
Минерал имеют устойчивый состав при небольших 
вариациях W, Nb, Fe, Mn и примесей Ta, Ti, Sr, Sc, 
Ca (табл. 8).

W-содержащий колумбит (Fe,Mn)(Nb,Ta,Ti)2O6 
образует пластинчатые кристаллы размером 20–
130  мкм (рис.  17а). В  минерале преобладает Nb 
(54–60 мас. % Nb2O5) относительно Ta (6–9 мас. % 
Ta2О5), содержится также W (7–10 мас.  % WO3) 
и небольшое количество Ti, Sc, Sn (табл. 8). Об-
наружено две разновидности колумбита с разным 
соотношением Mn и Fe, среди которых чаще встре-
чается колумбит-(Mn).

Зерна циркона неоднородны по составу. Для них 
характерны большие вариации содержаний Th, U, 
Hf, Y и тяжелых REE, в мас. %: 1.0–9.9 ThO2, 1.2–
2.7 UO2, 2.3–4.1 HfO2, 1.2–2.9 Y2O3, 0.9–2.0 Dy2O3, 
0.5–0.9 Er2O3, 1.3–2.4 Yb2O3. Суммы анализов на-
много меньше 100 мас. %, что косвенно указывает 
на метамиктное состояние циркона.

В  касситерите обнаружены примеси Nb, Ti, 
W, Zr и Mn, а в составе вольфрамита преоблада-
ет минал гюбнерита (табл.  8). Флюоцерит-(Ce) 
имеет большой диапазон концентраций главных 

и примесных элементов, в мас. %: 43–56 Ce2O3, 
9–24 La2O3, 28–36 F, 3–4 Pr2O3, 6–9 Nd2O3, до 
6 Sm2O3 и  2–10 ThO2. Монацит-(Ce) содержит, 
в мас. %: 34–35 Ce2O3, 29–30 P2O5, 10–11 Nd2O3, 
9–10 HfO2, 6–7 La2O3, 2–3 Sm2O3, 3–4 Pr2O3. Со-
ставы монацита-(Ce), флюоцерита-(Ce) и циркона 
приводятся также в (Перетяжко, Савина, 2010а, см. 
табл. 4).

Из вторичных минералов в  некоторых образ-
цах порфировых онгонитов отмечается кальцит 
(рис. 9з) в виде мелкозернистых агрегатов в матрик-
се или по трещинам в порфировых вкрапленниках.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Массив Ары-Булак был первым природным 
объектом, где изучались породы, содержащие ре-
ликты F-Ca (флюоритового, стехиометрического) 
расплава. Многочисленные аргументы, показыва-
ющие реальность существования такого расплава 
в гранитоидных и других магматических системах, 
ранее детально обсуждались и анализировались на 
примере пород массива, а также открытых нами 
позже аномально обогащенных флюоритом рио-
литов в Монголии (Peretyazhko, Savina, 2020) и по 
экспериментальным данным их плавления в боль-
шом диапазоне P-T параметров (1250–650°C, 5.5–
1 кбар; Перетяжко и др., 2020).

Результаты минералого-геохимических и изо-
топных исследований пород массива, расплав-
ных и флюидных включений в минералах (Пере-
тяжко и др., 2007а, 2007б, 2011; Перетяжко, 2009; 
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Рис. 15. Соотношение между K, Rb и  Cs в  Rb-Cs 
слюде из каймы по лейстам циннвальдита в афиро-
вой породе, обр. АРБ-4.
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Перетяжко, Савина, 2010а, 2010в), а также особен-
ности тетрад-эффектов в нормированных к хондри-
ту REE спектрах пород (рис. 8; Перетяжко, Савина, 
2010б) свидетельствуют о сложных процессах флю-
идно-фторидно-силикатной жидкостной несме-
симости, которые происходили на разных стадиях 
эволюции и кристаллизации онгонитовой магмы. 
Интенсивным конвекционным течениям расплавов 
и флюидов в магматической камере способствовала 
низкая вязкость и высокая подвижность обогащен-
ного фтором и водой онгонитового расплава (Пере-
тяжко, Савина, 2010а, 2011). Было установлено, что 
при кристаллизации крупных кристаллов кварца, 
альбита, санидина и топаза в онгонитовой магме 
сосуществовали водно-солевые флюиды разных ти-
пов (Перетяжко, 2009) и фторидные стехиометри-
ческие расплавы, близкие по составам к флюори-
ту, селлаиту, криолиту, хиолиту и другим фторидам 
(Перетяжко, Савина, 2010а, 2010в).

Кварц, альбит и санидин являются главными 
минералами пород массива Ары-Булак. Эти мине-
ралы, наряду с топазом и циннвальдитом, слага-
ют породообразующую минеральную ассоциацию 
порфировых онгонитов. Дымчатый кварц встре-
чается в виде крупных кристаллов и мелких зерен. 
Кристаллы кварца содержат вкрапленники аль-
бита, санидина, топаза, расплавные и флюидные 
включения. В онгонитах и порфировых породах 
переходного типа типичны срастания кристаллов 

альбита и санидина, а также футлярные кристаллы 
альбита с внешней санидиновой каймой. Из акцес-
сорных минералов во всех породах наиболее часто 
встречаются вольфрамоиксиолит и колумбит-(Mn) 
(рис. 17а, 17б). Для порфировых пород переходно-
го типа более характерны монацит-(Ce), флюоце-
рит-(Ce) и ксенотим, а для афировых – прозопит, 
касситерит, вольфрамит и водосодержащие каль-
циевые алюмофториды (рис. 12г–12е, 17в–17д).

Из онгонитовой магмы кристаллизовались онго-
ниты, слагающие основной объем массива, неболь-
шие обособления порфировых пород переходного 
типа и  афировые породы эндоконтактовой зоны 
мощностью 50–100 м, имеющие аномально высо-
кие концентрации Ca и F. Интерстиции между ми-
нералами матрикса порфировых переходного типа 
и афировых пород заполняет F-Ca фаза, которая 
образовалась при кристаллизации флюоритового 
расплава (Перетяжко, Савина, 2010а). В отличие от 
стехиометрического флюорита, F-Ca фаза в породах 
массива Ары-Булак содержит меньше Ca, F, приме-
си кислорода, Al, Si и других элементов (табл. 5).

Условия и процессы формирования афировых 
пород наиболее сложны для интерпретации. По 
модели, представленной в  (Перетяжко, Савина, 
2010а, Перетяжко и др., 2011), афировая зона мас-
сива образовалась при локальной декомпрессии 
апикальной части магматической камеры, которая 
вызвала закаливание и стеклование накопленных 

Таблица 7. Средние составы кальциевых алюмофторидов, мас. %

Компо-
ненты

Прозопит Геарксутит Алюмофторид Ca

4 (17) 19 (20) 176 (9) 182 (7) прозопит 4 (9) геарксутит 4 (4) карлхинтзеит

1 2 3 4 5 6 7 8 9

Al2O3 44.93 43.60 43.87 46.06 42.12 37.64 28.63 29.92 19.75
CaO 24.92 20.91 21.74 21.95 23.17 36.05 31.49 45.36 43.45
SrO – 0.95 0.59 – – – – – –
F 42.39 34.38 34.67 36.93 47.09 47.68 42.67 46.53 51.52
H2O 7.44 15.17 6.98
Сумма 94.39 85.36 86.27 89.39 100.00 101.29 100.00 102.21 100.00

Формульные коэффициенты

Al 1.996 2.055 2.044 2.069 2 1.055 1 1.216 1
Ca 1.006 0.896 0.921 0.896 1 0.918 1 1.676 2
Sr 0.022 0.014
Сумма 3.002 2.973 2.978 2.978 3 1.973 2 2.892 3
F 5.053 4.348 4.334 4.452 6 3.585 4 5.075 7

Примечание. В скобках – количество анализов, по которым рассчитаны средние значения. Суммы – с поправкой на фтор. 
Прочерк – содержания ниже предела обнаружения методом СЭМ ЭДС. Формулы рассчитаны по сумме положительных 
зарядов катионов. 1–4 – прозопит, 6 – геарксутит, 8 – недиагностированный кальциевый алюмофторид (формула по сте-
хиометрии карлхинтзеита). Идеальные составы минералов: 5 – прозопит CaAl2F6(OH)2, 7 – геарксутит CaAlF4OH·H2O, 
9 – карлхинтзеит Ca2AlF7·H2O.
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на фронте кристаллизации флюоритового и онго-
нитового несмесимых расплавов. В дальнейшем 
происходило автометасоматическое преобразова-
ние пород под воздействием высокотемпературных 
магматических флюидов.

При кристаллизации обогащенной F и Ca он-
гонитовой магмы альбит замещался F-Ca фазой – 
частично в переходных порфировых породах или 
почти полностью в афировой зоне (рис. 10). Только 
в афировой зоне F-Ca фаза содержит многочислен-
ные игольчатые включения санидина субмикрон-
ных размеров (рис. 10в, 10г). В ходе флюидно-маг-
матического процесса афировые породы обеднялись 
натрием по сравнению с онгонитами и порфировыми 
породами переходного типа (рис. 5г).

Проникая в афировую зону, NaF-содержащий 
магматический флюид P-Q типа, сосуществующий 
с дегазирующим онгонитовым расплавом в магма-
тической камере, охлаждался, становился много-
компонентным и его свой ства стали соответство-
вать водно-солевой системе первого типа, в ко-
торой преобладали хлориды (Перетяжко, 2009). 
В афировой зоне такой флюид вскипал и разде-
лялся на две несмесимые фазы – высококонцен-
трированный солевой раствор (рассол) и низко-
плотный паровой водный раствор (Перетяжко, 
Савина, 2010в). В условиях относительно низко-
го давления, при котором образовывались поро-
ды массива в субэффузивных условиях (<800 бар, 
по Перетяжко, 2009), происходило выделение из 
кипящего обогащенного фтором флюида солевого 

Таблица 8. Средние составы акцессорных минералов, мас. %

Компоненты Вольфрамо-
иксиолит (17)

Колумбит-(Mn) 
(14)

Колумбит-(Fe) 
(1) Касситерит (12) Вольфрамит (3)

TiO2 1.08 1.78 1.13 3.22 1.38
Al2O3 – 1.14 2.04 0.45 –
FeO 14.67 8.21 13.56 3.46 7.51
MnO 6.46 12.04 7.41 0.28 10.32
CaO – – – – 1.10
SrO 3.48 – – – 5.52
Sc2O3 0.38 0.34 0.28 – 0.33
ZrO2 – – – 1.36 2.34
SnO2 – – – 80.82 4.45
WO3 25.53 6.46 16.75 3.01 54.93
Nb2O5 44.66 60.63 48.11 6.55 7.63
Ta2O5 4.39 8.78 5.60 – 3.76
Сумма 100.66 99.38 94.88 99.15 99.25

Формульные коэффициенты

Ti 0.034 0.079 0.054 0.057 0.051
Al 0.079 0.153 0.013
Fe2+ 0.516 0.405 0.720 0.069 0.308
Mn 0.230 0.602 0.399 0.006 0.429
Ca 0.058
Sr 0.085 0.157
Sc 0.014 0.018 0.016 0.014
Zr 0.016 0.056
Sn 0.765 0.087
W 0.278 0.099 0.276 0.019 0.698
Nb 0.848 1.617 1.381 0.070 0.169
Ta 0.050 0.141 0.097 0.050
Сумма 2.055 3.039 3.094 1.014 2.075

Примечание. Прочерк – содержания ниже предела обнаружения методом СЭМ ЭДС. В скобках – количество анализов, 
по которым рассчитаны средние значения. Формулы рассчитаны по сумме по ложительных зарядов катионов.
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раствора (рассола) с большими концентрациями 
Cl, F, K, Cs, Na, Mn, Fe, Al (Peretyazhko, Tsareva, 
2008; Перетяжко, Савина, 2010а). Как предполага-
лось (Перетяжко и др., 2007а), при взаимодействии 
кислотного водного флюида с  альбитом и  F-Ca 
фазой в переходных и афировых породах проис-
ходило образование прозопита и  автометасома-
тического кварца по реакции: 2NaAlSi3O8(альбит) +  
+CaF2(F-Ca фаза) +    4HF(флюид) = CaAl2F4(OH)4( прозопит) + 
+ 6SiO2(кварц) + 2NaF↑(флюид). Альбит в футлярных 
кристаллах замещался каолинитом (рис. 10б, 10в) 
по реакции: 2NaAlSi3O8(альбит) + 2HF(флюид) + H2O = 
= Al2Si2O5(OH)4(каолинит) + 4SiO2(кварц) + 2NaF↑(флюид). 
В результате автометасоматического процесса флю-
ид обогащался NaF и соответствовал водно-соле-
вой системе P-Q типа. Отметим, что игольчатые 
микролиты каолинита также кристаллизовались 
в F-Ca фазе (рис. 12в), вероятно, заимствуя из нее 
примесные элементы – O, Al и Si. В процессе вза-
имодействия с флюидом F-Ca фаза преобразова-
лась в микрозернистые агрегаты флюорита, иногда 
содержащие хорошо оформленные его кристаллы 
(рис. 12в) стехиометрического состава без примес-
ных элементов.

Флюидно-магматические процессы при кри-
сталлизации онгонитовой магмы определяют как 
минералогические, так и геохимические особен-
ности пород массива. Повышенные концентрации 
REE, Y и U в порфировых породах переходного 
типа связаны с присутствием в их составе мона-
цита-(Ce), флюоцерита-(Ce), ксенотима и  пер-
вичной F-Ca фазы. Дегазация магматических 
флюидов через афировую зону сопровождалась 

кристаллизацией Sr-содержащего прозопита 
и  акцессорных минералов (касситерита, воль-
фрамита, водных кальциевых алюмофторидов), 
свой ственных только афировым породам. Это 
объясняет геохимическую специфику пород афи-
ровой зоны – увеличение концентрации воды до 
4 мас. % (рис. 5е) и многих примесных элементов 
(Sr, Ba, Rb, Sn, W, Ta, Be, Zr, Hf, Sb, As, Sc, рис. 6, 
табл. 2).

Только в  афировой зоне обнаружены лейсты 
циннвальдита с  Rb-Cs каймой (рис.  14г). Отме-
тим, что в  группе слюд крайне редко встреча-
ются Rb-Cs минералы, из которых один руби-
диевый  – ди-триокраэдрический волошинит 
RbLiAl1.5□0.5[Al0.5Si3.5]O10F2 и  четыре цезиевых  – 
триоктаэдрические соколоваит CsLi2[AlSi4]
O10F2, гармит CsLiMg2Si4O10F2, крейтерит 
CsLi2Fe3+Si4O10F2 и диоктаэдрический нанпингит 
CsAl2[AlSi3]O10(OH, F)2. В отличие от волошини-
та, Rb-Cs слюда в каймах на лейстах циннвальди-
та содержит большое количество железа (0.5–0.8 
форм. ед. Fe2+). По нашим неопубликованным 
данным (монокристалльным и EBSD) циннваль-
дит в породах массива Ары-Булак и Rb-Cs слюда 
в кайме имеют моноклинную структуру (простран-
ственная группа C2, 1M политип). На этом осно-
вании Rb-Cs слюда с максимальным содержанием 
рубидия при соотношении катионов Rb > K > Cs 
(рис. 15; табл. 6, ан. 11) может быть новым ди-трио-
краэдрическим минералом – рубидиевым и цезий-
содержащим циннвальдитом-фторлюаньшивейии-
том с упрощенной идеальной формулой (Rb, K, Cs)
LiAlFe2+

0.75□■■0.25[Al0.5Si3.5]O10F2.

ÀÐÁ-4 ÀÐÁ-19 ÀÐÁ-176 ÀÐÁ-182

20

2080

Ca

Al F

Àëþìîôòîðèä Ca
Êàðëõèíòçåèò

Ïðîçîïèò

Ãåàðêñóòèò
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Рис. 16. Составы кальциевых алюмофторидов в афировых породах (обр. АРБ-4, АРБ-19, АРБ-176 и АРБ-182) на ди-
аграмме Ca–F–Al.
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Перераспределение REE и Y между расплава-
ми, флюидами, минералами было вызвано жид-
костной несмесимостью в  онгонитовой магме 
и автометасоматическими преобразованиями по-
род массива под воздействием флюидов. После 
публикаций (Veksler et al., 2005; Перетяжко, Сави-
на, 2010б; Peretyazhko et al., 2020) фторидно-сили-
катная несмесимость с участием фторидных, в том 
числе флюоритового, расплавов признается мно-
гими исследователями (Huang et al., 2015; Lv et al., 
2018; Yang et al., 2018; Shuai et al., 2021 и др.) как 
наиболее вероятная причина появления тетрад-эф-
фектов M-типа в нормированных REE спектрах 

обогащенных фтором гранитоидных пород. Мак-
симальные величины тетрад-эффекта М-типа 
в первой тетраде и низкое нехондритовое отноше-
ние Y/Ho < 18, характерное для порфировых онго-
нитов массива Ары-Булак (рис. 8, табл. 3) и многих 
Li-F гранитов, объясняются перераспределением 
REE между несмесимыми фторидными и  сили-
катными расплавами (Перетяжко, Савина, 2010б). 
Фторидные расплавы концентрируют в  десят-
ки-сотни раз больше REE, чем силикатные (Veksler 
et al., 2005; Граменицкий, Щекина, 2005; Щекина 
и др., 2020; Peretyazhko, Savina, 2020; Перетяжко 
и  др., 2020). По всей видимости, это объясняет 

Рис. 17. Акцессорные минералы: (а) – колумбит-(Mn) и вольфрамоиксиолит в циннвальдите, обр. АРБ-136; (б) – 
игольчатые кристаллы вольфрамоиксиолита в топазе, обр. АРБ-146; (в) – ксенотим в циннвальдите, обр. АРБ-106; 
(г) – циркон и флюоцерит-(Ce) в порфировой породе переходного типа, обр. АРБ-353; (д) – касситерит в породе 
переходного типа, обр. АРБ-131. Длина масштабного отрезка на (а–г) – 100 мкм, на (д) – 20 мкм. Xtm – ксенотим, 
Fcrt-Ce – флюоцерит-(Ce), Cst – касситерит, остальные обозначения см. на рис. 9, 13 и 14. (а–в) фотографии шли-
фов, проходящий свет (а) поляризаторы скрещены (б, в), (г, д) – BSE изображения.
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наиболее высокую сумму REE в некоторых пор-
фировых породах переходного типа, содержащих 
первичную F-Ca фазу (рис. 8б). Интенсивное флю-
идное воздействие на эти и афировые породы при-
вело к увеличению значения Y/Ho и к снижению 
концентраций всех REE, особенно из третьей те-
трады: на REE спектрах появляется тетрад-эффект 
W-типа между Gd и Er (рис. 8б, 8в). Отметим, что 
только в порфировых породах переходного типа на 
REE спектрах наблюдается минимум Ce. Появле-
ние такого минимума может быть вызвано с увели-
чением фугитивности кислорода, окислением Ce3+ 

до Ce4+ и преимущественным относительно других 
REE перераспределением Ce4+ из пород во флюид-
ную фазу. Подобный минимум Ce отмечался нами 
также в REE спектрах F-Ca фазы из обогащенных 
флюоритом риолитов в  Монголии (Peretyazhko, 
Savina, 2020; Перетяжко и др., 2020).

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Представлены данные изучения геохимии, ми-
нерально-фазовых ассоциаций пород массива 
онгонитов Ары-Булак, составов главных, второ-
степенных и акцессорных минералов, F-Ca фазы 
и образованного из нее флюорита. Породообразу-
ющими минералами порфировых онгонитов явля-
ются кварц, альбит и санидин, второстепенными – 
топаз и циннвальдит. Матрикс онгонитов сложен 
кварц-санидин-альбитовым агрегатом с игольча-
тыми кристаллами топаза микронных размеров. 
В порфировых породах переходного типа и в эн-
доконтактовой афировой зоне интерстиции между 
минералами матрикса заполняет F-Ca фаза, обра-
зованная из флюоритового расплава.

Фторидно-силикатная жидкостная несмеси-
мость в оногонитовой магме и флюидно-магма-
тические процессы привели к перераспределению 
REE, Y, многих примесных элементов между рас-
плавами, флюидами, минералами и к контрастной 
смене минерально-фазовых ассоциаций в породах 
массива. Это объясняет появление тетрад-эффек-
тов M-типа (T1 La–Nd, T4 Er–Lu) и W-типа (T3 Gd–Ho) 
в нормированных к хондриту REE спектрах пород. 
Дегазация магматических флюидов через эндокон-
тактовую зону массива сопровождалась кристалли-
зацией Sr-содержащего прозопита и водосодержа-
щих кальциевых алюмофторидов. По сравнению 
с онгонитами и профировыми породами переход-
ного типа, в  афировой зоне содержится больше 
воды, Sr, Ba, Sn, As, Sb, W, Ta, Zr, Hf, Be, Sc, Ge, 
но меньше Li, Pb, Zn, Y и REE. В результате воз-
действия магматических флюидов в обогащенных 
Ca и F породах, особенно афировой зоны, альбит 
частично либо полностью замещался F-Ca фазой 
и каолинитом, а F-Ca фаза перекристаллизовалась 
в агрегат микрозернистого флюорита стехиометри-
ческого состава без примесных элементов. Лейсты 

циннвальдита обрастали Rb-Cs слюдой, макси-
мально обогащенные рубидием области которой 
могут быть новым минералом.

Геохимия пород, особенности слагающих их ми-
нерально-фазовых ассоциаций, эволюция составов 
минералов и F-Ca фазы являются следствием фор-
мирования массива Ары-Булак из онгонитовой 
магмы в ходе флюидно-магматического процесса, 
осложненного фторидно-силикатной жидкостной 
несмесимостью с участием флюоритового и дру-
гих фторидных расплавов, а также магматических 
флюидов разных типов.
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Rocks of the Ary-Bulak Ongonite Massif: Relationship between Geochemical 
Features, Mineral-Phase Assembleges, and Formation Processes

I. S. Peretyazhko1, E. A. Savina1, A. S. Dmitrieva1

A.P. Vinogradov Institute of Geochemistry, Siberian Branch of the Russian Academy of Sciences, Irkutsk, Russia

The  paper reports the study of geochemistry, mineral-phase assemblages of rocks of the Ary-Bulak 
ongonite massif, compositions of major, minor and accessory minerals (quartz, feldspars, topaz, 
zinnwaldite, prosopite, rare Ca–Al-fluorides, W-ixiolite, columbite, zircon, cassiterite, and fluocerite), 
fluoride–calcium (F-Ca) phase, and fluorite formed from it. The rock-forming minerals of porphyritic 
ongonites are quartz, albite and sanidine, and minor minerals are topaz and zinnwaldite. The ongonitic 
matrix is composed of a quartz–sanidine–albite assemblage with micron-sized needle-shaped topaz 
crystals. In transitional porphyritic rocks and in the endocontact aphyric zone, the interstices between 
matrix minerals are filled with a F-Ca phase formed from a F-Ca (fluoritic) stoichiometric melt. 
Fluoride–silicate liquid immiscibility in ongonitic magma and fluid-magmatic processes led to the 
redistribution of REE, Y, and many trace elements between melts, fluids, minerals and a contrasting 
change in mineral-phase assemblages in the rocks. This is associated with the appearance of M-type 
(T1 La–Nd, T4 Er–Lu) and W-type (T3 Gd–Ho) tetrad effects in the chondrite-normalized REE patterns of 
rocks. Degassing of magmatic fluids through the endocontact aphyric zone was accompanied by the 
crystallization of Sr-bearing prosopite and hydrous Ca–Al-fluorides. Aphyric rocks, compared to 
porphyritic ongonites and porphyritic transitional rocks, are enriched in H2O, Sr, Ba, Rb, Sn, W, Ta, 
Be, Zr, Hf, Sb, As, Sc, but contain less Li, Pb, Zn, Y and REE. During the effect of magmatic fluids on 
rocks enriched in Ca and F, especially in the endocontact aphyric zone, albite was partially or completely 
replaced by the F-Ca phase and kaolinite, and the F-Ca phase recrystallized into aggregates of micron-
sized grains of stoichiometric fluorite without trace elements. Rb-Cs mica also crystallized in the rim 
of zinnwaldite laths, the zones of which maximally enriched in rubidium with the cation relation Rb 
> K > Cs may be a new mineral. The geochemistry of the rocks, the features of their mineral-phase 
assemblages, the compositional evolution of the minerals and the F-Ca phase are a consequence of the 
formation of the Ary-Bulak massif from ongonitic magma during a fluid-magmatic process complicated 
by fluoride–silicate liquid immiscibility with the participation of fluoritic and other fluoride melts, as 
well as magmatic fluids of P-Q and the first types.

Keywords: Ary-Bulak ongonite massif, fluoride–calcium (F-Ca) phase, fluoritic melt, fluoride–silicate 
liquid immiscibility, magmatic fluids of P-Q and first types, rock geochemistry, mineral-phase assemblages
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В результате модельных расчетов получены оценки составов расплавов в процессе фракционной 
кристаллизации, отвечающей формированию пород Малозадойского массива, расположенного 
в Иркутном блоке Шарыжалгайского выступа на юго-западе Сибирского кратона. Показано, 
что габбронориты массива комагматичны плагиоперидотитам и оливиновым габброноритам. 
Полученные оценки состава модельных расплавов использованы для реконструкции состава 
мантийного источника исходной магмы. На основании геохимических характеристик расплавов 
предполагается, что исходный расплав для Малозадойского массива образовался при плавлении 
обогащенного мантийного источника, что согласуется с изотопными данными, предполагающи-
ми снижение значения Sm/Nd в архейское время. Таким источником могла быть деплетирован-
ная литосферная мантия, метасоматизированная кислыми расплавами из пород субдуцирующей 
океанической плиты.
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ВВЕДЕНИЕ

Ассоциации магматических пород основного со-
става, наряду с перидотитовыми ксенолитами, слу-
жат главным источником информации о  составе 
мантии. В случае базальтов для оценки геохимиче-
ских параметров их мантийных источников исполь-
зуются отношения несовместимых редких элемен-
тов с близкими и низкими коэффициентами рас-
пределения, относительно слабо фракционирующих 
между собой при плавлении (Hofmann, 1997). Клю-
чевой для суждения о характере мантийного источ-
ника является информация о геохимических пара-
метрах исходного расплава. При этом для базальтов 
и их субвулканических аналогов, чтобы миними-
зировать влияние фракционной кристаллизации 
для геохимического анализа, выбираются наиболее 
магнезиальные разности, потенциально близкие 
к исходному расплаву, или предварительно произво-
дится оценка состава последнего в предположении 
о фракционировании одной кристаллизующейся 

фазы – оливина (например, Ciborowski et al., 2014, 
2017). Для этого используется программа Petrolog3 
(Danyushevsky, Plechov, 2011) или алгоритм 
PRIMELT3 (Herzberg, Asimov, 2015), моделирующие 
добавку оливина с последовательным приближени-
ем к составу расплава, который может быть равно-
весен с мантийными перидотитами.

В  отличие от вулканических и  субвулканиче-
ских пород плутонические разности представляют 
собой совокупность кумулятивных минеральных 
фаз и  интеркумулусного расплава, отвечающих 
различным температурным интервалам кристал-
лизации. Поскольку валовый состав таких пород 
не отвечает составу исходного расплава, то оценка 
ключевых параметров этого расплава, а тем более 
его мантийного источника, представляет собой не-
тривиальную задачу.

В  настоящей работе сделана попытка про-
следить изменение состава расплавов в  рав-
новесии с  серией плутонических пород от 
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плагиоперидотитов до габброноритов с целью по-
лучить оценки индикаторных редкоэлементных 
отношений для в различной степени эволюциони-
ровавших расплавов и кристаллизатов и наложить 
геохимические ограничения на характер мантий-
ного источника. Объектом исследования послужи-
ли породы палеопротерозойского Малозадойского 
массива, прорывающего высокометаморфизован-
ные архейские образования Иркутного блока Ша-
рыжалгайского выступа на юго-западе Сибирского 
кратона (рис. 1). В связи с тем, что этот массив сло-
жен рядом пород от перидотитов до габбронори-
тов с диапазоном Mg# = 84–70, целью работы было 
обоснование их комагматичности, т. е. кристалли-
зации при различных температурах на разных ста-
диях эволюции одного исходного расплава. Инте-
рес к данному объекту обусловлен также тем, что 
породы Малозадойского массива характеризуются 
высокими концентрациями некогерентных редких 
элементов и крайне низкими величинами εNd(Т), 
что свидетельствует в пользу долгоживущего обога-
щенного мантийного источника. Для подтвержде-
ния данной гипотезы была сделана оценка геохи-
мических параметров расплава, из которого про-
исходила кристаллизация пород Малозадойского 
массива, и его возможного мантийного источника.

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ

Содержание главных и редких элементов в по-
родах определены в ЦКП многоэлементных и изо-
топных исследований ИГМ СО РАН (г. Ново-
сибирск) рентгенофлюоресцентным методом на 
спектрометре ARL-9900 XL и  методом ICP-MS 
на масс-спектрометре высокого разрешения 
ELEMENT (Finigan Mat) с ультразвуковым распы-
лителем U-5000AT+ по методике (Николаева и др., 
2008). На стадии химической подготовки образцов 
использовали сплавление с  особо чистым мета-
боратом лития при 1050°C в  платиновых тиглях 
с последующим растворением полученного сплава 
в разбавленной азотной кислоте. Для обеспечения 
стабильности полученного раствора поддержива-
ли общую кислотность на уровне 5% HNO3 и до-
бавляли следовые количества HF, что необходи-
мо для корректного определения высокозарядных 
элементов. Сплавление при высокой температуре 
обеспечивает разложение практически всех наибо-
лее трудновскрываемых минералов, которые могут 
быть концентраторами редкоземельных и высоко-
зарядных элементов, а  повышение кислотности 
и  добавки HF в  качестве комплексообразовате-
ля стабилизируют эти растворы и минимизируют 
потери высокозарядных элементов, которые мо-
гут происходить в результате гидролиза при низ-
кой кислотности. Пределы обнаружения редкозе-
мельных и высокозарядных элементов составляли 

от 0.005 до 0.1 мкг/г. Точность анализа составляла 
в среднем 2–5 отн. %.

Определение концентраций и изотопного со-
става Sm и Nd проведено методом TIMS на муль-
тиколлекторном термоионизационном масс-спек-
трометре двойной фокусировки TRITON Plus 
в ЦКП “Геоаналитик” Института геологии и ге-
охимии им. академика А. Н. Заварицкого Ураль-
ского отделения Российской академии наук (ИГГ 
УрО РАН, г. Екатеринбург) в статическом режиме 
по методике, описанной в работе (Аникина и др., 
2018). Холостое внутрилабораторное загрязнение 
составило 0.07 нг для Sm и 0.4 нг для Nd. Точность 
определения концентраций Sm и  Nd составля-
ет ±1% (2σ), изотопных отношений 147Sm/144Nd 
±0.3% (2σ), 143Nd/144Nd ±0.003% (2σ) (см. ниже 
табл. 2). Измеренные значения 143Nd/144Nd нор-
мализованы к 148Nd/144Nd = 0.241572. Оценка ка-
чества измерений контролировалась по изотоп-
ному стандарту JNdi-1, за период исследования 
средневзвешенное значение (N = 16) 143Nd/144Nd 
составило 0.512109 ± 6 (2σ). Величина εNd опреде-
лена относительно CHUR (147Sm/144Nd = 0.1967, 
143Nd/144Nd = 0.512638) (Jacobsen, Wasserburg, 1984).

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ ПОЛОЖЕНИЕ, 
ПЕТРОГРАФИЧЕСКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА 

И МИНЕРАЛЬНЫЙ СОСТАВ ПОРОД 
МАЛОЗАДОЙСКОГО МАССИВА

Малозадойский перидотит-габбронорито-
вый массив расположен на юго-западе Иркутно-
го гранулитогнейсового блока в междуречье Той-
сука и  Китоя (рис.  1). Иркутный блок занимает 
юго-восточную часть Шарыжалгайского высту-
па фундамента Сибирской платформы (рис. 1б). 
Этот блок сложен преимущественно архейскими 
высокометаморфизованными породами двух ас-
социаций. Первая включает неоархейские (2.70–
2.66  млрд лет) двупироксеновые и  амфибол-пи-
роксеновые мафические гранулиты и  ортопи-
роксен-биотитовые кислые гранулиты с редкими 
реликтами палеоархейских (∼3.4 млрд лет) орто-
пироксенсодержащих гранулитов среднего соста-
ва, протолиты которых отвечают магматическим 
породам (Poller et al., 2005; Туркина и  др., 2011; 
Turkina et al., 2012; Туркина, 2022). Ко второй ас-
социации относятся неоархейские (∼2.75 млрд лет) 
ортопироксен-силлиманит-гранат-кордиерит-био-
титовые парагнейсы, в различной степени мигма-
тизированные, образующие пластины, чередую-
щиеся с мафическими и кислыми гранулитами на 
юго-западе и в центральной части Иркутного бло-
ка (Туркина и др., 2017). Породы обеих ассоциаций 
инъецированы разномасштабными жильными те-
лами деформированных и гнейсовидных неоархей-
ских гранитоидов.
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Для Малозадойского массива вмещающими 
являются архейские основные двупироксеновые 
и кислые гранулиты, инъецированные гнейсовид-
ными биотитовыми гранитоидами. Этот массив 
представляет собой вытянутое в плане интрузивное 

тело видимого размера 800 × (75–25) м, мощность 
которого по данным бурения достигает 240  м 
(рис. 1а). Массив опробован по керну скважин. Он 
сложен переслаивающимися оливиновыми габбро-
норитами и плагиоперидотитами (мощность слоев 

Рис. 1. Геологическая схема восточной части Шарыжалгайского выступа.
1 – палеопротерозойские отложения; 2 – мезоархейские метаосадочно-вулканогенные отложения Онотского ЗКП; 
3 – архейские гранулитогнейсовые комплексы Китойского (а) и Иркутного (б) блоков; 4 – палеопротерозойские 
гранитоиды; 5 – архей-палеопротерозойские гранитоиды нерасчлененные; 6 – архейские гранитоиды; 7 – тектони-
ческие границы: (а) – разломы, (б) – надвиги; 8 – геологические границы (а), границы несогласного залегания (б), 
9 – проявления палеопротерозойского мафического магматизма: 1 – Полуденный массив, 2 – мафические включе-
ния и дайка в приконтактовой зоне Тойсукского массива, 3 – Китойский дайковый рой, 4 – Малозадойский массив.
На врезке (а). Главные тектонические элементы Сибирского кратона. 1 – супертерейны, 2 – палеопротерозойские оро-
генные пояса, 3 – выступы фундамента: Ал – Алданский, Ст – Становой, О – Оленекский, Ан – Анабарский, К – Кан-
ский, С – Cаянский, Ш – Шарыжалгайский, Б – Байкальский, Т – Тонодский, по (Donskaya, 2020) с изменениями.
На врезке (б). Геологическая схема Малозадойского массива. 1 – двупироксеновые сланцы, 2 – гнейсы, 3 – плаги-
оперидотиты и габброиды Малозадойского массива.
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10–20 см) с ритмичным изменением содержаний 
как петрогенных (MgO от 30 до 18.5 мас. %), так 
и редких элементов – Ni, Cr, Co и Cu. Возраст по-
род определен по бадделеиту из оливинового габ-
бронорита и составляет 1863 ± 1 млн лет (Мехоно-
шин и др., 2016).

В строении массива выделено четыре (от 5 до 
10 м) рудные зоны, обогащенные сульфидами. Со-
гласно (Мехоношин и др., 2016), рудные горизонты 
представлены вкрапленными и густо вкрапленны-
ми сульфидными рудами. Главные сульфидные ми-
нералы – это пирротин и пентландит, находящие-
ся в соотношении 3 : 1. Халькопирит встречается 
значительно реже и приурочен к периферическим 
частям пентландит-пирротиновых сростков. Суль-
фидные парагенезисы тесно ассоциируют с агрега-
тами флогопита. Минералы ЭПГ (элементов пла-
тиновой группы) по составу отвечают теллуридам 
палладия, суммарное содержание ЭПГ во вкра-
пленных рудах достигает 100 мг/т, а в густо вкра-
пленных – 550 мг/т (Мехоношин и др., 2016).

Плагиоперидотиты располагаются в основании 
ритмов, микроструктура пород кумулятивная, ино-
гда пойкилитовая. Главным минералом является 
оливин, который в процессе кристаллизации ме-
няет свой состав от 11 до 20% фаялитовой состав-
ляющей, второстепенные минералы – флогопит, 
ильменит и хромшпинелид.

Плагиоперидотиты в составе ритма постепенно 
переходят в оливиновые габбронориты – это мелко-
зернистые породы с полосчатой текстурой и габ- 
бровой, переходящей в  пойкилитовую, микро-
структурой. Главными минералами являются оли-
вин (до 20%), ортопироксен (20–30%), плагиоклаз 
(10–25%), клинопироксен (около 20%). Акцессор-
ные минералы представлены апатитом; рудные – 
ильменит, магнетит, пирит, пентландит, пирротин, 
халькопирит. Оливин и  пироксены подвержены 
вторичным изменениям с замещением хлоритом 
и тальком, клинопироксен замещается амфиболом.

Габбронориты это мелкозернистые породы 
с  пойкилитовой структурой. Они сложены пла-
гиоклазом, ортопироксеном, клинопироксеном, 
биотитом и щелочным полевым шпатом. Плагио-
клаз (25–28%) образует пойкилитовые кристаллы 
до 10 мм с антипертитами. Идиоморфные и суби-
диоморфные кристаллы ортопироксена (40–50%) 
до 4  мм в  длину с  резким плеохроизмом имеют 
структуры распада твердого раствора в виде тон-
ких ламелей рудного минерала. Клинопироксен 
(∼15%) представлен субидиоморфными кристал-
лами со структурами распада в виде ламелей руд-
ного минерала. В интерстициях кристаллов пирок-
сена расположены ксеноморфные выделения фло-
гопита (4%), щелочного полевого шпата (2–5%) 
и кварца (3–5%). Амфибол, содержание которого 
не превышает 1%, приурочен к зернам пироксена. 

Акцессорные минералы представлены обильными 
крупными длиннопризматическими кристаллами 
апатита (около 1%) и ильменитом.

Ортопироксен из габброноритов имеет Mg# = 
=  68–72, содержание кальциевого компонента 
составляет 1–6%, что предполагает наличие на-
ряду с ортопироксеном пижонита. Клинопирок-
сен представлен высокомагнезиальными разно-
стями с Mg# = 72–82 и по составу отвечает пре-
имущественно авгиту, реже диопсиду, содержание 
кальциевого компонента варьирует от 39–43 до 
47–48%, редко встречаются разности с низким со-
держанием (24–27%) кальциевого компонента, от-
вечающие субкальциевому авгиту. Плагиоклаз ха-
рактеризуется содержанием An 50–54%, антипер-
титовые вростки представлены щелочным полевым 
шпатом c содержанием Ab-компонента 5–15%. 
В щелочном полевом шпате в основной массе со-
держание Ab-компонента составляет 9–15%. Слюда 
с Mg# = 0.8–0.83 отвечает флогопиту и характери-
зуется высоким содержанием TiO2 (5.3–6.2 мас. %).

ГЕОХИМИЧЕСКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА 
ПОРОД МАЛОЗАДОЙСКОГО МАССИВА

Плагиоперидотиты (SiO2 = 45.7–46.5 мас.  %) 
имеют максимальную магнезиально сть 
(MgO = 27.9–30.0 мас.  %, Mg# = 82–78) и  отно-
сительно обеднены TiO2 (0.22–0.27 мас. %) и P2O5 
(0.09–0.12  мас.  %) при повышенном содержании 
K2O (0.48–0.53 мас. %). Габбронориты характери-
зуются содержанием SiO2 от 46 до 52 мас. % и вы-
сокой магнезиальностью (MgO = 18.5–24.0 мас. %, 
Mg# = 84–70), пониженными концентрациями TiO2 
(0.34–0.88 мас.  %), P2O5 (0.10–0.26 мас.  %) и  по-
вышенной K2O (0.35–0.90 мас. %) (табл. 1, рис. 2). 
В ряду плагиоперидотиты–габбронориты при сниже-
нии магнезиальности происходит рост концентраций 
TiO2 и P2O5 при практически постоянном содержа-
нии щелочей (рис. 2), максимальные концентрации 
Al2O3 и CaO наблюдаются в оливиновых габброно-
ритах. Увеличение содержания TiO2 сопровождается 
ростом концентраций некогерентных, прежде всего 
высокозарядных элементов: Nb и Zr (рис. 3).

Все породы имеют фракционированные спек-
тры РЗЭ с повышенными значениями (La/Sm)n = 
= 2.5–4.2 и (La/Yb)n = 6.6–13.9 (рис. 3, 4а). Харак-
терная черта всех пород – повышенное значение 
(Gd/Yb)n = 1.5–2.2. Спектры габброноритов имеют 
слабый Eu-минимум (Eu/Eu* = 0.73–0.98). Муль-
тиэлементные спектры демонстрируют резкие ми-
нимумы по Nb и Ti и максимум по Sr (рис. 4б). 
Обеднение Nb относительно легких РЗЭ не об-
наруживает зависимости от степени их фракцио-
нирования, выраженной через Mg#, а величины 
(Nb/La)pm и (La/Sm)n имеют узкий диапазон вари-
аций, что характерно для процесса фракционной 
кристаллизации (рис. 3).
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Таблица 1. Содержания петрогенных (мас. %) и редких (ppm) элементов в породах Малозадойского массива

Компоненты
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

89-385 89-386 89-387 93-85 93-86 93-83 89-413 1931 1932 1933

SiO2 46.46 45.68 48.33 46.25 48.51 51.53 49.73 52.29 52.22 52.16
TiO2 0.27 0.22 0.34 0.45 0.27 0.77 0.43 0.84 0.88 0.79
Al2O3 6.9 6.2 7.85 7.88 8.0 7.64 7.52 6.68 6.47 6.82
Fe2O3* 10.42 10.92 9.53 12.62 10.73 10.97 10.84 15.23 15.68 15.28
MnO 0.15 0.15 0.15 0.15 0.15 0.17 0.16 0.22 0.23 0.23
MgO 27.9 30 21.86 22.94 24.03 20.37 23.00 18.8 18.51 18.58
CaO 4.9 4.9 8.9 6.24 5.63 4.02 4.55 3.64 3.56 3.58
Na2O 0.73 0.65 0.82 0.9 0.86 1.18 0.77 0.89 0.88 0.99
K2O 0.53 0.48 0.39 0.35 0.37 0.90 0.50 0.64 0.68 0.57
P2O5 0.09 0.12 0.1 0.2 0.09 0.23 0.10 0.23 0.26 0.2
П.п.п. 0.7 0.58 1.62 2.54 0.91 1.29 1.53 0.85 0.91 0.99
Сумма 99.05 99.9 99.89 100.5 99.55 99.75 99.67 99.99 99.81 99.84
Th 1.50 1.33 1.10 2.23 2.22 2.4 1.13 2.3 2.7 2.0
Rb 9.70 10.5 10.5 14.8 14.2 37 13.2 15.7 18.3 13.5
Ba 212 160 165 327 311 556 285 443 456 415
Sr 158 87 174 164 165 267 231 196 201 205
La 10.90 8.50 10.70 18.70 17.40 30 13.6 20 23 18.1
Ce 23.00 18.00 24.00 37.00 38.00 60 28 43 48 39
Pr 2.75 2.20 3.06 4.40 4.36 7.2 3.5 5.1 5.9 4.8
Nd 11.27 9.01 13.35 17.18 17.21 28 14.4 21 23 18.1
Sm 2.00 1.70 2.70 2.80 2.90 5.2 2.9 3.5 4.3 3.6
Eu 0.62 0.46 0.74 0.78 0.80 1.29 0.74 0.86 0.94 0.82
Gd 1.60 1.30 2.30 1.90 2.00 4.4 2.4 3.1 3.4 2.7
Tb 0.26 0.20 0.35 0.31 0.32 0.67 0.37 0.45 0.48 0.38
Dy 1.30 1.10 2.00 1.50 1.50 3.7 2.1 2.3 2.6 2.3
Ho 0.27 0.22 0.40 0.30 0.32 0.75 0.43 0.47 0.53 0.44
Er 0.79 0.66 1.14 0.84 0.93 2.1 1.23 1.34 1.37 1.16
Tm 0.12 0.10 0.17 0.14 0.14 0.32 0.18 0.21 0.20 0.18
Yb 0.83 0.71 1.10 0.91 0.91 2.0 1.20 1.36 1.28 1.16
Lu 0.14 0.11 0.17 0.15 0.15 0.30 0.17 0.21 0.19 0.18
Zr 37 33 45 53 46 107 45 65 77 59
Hf 1.04 0.90 1.35 1.39 1.23 2.6 1.14 1.60 1.79 1.38
Ta 0.10 0.08 0.12 0.13 0.12 0.42 0.15 0.22 0.23 0.20
Nb 1.6 1.3 1.9 2.2 2.1 5.7 2.6 3.6 4.3 3.3
Y 6.47 5.25 9.32 7.16 7.42 22 12.6 14.3 16.3 14.0
Cr – – – – – 3517 2573 2387 2226 2243
Ni – – – – – 910 1080 408 403 385
Co – – – – – 75 86 86 87 83
V – – – – – 137 116 216 234 220
Mg# 84 84 82 78 82 79 81 71 70 71
(La/Sm)n 3.4 3.1 2.5 4.2 3.8 3.7 3.0 3.6 3.4 3.2
(Gd/Yb)n 1.6 1.5 1.7 1.7 1.8 1.8 1.6 1.8 2.2 1.9
Nb/Nb* 0.14 0.14 0.20 0.12 0.12 0.24 0.24 0.19 0.19 0.20
(Nb/Y)pm 1.5 1.5 1.3 1.9 1.8 1.7 1.3 1.6 1.6 1.5

Примечание. 1, 2 – плагиоперидотиты, 3–7 – оливиновые габбронориты, 8–10 – габбронориты. Прочерк – нет данных. 
Mg# = Mg/(Mg+Fe)ат., Nb/Nb* = NbPM /√(ThPM × LaPM).
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Оливиновые габбронориты и  габбронориты 
Малозадойского массива характеризуются низким 
значением147Sm/144Nd ∼ 0.11 и узким диапазоном 
εNd(Т) от –6.9 до –7.4 (табл. 2). Значения εNd(Т) не 
обнаруживают корреляции с Mg# и другими геохи-
мическими параметрами. Отрицательные значения 
εNd(Т) предполагают долгоживущий обогащенный 
мантийный источник или контаминацию древним 
коровым материалом. По величине εNd(Т) габбро-
нориты сходны с породами других палеопротеро-
зойских базитовых комплексов Иркутного блока, 
имеющими диапазон εNd(Т) от –6.5 до –9.6 (Тур-
кина и др., 2023; Туркина, Изох, 2023).

МОДЕЛИРОВАНИЕ КРИСТАЛЛИЗАЦИИ 
ПОРОД МАЛОЗАДОЙСКОГО МАССИВА

Для обоснования комагматичности плагиопери-
дотитов, оливиновых габброноритов и габбронори-
тов, а также для оценки состава исходного расплава 
был использован метод, схема которого детально 
описана в (Лавренчук и др., 2019). Метод основан на 
моделировании равновесной кристаллизации рас-
плавов пород с последующим поиском точек пере-
сечения линий эволюции состава расплавов в коор-
динатах состав–температура; по постановке задачи 
такой подход является развитием метода геохимиче-
ской термометрии (Френкель и др., 1987; Френкель 
и др., 1988; Арискин, Бармина, 2000). Модельные 

8

A
l 2
O

3,
 ì

àñ
. 
%

7

6

5
70 75 80

Mg# Mg#

Mg# Mg#

85

8

6

10

C
aO

, 
ì

àñ
. 
%

4

2

0
70 75 80 85

0.8

1

T
iO

2,
 ì

àñ
. 
%

0.4

0.2

0.6

0

0.2

0.1

0.3

0
70 75

1

2

3

80 85

P
2O

5,
 ì

àñ
. 
%

70 75 80 85

Рис. 2. Вариационные диаграммы петрогенных элементов для пород Малозадойского массива. 1 – плагиоперидо-
титы, 2 – оливиновые габбронориты, 3 – габбронориты.
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расчеты траекторий изменения состава расплавов 
при равновесной и фракционной кристаллизации 
проведены в программе MELTS (Ghiorso, Sack, 1995; 
Asimow, Ghiorso, 1998) с интерфейсом alphaMELTS 
(Antoshechkina, Asimow, 2010). Термометрические 
расчеты проводились в безводных и водосодержа-
щих условиях при 2–5 кбар и активности кислоро-
да в интервале от QFM-0.5 до QFM+1.5 (в едини-
цах lgfO2). Поиск области наиболее компактного 
сгущения модельных траекторий проводился с ис-
пользованием оригинальных алгоритмов оптимиза-
ции, реализованных в программе Mathematica про-
изводства компании Wolfram Research. При этом 
установлено, что наилучшее совпадение траекторий 

кристаллизации наблюдается при 2.5 кбар (что со-
гласуется c мелкозернистой структурой габброно-
ритов, формирующихся на небольшой глубине при 
быстром охлаждении) и активности кислорода на 
уровне буфера QFM+0.5; содержание воды в мо-
дельных расплавах подбиралось для каждой точки 
пересечения отдельно (табл. 3).

Для восстановления состава наиболее примитив-
ного расплава были использованы две пробы пла-
гиоперидотитов (89-385 и 89-386) и две пробы оли-
виновых габброноритов (89-387 и 93-86, позиция А 
на рис. 5, табл. 3). При равновесной кристаллиза-
ции траектории составов расплавов сближаются при 
Т = 1177°C (позиция В на рис. 5, табл. 3), средний 
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 МАЛОЗАДОЙСКИЙ ПЕРИДОТИТ-ГАББРОНОРИТОВЫЙ МАССИВ  351

ПЕТРОЛОГИЯ том 32 № 3 2024

состав F1 отвечает расплаву в  камере на момент 
образования кумулатов, состоящих из оливи-
на (21–49 об.  %), ортопироксена (9–30 об.  %), 
клинопироксена (7–29 об.  %) и  полевого шпата 
(до 3 об. %). Содержание воды в расплаве составля-
ет 0.83 мас. %.

Тренд изменения состава расплава в процес-
се консолидации крупных габброидных массивов 
практически совпадает с  трендом фракционной 
кристаллизации (Коптев-Дворников и др., 1979; 
Френкель и др., 1985; Федотов, 2011). В этом случае 
составы расплавов на момент образования более 
поздних кумулатов должны соответствовать тренду 
фракционной кристаллизации расплава, равновес-
ного с ранними кумулатами. Если габбронориты 
Малозадойского массива действительно являют-
ся комагматами плагиоперидотитов и оливиновых 
габброноритов, т. е. более поздними дериватами, 
то тренды составов равновесной кристаллизации 
расплавов, отвечающих составу габброноритов, 
должны пересечься с трендом фракционной кри-
сталлизации расплава, из которого образовались 
плагиоперидотиты и оливиновые габбронориты.

Для проверки гипотезы комагматичности были 
использованы составы трех проб габброноритов 

(1931, 1932 и 1933). Траектории равновесной кри-
сталлизации расплавов габброноритов пересека-
ются с трендом фракционной кристаллизации рас-
плава F1 в камере в узком температурном интервале 
1022–1024°C (позиция D на рис. 5, табл. 3), содержа-
ние воды в расплаве 2.24 мас. %, что объясняет раз-
витие амфибола в габброноритах на постсолидусной 
стадии развития. Степень кристалличности модель-
ных кумулатов составляет 73–77 об. %, основными 
кристаллизующимися фазами являются ортопи-
роксен (65–67 об. %) и плагиоклаз (2.5–7.0 об. %), 
клинопироксен присутствует в подчиненных коли-
чествах 2.0–3.5%, рудные минералы и апатит – в ак-
цессорных количествах. Эти оценки близки таковым 
для минерального состава габброноритов (мине-
ральный состав габброноритов см. выше), разли-
чие объясняется тем, что финальный состав поро-
ды образуется при кристаллизации 23–27% интер-
кумулусного расплава. Таким образом, модельный 
минеральный состав согласуется с наблюдаемым. 
Пересечение трендов составов расплавов позво-
ляет заключить, что габбронориты действительно 
являются поздними дериватами расплава, из кото-
рого образовались плагиоперидотиты и оливино-
вые габбронориты. Кроме того, такое пересечение 

Рис. 4. Редкоземельные (нормировано по (Boynton, 1984)) и мультиэлементные (нормировано по (Sun, McDonough, 
1989)) спектры пород Малозадойского массива.

Таблица 2. Sm-Nd изотопные данные для габброноритов Малозадойского массива

Номер образца Sm, ppm Nd, ppm 147Sm/144Nd 143Nd/144Nd εNd(Т)

93-83 4.5 24.3 0.1112 0.511210 ± 4 – 7.4
1932 4.9 27.7 0.1074 0.511190 ± 7 – 6.9
1933 3.8 21.3 0.1075 0.511188 ± 6 – 7.0
1931 4.3 24.5 0.1072 0.511183 ± 6 – 7.0

Примечание. Для расчета εNd(Т) принят возраст 1.86 млрд лет.
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свидетельствует в пользу реалистичности оценки 
состава наиболее примитивного расплава.

Проверить корректность построенной модели 
можно с  использованием данных по содержани-
ям в породах редких элементов. Используя данные 
о температуре и фазовом составе пород на момент 
формирования кумулатов (плагиоперидотитов, оли-
виновых габброноритов и габброноритов), содер-
жания редких элементов в исследованных породах 
и величины их коэффициентов распределения меж-
ду расплавом и породообразующими минералами, 
можно оценить редкоэлементный состав распла-
ва на момент образования кумулатов. Кроме того, 
зная содержание компонентов в расплаве и про-
порции кристаллизующихся минералов в процессе 
фракционной кристаллизации, можно оценить со-
держание компонентов в расплаве при любой более 
поздней степени фракционирования. Как и в случае 
петрогенных компонентов, редкоэлементные соста-
вы расплавов при равновесной кристаллизации габ- 
броноритов, образовавшихся на поздних стадиях 
развития камеры, должны соответствовать составу 
расплава фракционной кристаллизации в камере 

при температуре, полученной ранее методом геохи-
мической термометрии.

При моделировании использовались коэффи-
циенты распределения редких элементов между 
минералами и расплавом, реализованные в про-
грамме MELTS. Оценка редкоэлементного состава 
расплава F1 на момент образования плагиопери-
дотитов и оливиновых габброноритов при 1177°C 
получена по тем же пробам, что и оценки содер-
жаний главных компонентов (табл. 4), как среднее 
из четырех составов. Далее проведены модельные 
оценки содержаний редких элементов во фракци-
онирующем расплаве при температурах сближе-
ния составов расплавов, определенных по главным 
компонентам. Такой расчет показал хорошее соот-
ветствие содержаний компонентов в расплавах рав-
новесной кристаллизации габброноритов составам 
расплавов фракционной кристаллизации расплава 
F1, находившегося в равновесии с плагиоперидо-
титами и оливиновыми габброноритами (рис. 6, 
табл. 4). Таким образом, результаты моделирова-
ния редкоэлементного состава расплавов подтвер-
дили гипотезу о комагматичности габброноритов 

Таблица 3. Химический состав (мас. %) пород Малозадойского массива и их модельных расплавов

Номер образца Поз.* SiO2 TiO2 Al2O3 Fe2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O K2O P2O5 H2O**

Валовый состав проб плагиоперидотитов и оливиновых габброноритов

89-385 А 47.55 0.28 7.06 1.46 8.29 0.15 28.56 5.02 0.75 0.54 0.09 0.26
89-386 А 46.33 0.22 6.29 1.51 8.61 0.15 30.42 4.97 0.66 0.49 0.12 0.23
89-387 А 49.46 0.35 8.03 1.49 7.44 0.15 22.37 9.11 0.84 0.40 0.10 0.25
93-86 А 49.52 0.28 8.17 1.51 8.50 0.15 24.53 5.75 0.88 0.38 0.09 0.26

Состав равновесного расплава при 1177°C

89-385-1177 В 53.20 0.77 19.44 0.98 4.23 0.14 6.27 9.78 2.32 1.74 0.30 0.83
89-386-1177 В 53.09 0.69 19.41 0.97 4.16 0.12 6.30 9.96 2.28 1.74 0.44 0.83
89-387-1177 В 52.52 0.82 18.93 1.16 5.06 0.21 6.43 9.93 2.49 1.30 0.33 0.83
93-86-1177 В 52.30 0.74 18.77 1.27 5.60 0.19 6.41 9.83 2.56 1.21 0.30 0.83

Средний состав расплава

F1 В 52.78 0.76 19.14 1.10 4.76 0.16 6.35 9.87 2.41 1.50 0.34 0.83

Валовый состав проб габброноритов

1931 C 53.07 0.85 6.78 1.94 12.17 0.22 19.08 3.69 0.90 0.65 0.23 0.41
1932 C 53.04 0.89 6.57 1.99 12.54 0.23 18.80 3.62 0.89 0.69 0.26 0.46
1933 C 53.09 0.80 6.94 1.95 12.24 0.23 18.91 3.64 1.01 0.58 0.20 0.39

Состав равновесного расплава и расплава в камере при 1022°C

1931-1022 D 57.64 1.72 17.47 0.95 3.52 1.17 1.80 5.57 3.65 3.32 1.00 2.21
1932-1022 D 57.92 1.75 17.32 0.95 3.55 1.10 1.78 5.64 3.57 3.22 1.00 2.21
1933-1022 D 57.72 1.72 17.15 0.97 3.60 1.30 1.81 5.56 3.87 3.08 1.00 2.21
F1-1022 D 58.52 1.22 17.61 1.00 3.69 0.44 1.60 5.28 3.65 3.82 0.92 2.24

*Позиция соответствует таковой на рис. 5, **содержание воды в системе подбиралось до совпадения ее содержания в мо-
дельных расплавах.
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с плагиоперидотитами и оливиновыми габброно-
ритами. Кроме того, получена обоснованная оцен-
ка содержаний редких элементов в расплавах на 
момент образования плагиоперидотитов и оливи-
новых габброноритов, т. е. наименее фракциониро-
ванных расплавов, доступных для оценки по име-
ющейся коллекции образцов, наиболее близких 
к исходному расплаву.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Индикаторные отношения редких элементов 
в модельных расплавах, ограничения на состав 

исходного расплава

Полученные результаты позволяют проследить 
изменения отношений редких элементов в  ряду 
модельных расплавов и  соответствующих им 
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Рис. 5. Геохимическая термометрия пород Малозадойского массива. Линиями показаны траектории равновесной 
кристаллизации расплавов, отвечающих составу проанализированных проб: 1 – плагиоперидотитов и оливиновых 
габброноритов; 2 – габброноритов; 3 – тренд фракционной кристаллизации расплава F1 в камере; горизонтальны-
ми пунктирными линиями соединены точки максимального сближения траекторий эволюции расплавов плагио-
перидотитов и оливиновых габброноритов (Т = 1177°C) и габброноритов (Т = 1022°C). Буквами А–D обозначены 
модельные позиции, соответствующие таковым в табл. 3 и 4, пояснения см. в тексте.
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кумулятивных пород, которые отражают характер 
эволюции исходного расплава в процессе образо-
вания пород Малозадайского массива. Модельные 
расплавы, так же как и комплементарные им куму-
лятивные породы (рис. 7), демонстрируют слабые 
вариации величин (La/Sm)n, (Nb/Y)pm в широком 
диапазоне значений Mg#. Отсутствие влияния про-
цесса кристаллизационной дифференциации на 
величины (La/Sm)n, (Nb/Y)pm и (Nb/La)pm для ку-
мулатов (пород) и модельных расплавов позволяет 
заключить, что исходный расплав для образования 
Малозадойского массива имел такие же значения 

отношений. Особо следует отметить, что низкое 
значение (Nb/La)pm, т. е. наличие Nb-минимума 
на мультиэлементных спектрах как кумулатов, так 
и сосуществующих расплавов (рис. 6), можно рас-
сматривать в качестве типоморфной характеристи-
ки исходного расплава. Общее накопление несо-
вместимых редких элементов в процессе фракци-
онной кристаллизации позволяет рассматривать их 
концентрации в наиболее ранних перидотитовых 
кумулатах в качестве минимальных для исходного 
расплава. Верхним пределом оценки концентраций 
в исходном расплаве может служить смесь ранних 

Таблица 4. Содержания редких элементов (ppm) в породах Малозадойского массива и их модельных расплавах
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и оливиновых 
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Состав равновесного расплава 
при 1177°C

Валовый 
состав проб 

габброноритов

Состав равновесного 
расплава и расплава 
в камере при 1022°C

А* А А А В В В В В C C C D D D D

Th 1.5 1.3 1.1 2.3 4.9 4.8 3.6 7.2 5.1 2.4 2.7 2 12 13 11 13
U 0.22 0.21 0.16 0.29 0.72 0.75 0.53 0.94 0.73 0.35 0.4 0.3 1.8 1.9 1.6 1.9
Rb 9.9 11 11 14 32 38 35 46 38 16 18 14 82 87 74 99
Ba 216 161 168 315 687 573 540 985 696 446 458 418 2190 2091 2092 1558
Sr 161 88 177 167 488 294 488 440 428 197 203 207 719 762 682 357
La 11 8.6 11 18 35 30 33 54 38 20 24 18 100 106 91 87
Ce 23 18 24 39 73 62 72 118 81 43 49 39 205 215 195 191
Pr 2.8 2.2 3.1 4.4 8.6 7.5 8.7 13 9.6 5.1 5.9 4.8 24 26 24 23
Nd 11 9.1 14 17 35 30 36 52 38 21 23 18 96 98 89 90
Sm 2 1.7 2.7 2.9 6.1 5.6 7 8.7 6.8 3.6 4.3 3.6 16 18 17 16
Eu 0.63 0.46 0.75 0.81 1.8 1.5 1.8 2.2 1.8 0.87 0.95 0.83 3.5 3.7 3.4 3
Gd 1.6 1.3 2.3 2 4.8 4.2 5.8 5.9 5.2 3.1 3.4 2.8 14 14 13 12
Tb 0.26 0.2 0.36 0.32 0.77 0.64 0.88 0.94 0.81 0.45 0.48 0.39 2 2 1.8 1.9
Dy 1.3 1.1 2 1.5 3.9 3.5 4.9 4.4 4.2 2.3 2.6 2.4 10 10 11 10
Ho 0.28 0.22 0.41 0.32 0.8 0.71 1 0.93 0.86 0.48 0.53 0.44 2.1 2.1 2 2.1
Er 0.8 0.66 1.2 0.94 2.3 2.1 2.9 2.7 2.5 1.4 1.4 1.2 5.8 5.5 5.4 6.1
Tm 0.12 0.1 0.17 0.14 0.36 0.32 0.43 0.41 0.38 0.21 0.21 0.18 0.9 0.8 0.81 0.92
Yb 0.84 0.72 1.1 0.92 2.5 2.3 2.8 2.6 2.5 1.4 1.3 1.2 5.6 4.9 5.1 6.2
Lu 0.14 0.11 0.17 0.15 0.41 0.35 0.43 0.43 0.41 0.21 0.19 0.18 0.85 0.71 0.74 1
Zr 38 33 46 47 114 112 133 141 125 65 78 59 300 326 285 325
Hf 1.1 0.91 1.4 1.2 3.2 3 3.6 3.7 3.4 1.6 1.8 1.4 7.7 7.8 7.1 8.6
Ta 0.1 0.08 0.12 0.12 0.32 0.28 0.39 0.39 0.34 0.22 0.23 0.2 1.1 1.1 1.1 0.93
Nb 1.6 1.3 1.9 2.1 5.1 4.6 6.1 6.7 5.6 3.7 4.3 3.3 19 20 18 15
Y 6.6 5.3 9.5 7.5 20 17 26 23 21 14 16 14 70 73 73 54

*Позиция соответствует таковой на рис. 5.
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кумулатов и  среднего состава сосуществующего 
с ними расплава в соотношении 70 : 30, что при-
мерно соответствует их отношению при модельной 
кристаллизации.

Оценка характера мантийного источника и модель 
образования исходного расплава. Индикаторные от-
ношения редких элементов для пород Малозадай-
ского массива, сосуществующих с ними расплавов 
и предполагаемого исходного расплава позволя-
ют сделать заключение о  характере мантийного 
источника. Значения (La/Sm)pm и (Nb/Y)pm нахо-
дятся в диапазонах 3.1–4.1 и 1.5–1.8 соответствен-
но. Учитывая коэффициенты распределения этих 
элементов при плавлении мантийных перидотитов 
DLa<DSm и  DNb<DY, величины рассматриваемых 
отношений могут возрастать в расплаве в сравне-
нии с мантийным источником. Модельные расчеты 
показывают (Туркина и др., 2022, табл. 5), что при 
плавлении примитивно-мантийного источника 
(PM) величины (La/Sm)pm и (Nb/Y)pm увеличива-
ются до 1.3–1.0 и 1.7–1.0 соответственно при сте-
пени плавления 10–20% и резко возрастают только 
при уменьшении количества расплава. Исходя из 
указанных значений отношений для пород Мало-
задойского массива их источник был существенно 
обогащен в отношении легких РЗЭ и слабо обо-
гащенным до близкого к  PM в  случае (Nb/Y)pm. 
Поскольку плавление мантийных перидотитов не 
сопровождается изменением (Nb/La)pm, то крайне 
низкие значения (Nb/La)pm для пород Малозадой-
ского массива (0.12–0.19) указывают на мантийный 
источник, деплетированный Nb относительно Th 
и легких РЗЭ, т. е. имеющий Nb-минимум. Край-
не низкие отрицательные значения εNd(Т) пород 

Малозадойского массива не могут быть объясне-
ны контаминацией коровым материалом, посколь-
ку требуют большого вклада этого компонента, как 
это показано, например, для ультрабазит-базито-
вой ассоциации Довыренского массива, обладаю-
щей εNd(Т) от –15.4 до –13.4 (Арискин и др., 2015). 
Следовательно, наиболее вероятным для пород 
Малозадойского массива является долгоживущий 
обогащенный мантийный источник. Вместе с тем, 
поскольку неоархейские базиты Иркутного блока 

Рис. 6. Содержания редких элементов в монцогаб-
броноритах Малозадойского массива и их модель-
ных расплавах. 1 – валовый состав монцогабброно-
ритов; 2 – равновесные расплавы кумулатов монцо-
габброноритов при Т = 1022°C; 3 – расплав камеры 
при Т = 1022°C.

Рис. 7. Соотношение Mg# и индикаторных отношений в породах (кумулатах) Малозадойского массива и сосуще-
ствующих расплавах. 1 и 2 – плагиоперидотиты и оливиновые габбронориты (1) и равновесные с ними расплавы (2), 
3 – средний состав равновесного расплава при температуре Т = 1177°C; 4 и 5 – габбронориты (4) и равновесные 
с ними расплавы (5), 6 – состав расплава в камере при температуре Т = 1022°C. Линиями соединены составы пород 
и равновесных с ними модельных расплавов.
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имеют положительные εNd(Т) (Туркина, 2023), т. е. 
архейская субконтинентальная мантия этого вре-
мени имела деплетированный характер, образова-
ние обогащенного мантийного источника для габ-
броноритов произошло во временном диапазоне от 
неоархея до палеопротерозоя.

Установленные характеристики пород Малоза-
дойского массива и их предполагаемого исходного 
расплава, включающие обогащение легкими РЗЭ 
и Th и деплетирование Nb, являются типичными 
для мафических магм, образующихся в субдукци-
онных обстановках или из мантийного субстра-
та, модифицированного в надсубдукционных ус-
ловиях под действием кислого расплава/флюида 
(Saunders et al., 1991; Pearce, Parkinson, 1993; Straub, 
Zellmer, 2012). Учитывая образование пород Мало-
задойского массива на рубеже 1.86 млрд лет (Мехо-
ношин и др., 2016) субсинхронно с другими прояв-
лениями базитового и гранитоидного магматизма 
в условиях постколлизионного растяжения (Тур-
кина и др., 2023), изменение их мантийного источ-
ника, вероятно, было связано с предшествующими 
субдукционными процессами, которые произошли 
на юго-западе Сибирского кратона в неоархейское 
время □2.7 млрд лет и привели к образованию про-
толитов мафических гранулитов Иркутного блока 
(Turkina et al., 2012; Туркина, 2023).

В пользу метасоматоза мантийного источника 
под действием расплава, а не флюида свидетель-
ствует сильное обогащение пород Малозадойского 
массива Th и легкими РЗЭ, которые относитель-
но немобильны в водном флюиде, но имеют вы-
сокие концентрации в кислом расплаве. Метасо-
матическое изменение мантийных перидотитов 
под влиянием кислого расплава, образующегося 
при плавлении пород (терригенных осадков и ба-
зальтов), погружающейся в зоне субдукции оке-
анической плиты рассмотрено в  ряде экспери-
ментальных работ применительно к образованию 
мантийных источников внутриплитных базаль-
тов (Yaxley, Green, 1998; Rapp et al., 2008; Mallik, 
Dasgupta, 2012). Взаимодействие кислого/среднего 
расплава с перидотитами приводит к увеличению 
в них доли ортопироксена и уменьшению оливи-
на, вплоть до полного исчезновения последнего 
при доле расплава более 50% (Yaxley, Green, 1998; 
Rapp et al., 2008; Mallik, Dasgupta, 2012). Последо-
вательное взаимодействие и израсходование рас-
плава сохраняет в целом лерцолитовый парагене-
зис, который при наличии теплового источника 
подвергается плавлению с образованием базальто-
вого расплава. Изменение соотношения оливина 
и ортопироксена в плавящемся субстрате не ока-
зывает влияния на суммарный коэффициент рас-
пределения реститовых фаз, поскольку последний 
определяется, главным образом, клинопироксе-
ном и гранатом в случае плавления при Р ≥25 кбар. 
Менее эффективное обогащение перидотитового 

источника возможно при добавке материала океа-
нического базальта. При плавлении смеси перидо-
тит + базальт в рестите сохраняется перидотитовая 
минеральная ассоциация при доле базальта до 50% 
(Yaxley, 2000), а изменение химического состава 
такого мантийного источника отвечает его ферти-
лизации без существенного обогащения наиболее 
некогерентными редкими элементами. Напротив, 
взаимодействие перидотитов с кислым/средним 
расплавом из пород океанической коры формиру-
ет источник, редкоэлементный и изотопный состав 
которого определяется соотношением реагирую-
щих компонентов (Yaxley, Green, 1998).

Таким образом, в модели образования исход-
ного расплава для пород Малозадойского массива 
предполагается плавление лерцолитового источни-
ка, сформированного в результате смешения де-
плетированных мантийных перидотитов и кисло-
го расплава из базальтов или терригенных осадков. 
Использование в модели исходно деплетирован-
ных перидотитов обусловлено двумя обстоятель-
ствами. Во-первых, в отличие от пород Малозадо-
йского массива предшествующие им неоархейские 
метабазиты (мафические гранулиты) Иркутного 
блока характеризуются положительными εNd(Т) 
от +3.9 до +0.5 (Туркина, 2023), так же как и ме-
зо-неоархейские метабазальты других блоков Ша-
рыжалгайского выступа (Туркина и др., 2022), сле-
довательно субконтинентальная литосферная ман-
тия юго-запада Сибирского кратона представляла 
собой долгоживущий изотопно-деплетированный 
резервуар. Во-вторых, породы Малозадойского 
массива и их предполагаемые исходные расплавы 
имеют низкие концентрации Nb. Поскольку взаи-
модействие перидотитов с кислым расплавом и по-
следующее плавление этой смеси сопровождается 
только ростом содержания Nb в расплаве, то это 
накладывает ограничение на оценку концентра-
ций редких элементов в перидотитовом источнике. 
Предполагаемый исходный деплетированный ман-
тийный источник, параметры которого и условия 
генерации расплава приведены в табл. 5, позволяет 
получить концентрации Nb, отвечающие породам 
Малозадойского массива (рис. 8).

В качестве метасоматизирующего агента рас-
сматривались кислые расплавы, полученные из 
базальтов и терригенных осадков субдуцирующей 
плиты (табл. 6). Состав базальтового источника от-
вечает породам с содержанием редких элементов 10 
хондритовых уровней, что типично для архейских 
толеитовых базальтов зеленокаменных поясов. 
Расплав из таких базальтов близок по составу к ар-
хейским породам тоналит-трондьемит-гранодио-
ритовых ассоциаций (Martin, 1994), которые рас-
сматриваются как продукт плавления архейских 
толеитовых базальтов (табл. 6). Для терригенных 
осадков приняты концентрации редких элемен-
тов, соответствующие среднему составу глинистых 
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сланцев архея (Тейлор, Мак-Леннан, 1988). При-
нятые параметры модели плавления приведены 
в табл. 6. Состав обогащенных мантийных перидо-
титов, модифицированных под действием двух ти-
пов кислых расплавов, а также образованных в ре-
зультате их плавления мафических расплавов даны 
в табл. 7 и на рис. 9.

Обе модели показывают принципиальную воз-
можность получения мафических расплавов, от-
вечающих предполагаемым исходным для пород 
Малозадойского массива. Лучше всего сходимость 
получена для плавления перидотитов, преобразо-
ванных под действием кислого расплава из бази-
тового источника. Поскольку терригенные осадки 
обладают более высоким содержанием некогерент-
ных редких элементов, необходимый уровень кон-
центраций достигается при меньшем вкладе кис-
лого расплава (3%), чем для варианта образования 
расплава из базитового источника (5%). Однако 
участие кислых расплавов из терригенных осад-
ков приводит к резкому обогащению Th в сравне-
нии с предполагаемым исходным расплавом для 
габброноритов.

В  обоих вариантах модели отмечается замет-
ное расхождение между модельными расплавами 
и исходными для габброноритов по Ti. Поскольку 
содержание Ti в кислых расплавах оказывает сла-
бое влияние на таковое в перидотитах источника, 
то указанное расхождение обусловлено принятой 

концентрацией для перидотитов, это следует и из 
различий в  концентрации этого элемента в  мо-
дельных расплавах из деплетированного ман-
тийного источника и  предполагаемых исходных 
расплавов для пород Малозадойского массива, 
показанных на рис. 8. Возможным объяснением 
может служить только большая деплетированность 

Таблица 5. Модель плавления деплетированной мантии

Элементы DM
Kd

ClDM0.15
Ol Opx Cpx Grt

Th 0.015 0.00025 0.0005 0.007 0.0014 0.10
Nb 0.225 0.00007 0.0013 0.00365 0.0538 1.5
La 0.285 0.0001 0.0008 0.043 0.00235 1.9
Ce 0.825 0.00055 0.0016 0.0875 0.00895 5.6
Nd 0.87 0.00175 0.0056 0.235 0.085 5.9
Sm 0.36 0.0015 0.015 0.405 0.435 2.3
Zr 9 0.0005 0.01775 0.1975 0.365 54.9
Ti 1000 0.015 0.082 0.3955 0.16 5920
Gd 0.54 0.0029 0.034 0.52 1.28 2.9
Tb 0.105 0.0025 0.054 0.61 2.1 0.5
Y 4.995 0.0015 0.095 0.67 6 16.8
Yb 0.555 0.05 0.22 0.71 6.3 1.3
Lu 0.079 0.0325 0.22 0.58 6.85 0.18

Примечание. Концентрация в модельном расплаве (Cl) при степени плавления 15%. DM – состав деплетированной ман-
тии. Коэффициенты распределения (Kd) Ol, Opx, Cpx, Grt из (Humbert et al., 2020). Соотношения фаз при немодальном 
плавлении гранатового перидотита: в источнике – Ol (0.66), Opx (0.2), Cpx (0.09), Grt (0.05), при образовании расплава – 
Ol (0.16), Opx (0.12), Cpx (0.8), Grt (0.15), по (Jourdan et al., 2007). Использовано уравнение: Cl/Co = 1/D(1 – PF/D)1/P – 1, где 
концентрации в расплаве (Cl) и источнике (Co), валовые коэффициенты распределения исходных фаз (D) и плавящихся 
фаз (P), F – степень плавления.

Рис. 8. Мультиэлементные спектры деплетированно-
го мантийного источника (DM) и продуцированных 
из него расплавов (DMCl0.1 и DMCl0.2 при степени 
плавления 10 и 20%) в сравнении с оливиновыми габ- 
броноритами Малозадойского массива.
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перидотитов источника по содержанию Ti. Следу-
ет отметить, что гетерогенность состава перидоти-
тов, слагающих субконтинентальную литосферную 
мантию (СКЛМ), в том числе степень их деплети-
рованности, может быть весьма существенной. 
В качестве примера можно привести лерцолиты 

из ксенолитов, представляющих состав СКЛМ 
Северо-Атлантического кратона в  Шотландии, 
которые рассматривались в  качестве одного из 
источников долеритов и пикритов из палеопроте-
розойских даек (Hughes et al., 2014), имеющих не-
сомненное сходство как по степени обогащения 

Таблица 6. Модели плавления базальтов и терригенных осадков

Эле-
менты B

Kd
ClE 0.1 AR TTG

(1) AS
Kd

ClS 0.2
Grt Cpx Rt Pl Grt Opx Rt

Th 0.8 0.0075 0.104 5.2 6.9 6.3 0.01 0.0075 0.104 28.0
Nb 4.1 0.04 0.007 150 2.8 6.4 9.0 0.05 0.04 0.007 150 6.3
La 4.3 0.028 0.028 34.4 32 20 0.15 0.028 0.028 80.9
Ce 11 0.08 0.059 68.5 56 42 0.15 0.08 0.059 159
Nd 8.2 0.222 0.115 33.6 21.4 20 0.10 0.222 0.115 68.6
Sm 2.4 1.43 0.259 3.06 3.3 4.0 0.05 1.43 0.259 7.28
Zr 57 0.537 0.125 3.7 141 152 120 0.04 0.537 0.125 3.7 323
Ti 7320 2.63 0.473 45 4156 2040 4800 0.01 2.63 0.473 45 4057
Gd 3.4 4.84 0.422 1.56 2.2 3.4 0.05 4.84 0.422 2.69
Tb 0.65 5 0.44 0.29 0.31 0.57 0.07 5 0.44 0.44
Y 25 14.1 0.603 4.27 7.5 18.0 0.025 14.1 0.603 5.72

Yb 2.9 23.3 0.6 0.31 0.55 2.0 0.025 23.3 0.6 0.4
Lu 0.43 24 0.6 0.04 0.12 0.31 0.02 24 0.6 0.06

Примечание. Концентрации в модельных расплавах из базальтов (ClE) и глинистых сланцев (ClS) при степени плавления 
10 и 20%. Соотношения фаз при плавлении базальта: Grt (0.43), Cpx (0.56), Rt (0.01); глинистого сланца: Pl (0.30), Grt (0.25), 
Opx (0.25), Rt (0.01). Источники: В – базальт и AS – средний состав архейских глинистых сланцев. Использовано уравнение:  
Cl = Co/[D(1 – F) + F], где концентрации в расплаве (Cl) и источнике (Co), валовый коэффициент распределения фаз (D),  
F – степень плавления. AR TTG – средний состав архейских пород тоналит-трондьемит-гранодиоритовой ассоциации (Martin, 1994).

Таблица 7. Модели плавления обогащенных мантийных источников

Элементы EME0.05 ClE0.1 ClE0.2 EMS0.03 ClS0.1 ClS0.2

Th 0.27 2.7 1.4 0.86 8.5 4.3
Nb 0.35 3.4 1.7 0.41 4.0 2.0
La 1.99 19.7 10.1 2.70 26.8 13.7
Ce 4.22 40.1 21.4 5.58 54.7 28.6
Nd 2.51 23.1 13.3 2.90 27.0 15.5
Sm 0.50 3.8 2.6 0.57 4.6 3.1
Zr 15.62 69 56 18.42 151 92
Ti 1158 7590 5380 1092 8080 5450
Gd 0.59 2.6 2.3 0.60 3.8 3.1
Tb 0.11 0.3 0.3 0.11 0.6 0.5
Y 4.96 12 13 5.02 14.9 17.2
Yb 0.54 1.4 1.4 0.55 1.4 1.6
Lu 0.08 0.2 0.2 0.08 0.19 0.22

Примечание. Концентрации в модельных расплавах (Cl) при степени плавления 10 и 20%. Мантийные источники, обога-
щенные под действием расплавов из базита (EME) и глинистого сланца (EMS). Цифрами указана доля кислого расплава, 
участвовавшего в образовании обогащенных источников. Соотношения фаз и коэффициенты распределения см. табл. 5.
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некогерентными элементами, так и наличию отри-
цательных аномалий по Nb и Ti на мультиэлемент-
ных спектрах с породами Малозадойского массива. 
Шпинелевые лерцилиты из СКЛМ этого региона 
имеют содержание TiO2 = 0.03–0.06 мас. %, что 
существенно ниже принятых для перидотитового 
источника в нашей модели (TiO2 = 0.17 мас. %).

Кроме того, в  меньшей степени имеет место 
расхождение по содержанию Zr, более высокому 
для модельных расплавов. Поскольку фракциони-
рование Zr между перидотитовым реститом и ма-
фическим расплавом определяется в основном гра-
натом, можно предположить, что это расхождение 
обусловлено корректностью имеющихся данных по 
коэффициенту распределения этого минерала.

В  целом представленные расчетные модели 
воспроизводят главные геохимические черты по-
род, показывают их применимость для образо-
вания исходных расплавов для Малозадойского 
массива и демонстрируют принципиальную воз-
можность формирования обогащенного источни-
ка для палеопротерозойских габброноритов в суб-
континентальной литосферной мантии юго-запада 
Сибирского кратона в результате взаимодействия 
деплетированных перидотитов с кислым распла-
вом из базальтов/терригенных осадков субдуциру-
ющей плиты. Наиболее вероятно преобразование 
мантийных перидотитов под действием кислых 
расплавов из базитового источника, поскольку 
расплавы из терригенных осадков, согласно экс-
периментальным данным (Spandler et al., 2010), 
характеризуются Na2O/K2O ∼ 1, и следовательно 
взаимодействие с ними увеличивает содержание 
K2O в  мантийном источнике и  результирующем 

мафическом расплаве, тогда как породы Малоза-
дойского массива имеют низкое содержание K2O.

Впервые проблема формирования метасома-
тизированного архейского мантийного источника 
применительно к неопротерозойским (728 млн лет) 
ультрабазит-базитам Довыренского массива, име-
ющим основной диапазон εNd(Т) от –15.4 до –13.4, 
была рассмотрена в работе (Арискин и др., 2015). 
Архейский обогащенный мантийный источник 
предполагался для палеопротерозойских (1.88 млрд 
лет) магнезиальных карбонатитов Селигдарского 
массива Алданского щита с εNd(Т) от –6.8 до –5.2 
(Doroshkevich et al., 2018). Для палеопротерозой-
ских базитов Иркутного блока независимая оцен-
ка предложенной модели обогащенного источника 
может быть сделана более детально, используя ин-
формацию по изотопному составу мафических гра-
нулитов, магматические протолиты которых име-
ют неоархейский возраст ∼2.7 млрд лет (Туркина, 
2023). Для деплетированного мантийного источ-
ника использованы изотопные характеристики для 
архейских мафических гранулитов (εNd(Т) = +3.9, 
143Nd/144Nd = 0.509330, 147Sm/144Nd = 0.17) и концен-
трации Nd = 0.9 ppm, Sm = 0.36 ppm, отвечающие 
модельному деплетированному мантийному источ-
нику. Для кислого расплава из метабазальтового 
источника приняты значения 143Nd/144Nd, аналогич-
ные перидотитам, 147Sm/144Nd = 0.1, а концентрации 
Nd = 33 ppm, Sm = 3 ppm, равные расчетным для это-
го расплава. Для кислого расплава из терригенных 
осадков использованы изотопные параметры архей-
ские парагнейсов Иркутного блока (εNd(Т) = –2.3, 
143Nd/144Nd = 0.509020, 147Sm/144Nd  = 0.12) (Тур-
кина и  др., 2017), концентрации Nd = 68 ppm 

Рис. 9. Мультиэлементные спектры модельных расплавов из обогащенных мантийных перидотитов, образованных 
при взаимодействии с кислым расплавом из базальтов (а) и терригенных осадков (б) в сравнении с предполага-
емыми исходными расплавами для оливиновых габброноритов (образцы 89-385*, 89-386*, 89-387*) и модельным 
расплавом, равновесным с перидотитами/оливиновыми габброноритами (ML).
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и Sm = 7.1 ppm соответствуют модельному распла-
ву из пелитового источника. При указанных пара-
метрах в первом случае архейский (2.7 млрд лет) 
мантийный источник будет характеризоваться 
143Nd/144Nd = = 0.509330, 147Sm/144Nd = 0.1417, и на 
палеопротерозойское время (1.86 млрд лет) приоб-
ретет εNd(Т) = –6.4, а во втором – при изотопных 
параметрах: 143Nd/144Nd = 0.509113, 147Sm/144Nd = 
= 0.14106 достигнет εNd(Т) = –10.8. Учитывая как 
изотопный состав пород Малозадойского масси-
ва (εNd(Т) от –6.9 до –7.4), так и одновозрастных 
с ним габбро-долеритовых даек Иркутного блока 
(εNd(Т) от –6.1 до –9.6), предлагаемая модель позво-
ляет получить обогащенный мантийный источник 
с  необходимыми изотопными характеристиками 
в результате метасоматического изменения депле-
тированных перидотитов субконтинентальной ли-
тосферной мантии в неоархейское время. Расчет-
ные данные, представленные на рис. 10, показыва-
ют, что изотопный состав как палеопротерозойских 
базитов Малозадойского массива, так и габбро-до-
леритов большинства дайковых тел отвечает обла-
сти эволюции изотопного состава неоархейского 

обогащенного мантийного источника Иркутного 
блока при использованных параметрах модели. В то 
же время базиты Чинейского массива (Гонгальский 
и др., 2008) и некоторые магнезиальные карбонати-
ты Селигдарского массива (Doroshkevich et al., 2018) 
на Алданском щите, так же как и часть габбро-доле-
ритов в Иркутном блоке, имеют более радиогенный 
изотопный состав Nd, что предполагает либо мень-
ший вклад кислого расплава в метасоматическое 
изменение мантийных перидотитов, либо участие 
деплетированного астеносферного материала в их 
генезисе. Более значительно от области эволюции 
неоархейской обогащенной мантии отклоняются 
неопротерозойские базит-ультрабазиты Довырен-
ского массива (Арискин и  др., 2015), что может 
быть следствием участия в их образовании, кроме 
обогащенной субконтинентальной мантии, также 
и  деплетированного астеносферного источника. 
В целом сделанная оценка позволяет предполагать 
сходные процессы формирования обогащенной 
субконтинентальной литосферной мантии вдоль 
южного фланга Сибирского кратона в результате 
метасоматоза в архейское время.

ВЫВОДЫ

Полученные результаты и их анализ позволяют 
сделать следующие выводы о генезисе Малозадой-
ского массива.

Ассоциация плагиоперидотитов-габброноритов 
Малозадойского массива была образована в  ре-
зультате кристаллизационной дифференциации 
одного исходного расплава на различных стадиях 
его фракционирования.

Геохимические и  изотопные характеристики 
пород Малозадойского массива и их вероятного 
исходного расплава свидетельствуют о формиро-
вании из обогащенного мантийного источника – 
субконтинентальной литосферной мантии юга-за-
пада Сибирского кратона.

Формирование палеопротерозойского обогащен-
ного мантийного источника могло быть результатом 
метасоматического преобразования деплетирован-
ной мантийной литосферы под действием кислых 
расплавов из пород субдуцирующей океанической 
плиты (базальтов и/или терригенных осадков). Со-
гласно изотопному составу пород Малозадойского 
массива, оно могло быть связано с предшествующи-
ми неоархейскими субдукционными процессами.

Благодарности. Авторы признательны А.А. Ари-
скину и А.Э. Изоху, чьи конструктивные замеча-
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Рис. 10. Диаграмма εNd–возраст для раннедокем-
брийских мафических ассоциаций южного фланга 
Сибирского кратона. Иркутный блок Шарыжалгай-
ского выступа: 1 – Малозадойский массив, 2 – габ-
бро-долериты дайковых тел (Туркина, Изох, 2023), 
3 – неоархейские мафические гранулиты (Туркина, 
2023); Алданский щит: 4 – Чинейский массив (Гон-
гальский и др., 2008), 5 – магнезиальные карбонати-
ты Селигдарского массива (Doroshkevich et al., 2018). 
Штриховыми линиями оконтурена область эволю-
ции изотопного состава Nd обогащенного мантий-
ного источника (пояснения см. в тексте). Для срав-
нения показаны неопротерозойские ультрабазит-ба-
зиты Довыренского массива (синий прямоугольник) 
(Арискин и др., 2015).
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Malyi Zadoi Peridotite-Gabbronorite Massif: Computational 
Modeling of Crystallization and Evaluation of Indicator 

Geochemical Parameters of Parental Melt
A. V. Lavrenchuk1, D. P. Gladkochub2, O. M. Turkina1, A. S. Mekhonoshin3, Ya. Yu. Shelepov1

1V.S.Sobolev Institute of Geology and Mineralogy, Siberian Branch of the Russian Academy of Sciences,  
Novosibirsk, Russia 

2 Institute of the Earth’s Crust, Siberian Branch of the Russian Academy of Sciences, Irkutsk, Russia 
3Institute of Geochemistry, Siberian Branch of the Russian Academy of Sciences, Irkutsk, Russia

Model calculations have been used to estimate the compositions of melts during the fractional 
crystallization corresponding to the formation of the Malyi Zadoi massif, which is located in the Irkut 
block of the Sharyzhalgai uplift in the southwest of the Siberian craton. It is shown that the gabbronorites 
of the massif are comagmatic to plagioperidotites and olivine gabbronorites. The obtained estimates of 
the composition of the model melts are used to characterize the composition of the mantle source for 
parental melt. Based on the obtained geochemical characteristics, it is assumed that the parental melt of 
the Malyi Zadoi massif was formed by the melting of an enriched source, which is confirmed by isotope 
data. A possible source of parental melt could be the depleted lithospheric mantle metasomatized by 
felsic melts from the rocks of the subducting oceanic plate.

Keywords: gabbronorite, plagioperidotite, fractional crystallization, parental melt, mantle source



363

ПЕТРОЛОГИЯ,  2024, том 32, № 3,  с.  363–382

 

УДК 549.01:552.33

АССОЦИАЦИИ И УСЛОВИЯ ОБРАЗОВАНИЯ ТЕЛА ЛЕЙЦИТ-
МЕЛИЛИТОВОГО КЛИНОПИРОКСЕНИТА (ПУРТОВИНО, 

ВОЛОГОДСКАЯ ОБЛАСТЬ): ЩЕЛОЧНО-УЛЬТРАОСНОВНАЯ ПАРАЛАВА1

© 2024 г.   А. Ю. Барковa, *, А. А. Никифоровa, Р. Ф. Мартинb, В. Н. Королюкc,  
С. А. Сильяновd, Б. М. Лобастовd

aЛаборатория промышленной и рудной минералогии, Череповецкий государственный университет,  
Череповец, Россия

bDepartment of Earth and Planetary Sciences, McGill University, Montreal, Canada
cИнститут геологии и минералогии им. В.С. Соболева СО РАН, Новосибирск, Россия

dИнститут цветных металлов, Сибирский федеральный университет, Красноярск, Россия
*e-mail: anderez@mail.ru

Поступила в редакцию 29.05.2023 г.
После доработки 13.12.2023 г.

Принята к публикации 22.12.2024 г.

Представлена новая петрогенетическая схема формирования тела лейцит-мелилитового клинопи-
роксенита р-на Пуртовино из паралавы щелочно-ультраосновного состава. Протолитом тела, по всей 
вероятности, была смесь осадочных пород верхнепермского возраста (алевролиты, мергели и др.). 
Явления дегазации, эвапорации и контактового термального метаморфизма оказали существенное 
воздействие на петрогенезис, обусловив значительное разнообразие минеральных видов в ассоци-
ациях. Кристаллизация паралавы в близповерхностных условиях сопровождалась интенсивной де-
газацией и везикуляцией расплава, обусловившей локально значительную пористость пород. Вы-
сокая степень окисления расплава и прогрессивный рост fO2, вероятно вследствие удаления H2 при 
везикуляции и диссоциации воды, способствовали ранней кристаллизации магнезиохромита (Mchr) 
и хромистой шпинели, обогащенных Fe3+, затем минералов серии магнезиоферрит–магнетит. Плав-
ление in situ кварцсодержащих и карбонатно-глинистых пород привело к развитию обособлений пер-
щелочного фельзитового стекла, окружающего частично резорбированные зерна кварца. Обильные 
выделения волластонита и редкого ларнита формировались в ходе контактного термального пиро-
метаморфизма. Прогрессивное накопление щелочей в расплаве в ходе его кристаллизации вело к ро-
сту содержания Na в минералах серии акерманит–геленит. Лейцит формировался после мелилита. 
Кристаллы клинопироксена обладают концентрической скрытой зональностью. Зона аномального 
обогащения Mg в Cpx образована в связи с локальным дефицитом Fe2+. В результате продолжаю-
щегося роста fO2 в каймах зональных зерен клинопироксена состав эссенеита достигает значений 
Fe3+ = 0.48–0.54 а. ф. е. Две схемы парных изоморфных замещений:  Mg2+ + Si4+ → (Fe3+ + Al3+) и 
(Ti4+ + Al3+) + (Na + K)+ → 2Mg2+ + Si4+ прослеживаются в разных текстурно-структурных разновид-
ностях Cpx. Возможно, ранее существовавшие зерна оливина (в парагенезисе с Mchr) были полно-
стью замещены сепиолитом–палыгорскитом в ассоциации с браунмиллеритом и сребродольскитом 
(Fe3+–доминантным аналогом). Пласт щелочного микроклинопироксенита является уникальным 
для Русской плиты, и другие пирогенные образования здесь нуждаются в дальнейшем изучении. По-
следующие исследования также призваны оценить содержание и объем каменного угля (или другого 
источника углеводородов), возгорание и длительное горение которого обеспечило формирование 
значительного объема щелочно-ультраосновной паралавы р-на Пуртовино.

Ключевые слова: паралава, пирогенные процессы, щелочные ультраосновные расплавы, лейцит-мели-
литовый клинопироксенит, скрытая зональность клинопироксена, эссенеит, Пуртовино, Вологодская 
область
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ВВЕДЕНИЕ

Цель настоящей работы – детальное изучение 
минеральных ассоциаций и обсуждение петрогене-
тических выводов на основе результатов исследова-
ния необычного тела щелочного микроклинопирок-
сенита, расположенного в р-не Пуртовино (~20 км 
юго-восточнее Великого Устюга) Вологодской обла-
сти. Небольшое пластоподобное тело размещается 
во вмещающих осадочных породах верхнепермского 
возраста, обнаженных в среднем течении р. Сухона. 
Ранее оно рассматривалось в качестве проявления 
щелочно-ультраосновного магматизма (Труфанов, 
Масайтис, 2007) и предполагалась его возможная 
связь с “этапом мезозойской тектоно-магматиче-
ской активизации” на севере Московской синекли-
зы (Буслович, 2000). Щелочные ультраосновные 
породы привлекают особое внимание, поскольку 
они являются своего рода маркером тектониче-
ской обстановки и источниками алмазов и других 
минеральных ресурсов (например, Когарко, 2004; 
Woolley et al., 1995; Mitchell, 2020). В дополнение 
к представлениям об интрузии меланолейцитового 
состава (Труфанов, Масайтис, 2007) мы выдвигаем 
и обсуждаем новую гипотезу возникновения и кри-
сталлизации ультрабазитовой паралавы. Такие по-
роды в целом редки, однако известны в различных 
регионах мира, включая область Кузнецкого уголь-
ного бассейна (например, Cosca et al., 1989; Пиро-
генный метаморфизм, 2005; Перетяжко и др., 2018; 
Peretyazhko et al., 2021; Sharygin, 2019; Савина и др., 
2020; Zhang et al., 2020; Савина, Перетяжко, 2023).

Основные закономерности кристаллизации па-
ралавы во многом те же, что и для вулканических 
и эффузивных комплексов. Поэтому наши данные 
и наблюдения могут представлять интерес в выяв-
лении особенностей кристаллизации ультрабази-
товых расплавов вблизи поверхности. Пирогенный 
петрогенезис тела щелочных микроклинопироксе-
нитов р-на Пуртовино, установленный впервые 
в северо-западном регионе на территории Русской 
плиты, должен способствовать дальнейшим поис-
кам и изучению здесь аналогичных или родствен-
ных образований.

ГЕОЛОГИЧЕСКИЙ ОЧЕРК И ОБРАЗЦЫ

Неоднородное пластообразное тело (8 × 3 м) 
щелочных микроклинопироксенитов и ассоции-
рующих с ними термально измененных образова-
ний обнажается в русле р. Сухона близ населенных 
пунктов Пуртовино и Исады (рис. 1а, 1б). Борта 
речной долины здесь сложены горизонтально пе-
реслаивающимися осадочными породами верхне-
пермского возраста. Светлоокрашенные мергели 
и известняки преимущественно развиты близ бере-
говой линии. Выше по разрезу они перекрываются 
карбонатно-глинистыми породами, включающи-
ми аргиллиты, алевролиты, мергели, доломитовые 

известняки, а также слабоцементированные раз-
новидности кварцевых песчаников. В подобных 
породах в регионе наблюдались обособления угли-
стого вещества и фрагментированные останки те-
трапод, свидетельствующие об их принадлежности 
к татарскому ярусу пермского периода (Верзилин 
и др., 1993).

Геологическое строение тела и данные картиро-
вания показаны на рис. 1в, 1 г. Щелочные микро-
клинопироксениты слагают узкое пластообразное 
тело небольшой мощности 0.2–0.3 м, залегающее 
конкордантно в придонной части пласта термаль-
но метаморфизованных алевролитов и мергелей 
(рис. 1г). Щелочной клинопироксенит, зеленого 
или фисташкового оттенков, имеет микрозерни-
стую структуру. Верхние приконтактовые части 
пластообразного тела содержат стекловатые раз-
новидности, локально обладающие тонкой вези-
кулярной текстурой. Элементы столбчатой отдель-
ности (до  5  см в  поперечнике) сопровождаются 
контракционными трещинами. На сколах пород 
локально различимы зерна частично резорбиро-
ванного кварца ~2 мм.

В ходе изучения детально проанализированы 
минеральные ассоциации в десяти представитель-
ных образцах из пласта щелочных микроклинопи-
роксенитов, ранее описанных в качестве “ультра-
базитовых фоидитов или меланолейцитов” (Тру-
фанов, Масайтис, 2007). Среди отобранных проб 
присутствуют различные разновидности клино-
пироксенита, имеющие участками более темный 
зеленый цвет, кристаллический облик, пористую 
текстуру, граничащие с резким контактом с поро-
дами экзоконтактовой фации (рис. 2а). Последние 
обладают фисташковым оттенком цвета, имеют от-
четливо стекловатый облик с элементами тонкой 
везикулярной текстуры и содержат поверхностный 
налет тонкодисперсного карбонатно-кремнистого 
материала (рис. 2а–2в). Примечательно, что на-
блюдаемые вертикальные трещины не пересекают 
линию контакта, видимую в представленном изо-
бражении (рис. 2a).

МЕТОДЫ АНАЛИЗА

Анализы клинопироксена выполнены в Анали-
тическом центре многоэлементных и изотопных 
исследований, ИГМ СО РАН, г. Новосибирск, на 
электронно-зондовом микроанализаторе JEOL 
JXA-8100 с  регистрацией излучения волновыми 
дисперсионными спектрометрами (ВДС). Общая 
методология и подходы изложены в работах (Коро-
люк и др., 2009; Лаврентьев и др., 2015). Измерения 
проведены при ускоряющем напряжении 20  кВ, 
токе зонда 50 нА и диаметре зонда у поверхности 
образца 1–2 мкм. Для всех элементов, кроме хрома, 
аналитическими являлись линии Kα. Для Cr вы-
брана менее интенсивная линия Kβ1, свободная от 
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Рис. 1. Местоположение и схема геологического строения р-на Пуртовино (а, б), составленная на основе карт 
дочетвертичной геологии Вологодской области (Буслович, 2000, и др.). (в) Фотоизображение расчистки исследо-
ванного тела. (г) Схема геологического строения тела (составлена с использованием материалов А.И. Труфанова):  
1 – мергель зеленовато-серый, трещиноватый; 2 – аргиллит кирпично-красный, с отложением карбонатов кальция 
по плоскостям трещиноватости; 3 – алевролит бурый до кирпично-красного, трещиноватый, термально изменен-
ный, с пленками карбонатов по плоскостям трещиноватости; 4 – мергель кирпично-красный, термально изме-
ненный, с белесым налетом карбонатов; 5 – алевролит от светло-желтого до зеленовато-серого цветов, термально 
измененный, трещиноватый (по трещинам бурые карбонатно-железистые образования); 6 – мергель красно-бу-
рого цвета с пятнистостью в светлых серо-зеленых тонах. По трещинам отмечается карбонатизация и развитие 
аргиллита от коричневого до серого цветов с зеленоватым оттенком и раковистым изломом; 7 – алевролит бурого 
цвета с тонкими прослойками аргиллита и мергеля, развитые за пределами ореола термально измененных пород; 
8 – задернованная осыпь; 9 – тело щелочного микроклинопироксента. В верхнем контакте мучнистый белый налет 
карбонатно-кремнистого материала местами до 0.5 см толщиной; 10 – материал осыпи на склоне (местами задер-
нован) и фрагменты пород расчистки обнажения.
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наложения мешающего излучения V. Для компен-
сации потери интенсивности регистрация прове-
дена с использованием светосильного канала спек-
трометра. Наложение линии TiKβ1 на VKα коррек-
тировалось с помощью программного обеспечения 
overlap correction. В качестве стандартов использо-
ваны диопсид (Ca, Mg, Fe), пироп (Mg, Fe, Si, Al), 
хромсодержащий гранат (Cr), марганецсодержащий 
гранат (Mn), титансодержащее диопсидовое стек-
ло (Ti), альбит (Na), ортоклаз (K). Минимальные 
уровни обнаружения в оксидной форме составили, 
мас. %: ≤0.01 (Mg, Fe, Ca, K, Mn, Cr, Ti), ≤0.02 (Al, 
Na), ≤0.03 (Si). В ходе аналитических работ приме-
нялась программа коррекции ZAF. Точность и вос-
производимость аналитических процедур оценива-
лись по (Korolyuk et al., 2009).

Значительная часть анализов выполнена мето-
дом количественной сканирующей электронной 
микроскопии и энерго-дисперсионной спектро-
метрии (СЭМ-ЭДС) в R&D Центре НорНикеля, 
СФУ, г. Красноярск. Более двух тысяч точечных 
определений составов выполнены на установке 
Tescan Vega III SBH (Tescan Orsay Holding) с ин-
тегрированной системой Oxford X-Act (Oxford 
Instruments Nanoanalysis) при ускоряющем напря-
жении 20 кВ и токе зонда 1.2 нА. Использовались 
сертифицированные образцы стандартов MAC 
(Micro-Analysis Consultants Ltd, Великобритания; 
рег. № 11192). Измерение тока зонда производи-
лось на стандарте кобальта MAC (рег. № 9941) че-
рез каждые 60 мин исследования.

МИНЕРАЛЬНЫЕ АССОЦИАЦИИ, 
ТЕКСТУРЫ И СОСТАВЫ

В работе (Труфанов, Масайтис, 2007) в иссле-
дованном теле клинопироксенита отмечались 

клинопироксен, лейцит и волластонит. В табл. 1 
мы представляем полный перечень установленных 
минералов. Изученная порода может быть отнесе-
на к разновидности лейцит–мелилитового клино-
пироксенита, так как содержание мелилита в ней 
эпизодически достигает и даже несколько превы-
шает 10 об. % (Mitchell, 1996). Выборочные анали-
зы клинопироксена и шпинелидов, выполненные 
методами ВДС и СЭМ-ЭДС соответственно, при-
водятся в табл. 2, 3. Более полные данные пред-
ставлены в Supplementary2 1, ESM_1 (клинопирок-
сен), ESM_2 (мелилит), ESM_3 (лейцит), ESM_4 
(волластонит), ESM_5 (кальцит), ESM_6 (ларнит), 
ESM_7 (сепиолит–палыгорскит), ESM_8 (браун-
миллерит), ESM_9 (минералы группы шпинели) 
и ESM_10 (вероятно, кельтит). Характерные тек-
стуры пород и примеры минеральных ассоциаций 
показаны на рис. 3а–3е, 4а–4ж и 5а–5г.

Клинопироксен, по составу близкий к диопсиду, 
присутствует в самых разных структурно-текстур-
ных формах и является основным породообразу-
ющим минералом щелочно-ультраосновного тела. 

2  В дополнительных материалах к русской и английской он-
лайн-версиям статьи на сайтах https://elibrary.ru/ и http://
link.springer.com/ соответственно приведены составы 
в  теле лейцит-мелилитового микроклинопироксенита 
в районе Пуртовино, см. Supplementary 1: 
ESM_1.xlsx – Cоставы клинопироксена;
ESM_2.xlsx – Составы мелилита;
ESM_3.xlsx – Составы лейцита;
ESM_4.xlsx – Составы волластонита;
ESM_5.xlsx – Составы кальцита;
ESM_6.xlsx – Составы ларнита;
ESM_7 хlsx – Составы зерен сепиолита–палыгорскита;
ESM_8.xlsx – Составы браунмиллерита;
ESM_9.xlsx – Составы минералов группы шпинели;
ESM_10.хlsx – Составы Ca-Fe титаносиликата.

Рис. 2. Образцы щелочного микроклинопироксенита из пластообразного тела в р-не Пуртовино, представляющие 
два характерных типа. (а) Породы типа 1 и типа 2, имеющие дискретную линию контакта, представляют собой вы-
деляемую эндо- и экзоконтактовую фацию соответственно. Экзоконтактовые породы большей частью стекловатые. 
Для них характерны вертикально ориентированные трещины контракционного происхождения. (б) Фрагменты 
высокопористых текстур. (в) Вид сверху.
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Наиболее развиты микрозернистые разновидности 
диопсида, где ширина его индивидов не превыша-
ет 0.1 мм. Сравнительно крупные субидиоморфные 
кристаллы длинной до 2 мм присутствуют локально. 
Микрозернистый Cpx может заполнять пустоты ра-
нее существовавших флюидных включений (рис. 3а, 
3б). Кристаллиты и скелетные зерна Cpx часто ас-
социируют с  участками видимой контаминации 
в  зоне контакта с  зернами кварца или его поли-
морфной модификацией (кристобалит, тридимит). 
Реликтовые зерна кварца, частично резорбирован-
ные, могут быть условно названы “ксеногенны-
ми” в том смысле, что они оказались захваченны-
ми расплавом в качестве твердофазных продуктов. 
Зерна ксеногенного кварца неизменно окружены 
выделениями K–Na–(Al)-содержащего силикатно-
го стекла (рис. 4д–4е). Некоторые субидиоморфные 
кристаллы Cpx имеют концентрически зональное 
строение с  развитием осцилляторной и  скрытой 
типов зональности (рис. 5а–5г). Здесь в прикраевых 

участках, как и в ядре, наблюдаются явные свиде-
тельства резорбции расплавом более ранних зон.

Довольно необычны и редки дендритоподоб-
ные формы титанистого геденбергита (3.70 мас. % 
TiO2 и  0.25 а. ф. е. Fe3+: № 13 в  табл.  2), ассоци-
ирующие с  веерными текстурами, сложенными 
игольчатыми выделениями мелилита и плагиокла-
за (рис. 4ж). Высокое расчетное содержание Fe3+ 
в геденбергите в прикраевой фации клинопирок-
сенитов указывает на окисленную среду расплава. 
Составы клинопироксена основного объема тела 
(Supplementary 1, ESM_1) соответствуют таковым 
серии диопсид–эссенеит (Morimoto et al., 1988). 
Концентрации Mg и Fe в зернах Cpx широко ва-
рьируют. Содержания MgO и FeOобщ. составляют от 
2 до 20 мас. % (рис. 6а). Пересчет составов клино-
пироксена указывает на постоянное наличие уме-
ренной до высокой концентрации Fe3+. Это об-
стоятельство хорошо согласуется с повышенным 
значением окисного железа в  представительном 

Таблица 1. Перечень и относительная распространенность минералов в теле лейцит-мелилитового микрокли-
нопироксенита в р-не Пуртовино

№ 
п/п Минерал Основной Подчиненный Второстепенный 

или редкий

1 Диопсид X
(≤70–75 об. %)

2 Эссенеит X
3 Геденбергит X
4 Мелилит (серия акерманит–геленит) X

(≤10–15 об. %)
5 Лейцит X

(≤10%)
6 Волластонит X

(≤5%)
7 Кальцит X

(≤3–5%)
8 Силикатное стекло (K–Na–(Al)-содержащее) X

(≤10%)
9 Сепиолит–палыгорскит X
10 Плагиоклаз (Or6.1–8.8Ab17.5–19.3An71.9–76.3) X
11 Браунмиллерит (и его Fe3+–доминантный 

аналог)
X

12 Ларнит X
13 Шпинель (обогащена Cr, Fe3+) X
14 Магнезиоферрит X
15 Магнетит (магнезиальный) X
16 Магнезиохромит X
17 Фторапатит X
18 Кварц (ксеногенный) X
19 Zr-содержащий Ca-Fe титаносиликат X
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Рис. 3. Изображения в обратнорассеянных электронах, показывающие характерные структуры и ассоциации тела 
в р-не Пуртовино. (a, б) Разновидности микрозернистого клинопироксенита (Cpx). (в) Зерна Cpx, которые содер-
жат включения лейцита (Lct) и ассоциируют с крупными прожилковидными зернами кальцита (Cal). Таблитчатое 
зерно мелилита (Mll), окруженное лейцитом (Lct) на рис. (г), ассоциирует с небольшими зональными зернами 
Cpx. Симплектитовые выделения Lct находятся во вмещающем мелилите, Mll (нижняя часть рис. 3г). (д) Агрегаты 
минералов серии магнезиоферрит–магнетит (Mfr–Mag), ассоциирующие с лейцитом (Lct) и силикатным стеклом: 
Glass (K–Na–(Al)-содержащим). Следует отметить развитие кристаллитов Cpx на рис. 3д. Субидиоморфное зерно 
магнезиохромита (Mchr на рис. 3е) ассоциирует с микрозернистым Cpx (зональным) и интерстициальными выде-
лениями лейцита (Lct).
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Рис. 4. Изображения в обратнорассеянных электронах 
(a–в) показывают каплевидное зерно сепиолита (Sep) 
в ассоциации с вмещающим мелилитом (Mll) и каймо-
образным выделением пористого браунмиллерита (Bmlr). 
Присутствуют включения Cal (кальцита), Lct, Wo (волла-
стонита) и зерна Cpx. Агрегат зерен ларнита (Lrn) и кай-
моподобное выделение браунмиллерита (Bmlr) находятся 
в ассоциации с мелилитом, Mll (г). Ксеногенные зерна 
кварца (Qz), одно из которых трещиновато и частично ре-
зорбировано, окружены силикатным стеклом (Glass), обо-
гащенным K, Na и Al, с мельчайшими включениями вол-
ластонита (Wo), кальцита (Cal) и клинопироксена (Cpx) 
(рис. 4д, 4е). (ж) Изображения веерных текстур, слагаемых 
двухслойными срастаниями игольчатых кристаллов мели-
лита (Mll) и плагиоклаза (Pl) в ассоциации с дендритами 
геденбергита (Hd); Cal – кальцит.
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химическом анализе породы тела (Труфанов, Ма-
сайтис, 2007), в мас. %: SiO2 42.70, TiO2 0.54, Al2O3 
10.30, Fe2O3 5.10, FeO 2.44, MnO 0.14, MgO 8.87, 
CaO 24.60, Na2O 0.30, K2O 3.43, P2O5 0.22, П.п.п. 
0.67, сумма 99.31.

В составах серии диопсид–эссенеит наблюда-
ются следующие значимые и сильно отрицатель-
ные корреляции в парах: Fe3+–Mg (рис. 6б), Al–
Mg (рис. 6в) и Si–Al (рис. 6д). Корреляции Fe3+–
Al и Al–Ti, напротив, положительны (рис. 6г, 6е). 
Наиболее обогащенный титаном клинопироксен 
в этой серии соответствует эссенеиту (5.69 мас. % 
TiO2: № 14 в табл. 2). Cоставы, определенные ме-
тодом ВДС в  каймах зональных зерен (рис.  5a, 
5в), также отвечают эссенеиту (№ 6 в  табл.  2): 
(Ca0.97Na0.03)S1.00(Fe3+

0.48Mg0.27Ca0.08Ti0.08Al0.06Mn0.02Fe2+
0.01) 

S1.00(Si1.35Al0.65)S2.00O6 (Supplementary 1, ESM_1). Ве-
роятно, наличие лишь следовых содержаний Fe2+: 
0.37 мас. % FeO, тогда как расчетное содержание 
Fe2O3 весьма значительно: 16.05 мас. %. Зареги-
стрированный максимум концентрации Fe3+ в эс-
сенеите составляет 0.54 а. ф. е.

Результаты детальных микрозондовых профилей, 
ab и cd, выполненных методом ВДС с шагом 2 мкм 
по всей длине и ширине идиоморфного зонального 
зерна клинопироксена (рис. 5a, 5в), представлены на 
рис. 7a–7з и в Supplementary 1, ESM_1. Существен-
ный рост Fe3+ (обусловленный присутствием эссе-
неитового компонента) наблюдается от ядра к кай-
ме зонального зерна. Согласованно с ним возрас-
тают содержания K, Na, Mn, Ti и Al. Наблюдаемые 

тренды указывают на существование четырех стадий 
кристаллизации, согласно вариациям в содержании 
Mg, показанно схематически на рис. 7и.

Мелилит является вторым по степени распро-
страненности минералом (табл. 1). Его зерна вы-
казывают призматический габитус и подчас дости-
гают 0.5 мм (рис. 3г), находясь в типичной тесной 
ассоциации с клинопироксеном, лейцитом, вол-
ластонитом или сепиолитом и кальцитом (рис. 4a, 
4в, 5б–5г). Протяженная серия твердого раствора 
простирается от акерманита, Ca2MgSi2O7, до его 
границы с полем геленита, Ca2Al(Al, Si)O7 (рис. 8; 
Supplementary 1, ESM_2). Существенные количе-
ства Na (до 0.30 а. ф. е.) изоморфно замещают Ca 
в этой серии (рис. 9). Игольчатые кристаллы мели-
лита наблюдаются в срастании с кальциевым плаги-
оклазом состава Or6.1–8.8Ab17.5–19.3An71.9–76.3 (рис. 4ж). 
Представительные результаты анализа (СЭМ-ЭДС) 
плагиоклаза, в мас. %: SiO2 50.10, Al2O3 28.74, Fe2O3 
3.34 (все Fe в форме Fe2O3), CaO 14.96, Na2O 2.22, 
K2O 1.54, сумма 100.90, соответствуют формуле 
(Ca0.74Na0.20K0.09)S1.03(Si2.30Al1.56Fe3+

0.12)S1.98O8.
Лейцит развит в форме неравномерно рассеян-

ных небольших зерен или образует прожилки, не 
превышающие 0.1 мм в поперечнике, микрокри-
сталлов и их агрегатов, или формирует симплекти-
товые структуры прорастания в мелилите, который 
окружен поздними выделениями лейцита (рис. 3г–
3е, 5а–5г). Его зерна содержат заметные примеси 
Na и Fe, до 1–1.5 мас. % Na2O и FeO соответствен-
но (Supplementary 1, ESM_3).

Рис. 5. Изображения в обратнорассеянных электронах показывают характерные примеры зональности в зернах 
клинопироксена (Cpx), ассоциирующих с мелилитом (Mll), волластонитом (Wo) и лейцитом (Lct). Латинскими 
буквами a–d показано положение начальных и конечных точек анализа в детальных микрозондовых профилях (ab 
и cd), результаты которых обсуждаются в тексте и представлены на рис. 7a–7и.

ba

d

c
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Волластонит образует небольшие зерна 
(до 0.1 мм), ассоциирующие с клинопироксеном 
и мелилитом (рис. 5а–5г) или включения в стекле 
(рис. 4д, 4е). Он обычно содержит до 2 и 1 мас. % 
MgO и  FeO соответственно (Supplementary 1, 
ESM_4). Включения и прожилки кальцита дости-
гают 0.3–0.4 мм в длину (рис. 3в, 4б, 4в). Составы 

зерен могут быть существенно обогащены Mg 
(6 мас. % MgO; Supplementary 1, ESM_5). Кальцит, 
относимый к более поздней генерации, развит в ас-
социации с сепиолитом (рис. 4a, 4в). Микрозерни-
стые кластеры ларнита ассоциируют с зернами ме-
лилита (рис. 4г). Состав ларнита (Supplementary 1, 
ESM_6) весьма близко соответствует Ca2SiO4.
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графиках показаны значения коэффициента корреляции (R).
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Рис. 7. Вариации составов зональных зерен клинопироксена из тела р-на Пуртовино, установленные по данным 
электронно-микрозондовых профилей ab и cd. Проанализированные зерна Cpx и расположение профилей приво-
дятся на рис. 5a—5г. Содержания Na2O (а), K2O (б), MnO (в), TiO2 (г) представлены в мас. %, тогда как Mg (д), Fe3+ 
(е), Fe2+ (ж) и Al (з) – в значениях атомов на форм. ед. (а. ф. е.). Расстояние по оси абсцисс дано в микрометрах. 
На рис. 7и схематически представлены четыре выделяемые стадии кристаллизации, которые обсуждаются в тексте.
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Зерна сепиолита–палыгорскита, до 0.5  мм 
в  диаметре, содержат 17–25 мас.  % MgO 
(Supplementary 1, ESM_7). Средний состав се-
пиолита (по  данным анализов 19 зерен) может 
быть удовлетворительно пересчитан (на  без-
водной основе) на 32 атома кислорода: 
(Mg6.84Ca0.63Fe0.17K0.16Mn0.03)S7.83(Si11.29Al1.09)S12.38O32, 
что соответствует сребродольскиту (Fe3+–до-
минантному аналогу браунмиллерита: Чесно-
ков, Баженова, 1985). Интересно отметить, что 
внутренние каймы браунмиллерита, развиваю-
щиеся во вмещающем сепиолите (рис.  4a), мо-
гут быть низкоглиноземистыми по составу: 
Ca1.97(Fe3+

0.96Al0.64Si0.15Mg0.12Ti0.07Mn0.07)S2.01O5, что 
указывает на вероятность существования “нена-
званного” Fe3+–доминантного аналога браунмил-
лерита (Supplementary 1, ESM_8).

Выявлены две генерации минералов группы 
шпинели, представленные магнезиохромитом и чле-
нами серии магнезиоферрит–магнетит. Послед-
няя серия твердых растворов включает шпинели-
ды, наиболее обогащенные Fe3+ (рис. 3д, 3е). Пред-
ставительные составы минералов группы шпинели 
приводятся в табл. 3, тогда как в Supplementary 1,  
ESM_9 представлен более широкий спектр наблю-
даемых составов. Как можно видеть, в теле присут-
ствуют разновидности шпинели, хромистой шпи-
нели и магнезиохромита с высокой концентрацией 
Fe3+, глиноземистого магнезиохромита (также обо-
гащенного Fe3+), глиноземистого магнезиоферрита 
и магнезиального магнетита. Значительное обога-
щение Fe3+ и Al выражается в высоких содержаниях 
магнезиоферритового, магнетитового, а также шпи-
нелевого компонентов. Наблюдаемый тренд кристал-
лизации, вероятно, простирается от наиболее ранних 
фаз магнезиохромита к высокомагнезиальным фазам 
магнезиоферрита и далее к магнетитовой серии со-
ставов, в которой содержание Mag последовательно 
возрастает в ходе кристаллизации (рис. 10, 11a, 11б).

Довольно интересны прожилки (≤10–15 мкм) 
и неправильные по форме включения в мелилите, 
имеющие состав Zr-содержащего Ca–Fe титаноси-
ликата, минеральный вид которого не идентифици-
рован (Supplementary 1, ESM_10). Составы несколь-
ких включений (n = 5) хорошо согласуются между 
собой, мас. %: SiO2 25.50–27.30, TiO2 12.71–14.06, 
ZrO2 0–0.82, Al2O3 3.17–4.04, Fe2O3 (общ.) 20.94–
22.66, Cr2O3 0–0.88, MgO 0.66–1.14, CaO 32.53–
33.26, сумма 97.53–100.23, и соответствуют формуле  
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Рис. 10. Вариации составов магнезиохромита (Mchr; 
n = 10) и  членов серии магнезиоферрит–магне-
тит (Mfr–Mag; n = 30) на треугольной диаграмме 
Cr–Fe3+–Al. Несколько составов шпинели, обога-
щенной Fe3+ (компонентом Mfr), условно включены 
в наблюдаемую серию Mfr–Mag.

Рис. 9. Вариации составов минералов серии акер-
манит–геленит на диаграмме Ca–Na, выраженные 
в значениях атомов на форм. ед. (а. ф. е.) (n = 83).

Рис. 8. Вариации составов мелилита, т. е. членов 
серии акерманит–геленит (Åk–Gh) на диаграмме 
Mg–AlVI–Fe2+ по результатам 83 анализов (n = 83).



376 БАРКОВ  и др.

ПЕТРОЛОГИЯ том 32 № 3 2024

Ca3.00(Fe3+
1.55–1.69Ca0.50–0.55Mg0.10–0.17)S2.23–2.35(Ti0.94–1.05Zr0.01–0.04) 

S0.95–1.09(Si2.54–2.69Al0.38–0.47)S2.92–3.16O14. Возможна ана-
логия или родство этого минерала с  кельтитом, 
Ca3TiSi2(Fe3+

2Si)O14, новым видом, недавно откры-
тым в пирометаморфических породах в Палестине 
(Galushkina et al., 2021). Ксеногенные зерна кварца 
по составу соответствуют SiO2. Домены силикатного 
стекла в контакте с кварцем (рис. 4д–4е) неизмен-
но имеют повышенные концентрации K, Na и Al, 
и потому можно допустить их формирование в связи 
с ассимиляцией фрагментов кварц-полевошпатового 
материала, захваченного расплавом из вмещающей 
толщи метаморфогенно-осадочных пород. Все проа-
нализированные участки стекла в разных частях тела 
имеют однотипные, по существу, составы, т. е. фель-
зитовые, существенно калиевые и перщелочные (n = 
9), мас. %: SiO2 71.99 (65.16–77.19), TiO2 0.40 (0–0.62), 
Al2O3 8.35 (5.11–13.75), FeOобщ. 3.14 (1.56–5.80), MgO 
1.07 (0–1.89), CaO 2.59 (1.50–4.70), Na2O 3.82 (2.43–
4.62), K2O 8.70 (7.60–10.29), сумма 100.05.

Мельчайшие зерна фторапатита (≤5 мкм) локали-
зованы у границ зерен клинопироксена. Типичный 
состав, мас. %: P2O5 36.25, SiO2 5.80, CaO 53.65, Na2O 
0.49, F 3.21, O≡F 1.35, сумма 98.05, соответствует фор-
муле (Ca9.49Na0.16) S9.65(P5.07Si0.96)S6.03O24(F1.68OH0.32), 
рассчитанной на 25 атомов кислорода. Дополни-
тельно отмечалось единичное субмикронное вклю-
чение вероятного оксида меди. Минералов никеля 
в исследованных образцах не установлено.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ 
И НАБЛЮДЕНИЙ

Образование паралавы и пирогенный генезис 
клинопироксенита р-на Пуртовино

Своеобразие минеральных ассоциаций и  гео-
логические особенности (рис.  1г) указывают на 

весьма высокую вероятность кристаллизации тела 
щелочно-ультраосновных пород в связи с процесса-
ми формирования паралавы. К свидетельствам та-
кого происхождения можно отнести уникальность 
тела в масштабах региона и Русской плиты, его ге-
ологическую структуру, морфологию, размерность, 
наличие внешнего ореола термально измененных 
и оплавленных образований, стекловатых текстур, 
а также широко развитых пор и пустот. Экзотичная 
минеральная ассоциация с преобладанием микро-
кристаллических форм Cpx, развитием эссенеита 
и других видов с чрезвычайно высоким содержани-
ем Fe3+ (диопсида, шпинелидов, браунмиллерита, 
сребродольскита), кальциевого плагиоклаза, мели-
лита, лейцита, ларнита и волластонита – укладыва-
ются в эту схему петрогенезиса. Значительное коли-
чество примеси окисного железа (3.34 мас. % Fe2O3) 
в плагиоклазе также является характерной чертой.

Остается неясным источник высокой темпера-
туры, обусловившей плавление столь значитель-
ного объема алевролитов и  мергелей с  широко 
проявленными эффектами термального контак-
тового метаморфизма, затронувшего осадочные 
породы верхнепермского возраста. Как известно, 
основным источником тепла при формировании 
паралав и при пирометаморфизме является само-
произвольное горение каменноугольных пластов 
(например, Cosca et al., 1989). Вместе с тем образо-
вание пирогенных лав на основе горения невскры-
тых угольных залежей требует реализации несколь-
ких условий: 1) собственно самопроизвольное воз-
горание вряд ли возможно в полностью закрытой 
системе и требует частичного притока воздуха, как 
агента окисления и горения; 2) устойчивое и дли-
тельное горение, генерирующее высокотемпера-
турные условия (до 1450°C) с формированием лав 
(или крупных фрагментов оплавленных осадоч-
но-метаморфогенных пород), требует циркуляции 
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Рис. 11. Вариации составов магнезиохромита (Mchr) и членов серии магнезиоферрит–магнетит (Mfr–Mag) на диа-
граммах Fe2+–Mg (a) и Fe3+–Al (б), выраженные в значениях атомов на форм. ед. (а. ф. е.). Значение коэффициента 
корреляции (R), указанное на рис. 11б, рассчитано на основе составов членов серии Mfr–Mag (n = 30).
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с систематическим поступлением воздуха и удале-
нием продуктов горения; 3) объем длительно го-
рящей угольной залежи или пласта должен быть 
довольно значительным. По-видимому, в  связи 
с этими факторами, формирование паралав в ге-
ологической истории является довольно редким 
даже в угленосных районах, таких как Кузбасс. Как 
известно, пирометаморфические явления значи-
тельно представлены в самовозгорающихся уголь-
ных отвалах (Sokol et al., 1998, 2002). Образование 
паралав широкого спектра химических составов 
и  развитие в  них весьма разнообразных и  ано-
мальных минеральных ассоциаций контролируют-
ся рядом факторов. Среди наиболее существенных 
отмечаются следующие: составы исходных, пе-
реплавленных осадочных пород, температурный 
режим процесса плавления и охлаждения, ликва-
ционные явления, конвективные процессы, насы-
щенность среды минералообразования летучими 
компонентами, режим и  флуктуация уровня fO2 
в системе (Cosca et al., 1989; Перетяжко и др., 2018; 
Peretyazhko et al., 2021; Sharygin, 2019; Guy et al., 
2020; Zhang et al., 2020).

Представления о  пирогенном генезисе тела 
в р-не Пуртовино требуют дополнительных иссле-
дований. Необходима оценка содержания и объе-
мов каменного угля в углесодержащих отложени-
ях, самопроизвольное возгорание и  длительное 
горение которого могло бы обеспечить плавление 
вмещающих пород верхнепермского возраста. Не-
ясна теплотворность и вероятность естественного 
самовозгорания и длительного горения угленосных 
образований, наблюдаемых в разрезах верхнеперм-
ских отложений на левом берегу р. Сухоны. Угли-
стый материал в  тонкодисперсной форме также 
характерен для триасовых отложений (Авдошенко, 
Труфанов, 1989).

Проявления магнезиохромита, установленные 
нами в теле р-на Пуртовино, неизвестны в пироме-
таморфических породах. В значительной мере это 
связано с высокотемпературной кристаллизацией 
магнезиохромита, который характерен ультрама-
фитовым породам: дунитам, “хромититам”, сер-
пентинитам, кимберлитам, лампроитам, комати-
итам и другим высокомагнезиальным вулканитам, 
а  также ксенокристам в  лампроитах и  базальтах 
срединно-океанических хребтов. Максимальные 
температуры, достигаемые в пирогенных процессах 
(1400–1450°C; Cosca et al., 1989; Peretyazhko et al., 
2018, 2021), не исключают кристаллизации магне-
зиохромита. Более существенным препятствием 
здесь видится деплетированный хромом характер 
протолита, т. е. совокупности карбонатно-глини-
стых и  кварцсодержащих пород, подвергаемых 
плавлению и пирометаморфизму. К примеру, рав-
новесная кристаллизация магнезиохромита при 
1400°C в расплаве гапло-базальтовой системы тре-
бует в нем весьма значительного содержания Cr 

3500–6800 г/т (Borisova et al., 2020). В стратигра-
фической толще р-на Пуртовино столь высокохро-
мистого источника, конечно же, не предвидится. 
Содержание Cr в породе тела щелочного микро-
клинопироксента составляет всего 82 г/т (Труфа-
нов, Масайтис, 2007), что не превышает среднего 
геохимического уровня, свойственного мергелям. 
Например, в образцах мергеля, ассоциирующего 
с паралавой Центральных Апеннин, установлено 
106–321 г/т Cr (Melluso et al., 2003).

Таким образом, проявление кристаллитов 
магнезиохромита (рис. 3е) и хромистой шпинели, 
скорее, отражает неравновесные и метастабиль-
ные условия кристаллизации щелочно-ультраос-
новного тела. Предположение о ксеногенном про-
исхождении зерен магнезиохромита (Mchr) пред-
ставляется весьма маловероятным. Мы полагаем, 
что они кристаллизовались из расплава. 1. Соста-
вы нескольких зерен Mchr (№ 7–12 в табл. 3) су-
щественно варьируют и значительно обогащены 
Fe3+, что является типоморфной характеристикой 
минеральных ассоциаций тела. Столь высокие сте-
пени окисления весьма несвойственны Mchr как 
минеральному виду. 2. В дополнение Mchr высо-
кое содержание хрома установлено в ассоциирую-
щих зернах шпинели (№ 3 в табл. 3). 3. Не пред-
ставляется возможным обосновать альтернативный 
источник происхождения этих зерен в  верхне-
пермское время. В Вологодском регионе неизвест-
ны иные ультрабазиты или высокомагнезиальные 
интрузии, за исключением нескольких тел, зале-
гающих на больших глубинах в кристаллическом 
фундаменте. Разумеется, они никоим образом не 
могли бы быть источником Mchr, поскольку слой 
паралавы формировался in situ в близповерхност-
ной обстановке осадочного чехла. Предположение 
о наличии зерен Mchr в осадочных породах райо-
на (алевролиты, мергели, известняки, кварцевые 
песчаники) не реалистично, как и допущение кос-
могенного генезиса, поскольку столь окисленные 
составы невозможны в метеоритах. К тому же ве-
роятность случайного и избирательного попадания 
лишь зерен космогенного Mchr в небольшой объем 
паралавы предельно низка.

В дополнение следует отметить следующие на-
блюдения. Минеральные ассоциации, подобные 
изученным нами, описаны в известково-силикат-
ных (скарноидных) ксенолитах в щелочных базаль-
тах (Reato et al., 2022), где нет свидетельств горения 
углеводородов. Ранее образцы эссенеита были об-
наружены в крупнозернистых пироксен-анортито-
вых ксенолитах (Якубович и др., 2017), в отношении 
которых нет оснований допускать пирогенное про-
исхождение. Петрогенезис пород такого типа оста-
ется весьма дискуссионным. К примеру, волласто-
нит- и мелилитсодержащие образования, подобные 
нашим ассоциациям и отнесенные к пирометамор-
фогенным паралавам (Melluso et al., 2004), другими 
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исследователями рассматриваются в качестве ин-
трузивной и ассоциирующей с ней эффузивной фа-
ции, принадлежащей к мелилитсодержащим и кар-
бонатитовым проявлениям отдельной изверженной 
провинции Центральных Апеннин (Stoppa et al., 
2005). Тем не менее вся совокупность изложенных 
данных и наблюдений приводит нас к пирогенному 
петрогенезису тела в р-не Пуртовино.

Особенности кристаллизации тела паралавы  
в р-не Пуртовино

Мы исходим из того, что процесс самопроиз-
вольного горения неустановленных или ранее су-
ществовавших залежей угля обеспечил плавление 
пачки слоистых отложений верхнепермского воз-
раста с накоплением слоя щелочно-ультраосновной 
паралавы в подошве пласта термально-измененных 
алевролитов (рис.  1г). Вероятно, объем парала-
вы последовательно возрастал по мере плавления 
и стекания капель образующегося расплава. Отно-
сительно быстрая кристаллизация накопленного 
объема щелочно-ультраосновной паралавы прошла 
в приповерхностной обстановке, что выражается 
микрозернистыми, афанитовыми и стекловатыми 
структурами с развитием кристаллитов (и дендри-
товых выделений) клинопироксена и волластонита, 
а также обильной трещиноватостью пород краевой 
фации вследствие контракции. Дегазация паралавы 
и обильное выделение летучих компонентов приве-
ли к везикуляции (отделению пузырьков водосодер-
жащей газовой фазы) (рис. 2б). Реакции дегидрата-
ции, декарбонизации и ассимиляция фрагментов 
вмещающих пород способствовали выделению ле-
тучих и более быстрому охлаждению щелочно-уль-
траосновного расплава. Своего рода контаминация 
аккумулированной порции лавы in situ прослежива-
ется по значительному присутствию ксенокристов 
кварца (частично резорбированных: рис.  4д, 4е) 
с доменами силикатного стекла суб-пантеллерито-
вого состава, сформировавшегося в контакте с эти-
ми зернами в результате ассимиляции ксеногенного 
материала расплавом. Возможно, резорбированные 
ксенокристы кварца представляют собой реликты 
относительно тугоплавкой фазы в ранее гетероген-
ном материале (кварц-полевошпатовом). Форми-
рование волластонита и ларнита свидетельствуют 
о скарноидных процессах, при которых известковые 
осадочные породы подвергались термальному мета-
морфизму и анатексису.

Кристаллизация тела паралавы на ранней ста-
дии во многом следовала известным закономерно-
стям эволюции эффузивных и  субвулканических 
комплексов. Высокомагнезиальные зерна минера-
лов группы шпинели: магнезиохромит и хромистая 
шпинель (рис. 3д, 3е), вероятно, кристаллизовались 
первыми. Самые ранние зерна магнезиохромита по-
казывают весьма высокую степень магнезиальности 

(Mg#max = 77.0) в сочетании с высоким значением ин-
декса Fe3+# = 68.4. Столь значительная степень обо-
гащения Mg, к примеру, подобна хромшпинелидам 
из ультрабазитового комплекса Ляварака, Кольский 
п-ов, кристаллизовавшегося из коматиитового рас-
плава (Barkov et al., 2021a, 2022). Можно полагать, 
что исходная ультрамафитовая паралава, содержащая 
щелочные металлы, уже изначально находилась в до-
вольно окисленном состоянии. Между тем уровень 
fO2 продолжал прогрессивно возрастать, что при-
вело к последующей кристаллизации членов серии 
магнезиоферрит–магнетит (рис. 10). Агрегаты этих 
шпинелидов, сопровождаемые лейцитом, тесно ассо-
циируют с доменами фельзитового стекла (рис. 3д). 
Следовательно, контаминация расплава компонен-
том SiO2 (Qz) могла бы обусловить сдвиг его состава 
в поле первичной кристаллизации минералов группы 
шпинели. Такое предположение согласуется с одной 
из моделей формирования хромитовых зон в рассло-
енных интрузиях, в которой предполагается конта-
минация расплава фельзитовым материалом (Irvine, 
1975; Alapieti et al., 1989; Kinnaird et al., 2002).

Установленное проявление магнезиохромита 
указывает на вероятность кристаллизации оливи-
на в этом парагенезисе. Зерен или реликтов оли-
вина в изученных образцах не наблюдается, однако 
развиты каплевидные зерна сепиолита–палыгор-
скита (рис. 4a), которые вполне согласуются с воз-
можностью их формирования в результате полного 
замещения исходных зерен Ol, вероятно, с проме-
жуточным образованием серпентина как продук-
та реакций растворения и замещения (например, 
Mulders, Oelkers, 2021). К примеру, волокнистые 
формы сепиолита образовались в пустотах офио-
литового меланжа в связи с процессами трансфор-
мации и серпентинизации первичного Ol (Yalçin, 
Bozkaya, 2004). Прожилки сепиолита, тесно ас-
социирующие с  браунмиллеритом и  кальцитом, 
формировались на автометасоматической стадии, 
как результат накопления паров воды во флюиде. 
Довольно широкое развитие сепиолита свидетель-
ствует о присутствии H2O в расплаве, что является 
важной характеристикой тела в р-не Пуртовино, 
отличительной от других пирогенных образований.

На диаграмме Mg–Fe (рис. 6a) выявленный ряд 
составов клинопироксена является примечатель-
но протяженным, несмотря на сравнительно не-
большой размер щелочно-ультрабазитового тела. 
Эта особенность может увязываться с  высоким 
содержанием летучих компонентов, чем были су-
щественно пролонгированы интервалы кристал-
лизации, обусловившие широкие эволюционные 
тренды Cpx (рис. 6a–6е). Наиболее крупные зерна 
Cpx (~2 мм длинной) кристаллизовались в участках 
с повышенным содержанием летучих компонен-
тов. Нами отмечаются четыре стадии кристаллиза-
ции зональных зерен Cpx (рис. 5a–5г, 7a–7з). Ста-
дия 1 на рис. 7и знаменует самый ранний период 
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нормальной кристаллизации, проходящей в объе-
ме относительно окисленного расплава, что при-
вело к формированию Fe3+-содержащего ядра. Ко 
времени завершения этой стадии физико-химиче-
ские условия в среде минералообразования кар-
динально изменились в  вероятностной связи со 
стремительным охлаждением тела. Ядерная часть 
кристалла несколько резорбируется (рис. 5a, 5в) 
перед началом следующей стадии. В ходе стадии 
2 на рис. 7и происходит аномальная или метаста-
бильная кристаллизация, регистрируемая по нео-
жиданному увеличению содержания Mg, что увя-
зывается с ростом fO2, обеспечившим конверсию 
Fe2+ → Fe3+ и  тем самым возрастание значения 
Mg# в дифференцированном расплаве. Стадия 3, 
или стадия “адаптации”, выражает стремление зо-
нального кристалла продолжить кристаллизацию 
в изменившихся условиях системы. Стадия 4, или 
заключительная стадия, отражает основной этап 
падения температуры в комбинации с продолжив-
шимся ростом fO2, чем обусловлено развитие в кай-
ме эссенеита, обогащенного Al, Ti, Mn и щелочны-
ми металлами (рис. 7a–7з). Две схемы изоморфных 
замещений прослеживаются в составах клинопи-
роксена в его разных текстурно-структурных разно-
видностях (рис. 6a–6е): Mg2+ + Si4+ → (Fe3+ + Al3+); 
(Ti4+ + Al3+) + (Na + K)+ → 2Mg2+ + Si4+.

Таким образом, новое проявление эссенеита, 
сформировавшегося в р-не Пуртовино, является 
отражением следующих петрогенетических обстоя-
тельств: 1) быстрой кристаллизацией щелочно-уль-
трабазитового расплава в приповерхностной об-
становке и 2) изначально повышенного уровня fO2, 
который, тем не менее, продолжал заметно возрас-
тать в расплаве до заключительной стадии кристал-
лизации зонального клинопироксена. Состав эссе-
неита достигает максимального содержания Fe3+ = 
= 0.48–0.54 а. ф. е. в каймах зональных зерен.

Одно из первых проявлений пироксена типа эс-
сенеита (0.33 Fe3+ и 0.28 Mg а. ф. е.) было обнаруже-
но в ксенолите, в ассоциации с гранатом и анор-
титом в  кимберлитовой трубке Удачная (Шац-
кий, 1983). Состав эссенеита из р-на Пуртовино:  
(Ca0.97Na0.03) S1.00(Fe3+

0.48Mg0.27Ca0.08Ti0.08Al0.06Mn0.02Fe2+
0.01)  

S1.00(Si1.35Al0.65) S2.00O6, довольно близко соответствует  
Ca0.99Fe3+

0.52Mg0.32Fe2+
0.06Ti0.05Mn0.01Si1.34Al0.71O6 из  

ультрабазитовых ксенолитов в  дацитовых ла-
вах палеовулкана Тень-01 (Якубович и др., 2017). 
В типовом проявлении минерального вида (Вайо-
минг, США) эссенеит, сравнительно обедненный  
Mg, (Ca1.01Na0.01)S1.02(Fe3+

0.72Mg0.16Al0.04Ti0.03Fe2+
0.02)S0.97 

(Si1.19Al0.81)S2.00O6, формировался в  оплавленной 
осадочной породе в  связи с  процессами горе-
ния отложений каменного угля. Эта парагенети-
ческая ассоциация, включающая мелилит, анор-
тит и  минералы серии магнетит–герцинит, об-
разована пирометаморфическими реакциями 
при высоких значениях fO2, близких к  уровню 

гематит–магнетитового буфера (Cosca, Peacor, 
1987). Вариант эссенеита, обогащенного куши-
роитовым компонентом, CaAl[AlSiO6], успешно 
синтезирован: Ca(Fe3+

0.82Al0.18)(Si1.00Al0.82Fe3+
0.18)O6 

(Ghose et al., 1986). Данный компонент существе-
нен в составах эссенеита (0.48 Fe3+ а. ф. е.) из из-
вестково-силикатных ксенолитов в щелочных ба-
зальтах в Карпатах (Reato et al., 2022). Необычная 
разновидность клинопироксена (0.51 Fe3+ а. ф. е.) 
была обнаружена в Челябинском угольном бассей-
не (Kabalov et al., 1997). Интересно также отметить 
секторально-зональные макрокристы диопсида, 
содержащие до 0.18 Fe3+ а. ф. е. в краевых участках 
зерен в габброидном комплексе Монт Роял (Mont 
Royal, Канада). Эти зональные кристаллы, подоб-
но образцу из р-на Пуртовино, содержат аномаль-
ные зоны, обогащенные Mg–(Cr) (Barkov, Martin, 
2015). Добавим, что уровень Fe3+ в Cpx может слу-
жить чувствительным показателем при типиза-
ции вулканогенных ассоциаций (Bindi et al., 1999).

Исследованная серия акерманита–геленита 
простирается в направлении конечного члена, со-
держащего в своем составе 30 ат. % Fe2+ и 70 ат. % 
AlVI (рис. 8). Основной тип изоморфного замеще-
ния, Mg + Si4+ → 2Al, комбинируется в этой серии 
с существенным замещением Na–Ca (рис. 9), ве-
роятно осуществленным в схеме парного замеще-
ния AlVI–Mg для поддержания баланса зарядов. 
Таким образом, в структуре геленита в этой серии 
вероятно наличие атомов железа в двух валентных 
состояниях.

Полученные нами минералогические данные 
явственно свидетельствуют о кристаллизации тела 
в  р-не Пуртовино в  режиме прогрессирующего 
возрастания fO2. Такая направленность подобна 
особенностям эволюции коматиитовых расплавов 
Серпентинитового пояса палеопротерозойского 
возраста на Кольском по-ве. Рост fO2 там связыва-
ется с удалением водорода при везикуляции и дис-
социации воды в ходе кристаллизации в субвулка-
нических условиях (Barkov et al., 2019, 2021, 2022). 
Вполне вероятно, что этот механизм, впервые 
предложенный в (Czamanske, Wones, 1973), может 
быть в некотором роде универсальным и его можно 
приложить к самому широкому спектру ультраба-
зитовых расплавов, кристаллизующихся в близпо-
верхностных условиях.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Установлено значительное видовое разнообра-
зие минеральных ассоциаций и охарактеризованы 
вариации их химических составов. Предложена но-
вая петрогенетическая схема формирования тела 
в р-не Пуртовино из паралавы. Протолитом тела, 
по всей вероятности, была смесь осадочных пород 
верхнепермского возраста (алевролиты, мергели, 
кварцевые песчаники и др.). Процессы дегазации, 
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эвапорации и контактового термального метамор-
физма оказали существенное воздействие на пе-
трогенезис. Новая модель требует дальнейших ис-
следований с целью выявить содержание и объем 
каменного угля (или другого источника углеводо-
родов) в углесодержащих отложениях, возгорание 
и длительное горение которого обеспечило обра-
зование значительного объема паралавы. В этой 
связи особенно желательна проходка скважины, 
так как осадочные породы нижних уровней стра-
тиграфической последовательности, вмещающей 
тело щелочных микроклинопироксенитов, не 
обнажаются.

Относительно скорая кристаллизация парала-
вы в близповерхностных условиях сопровождалась 
интенсивной дегазацией и везикуляцией расплава, 
обусловившей локально весьма значительную по-
ристость пород. Плавление in situ карбонатно-гли-
нистых и кварцсодержащих пород обусловило раз-
витие обособлений перщелочного фельзитового 
стекла в контакте с частично резорбированными 
ксеногенными зернами кварца. Выделения волла-
стонита и ларнита формировались в ходе контакт-
ного термального метаморфизма.

Включения минералов группы сепиолита–
палыгорскита свидетельствуют о  наличии H2O 
в  исходном расплаве, что является отличитель-
ной особенностью пирогенного тела. Значитель-
ная степень окисления расплава и  прогрессив-
ный рост fO2, вероятно вследствие удаления H2 
при везикуляции и  диссоциации воды, привели 
к ранней кристаллизации магнезиохромита, обо-
гащенного Fe3+, ассоциирующего со шпинелью 
(также Fe3+-содержащей), затем минералов серии 
магнезиоферрит–магнетит.

Кристаллы клинопироксена обладают концен-
трической скрытой зональностью. Зона аномаль-
ного обогащения Mg, выявленная в  зональных 
кристаллах Cpx, образована в связи с локальным 
дефицитом Fe2+. В результате продолжающегося 
роста fO2, в кайме зональных зерен клинопирок-
сена достигаются составы эссенеита. В составе Cpx, 
в его разных текстурно-структурных разновидно-
стях, прослеживаются две схемы парных изоморф-
ных замещений: Mg2+ + Si4+ → (Fe3+ + Al3+); (Ti4+ + 
+ Al3+) + (Na + K)+ → 2Mg2+ + Si4+. Вероятно, ра-
нее существовавшие зерна оливина были пол-
ностью замещены сепиолитом–палыгорскитом 
в ассоциации с браунмиллеритом. Прогрессивное 
накопление щелочей в расплаве привело к замет-
ному росту содержания Na в минералах кристал-
лизующейся серии акерманит–геленит. Лейцит 
формировался после мелилита в исследованном 
нами теле.

Пирогенный пласт щелочного клинопироксе-
нита в р-не Пуртовино является уникальным для 
Русской плиты. Можно, однако, с уверенностью 

полагать, что существуют другие петрогенетически 
родственные проявления, ждущие своего открытия 
и изучения.
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Associations and Formation Conditions of a Body of Melilite Leucite Clinopyroxenite 
(Purtovino, Vologda Oblast, Russia): an Alkaline-Ultrabasic Paralava

A. Y. Barkov1, A. A. Nikiforov1, R. F. Martin2, V. N. Korolyuk3, S. A. Silyanov4, B. M. Lobastov4
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3V.S. Sobolev Institute of Geology and Mineralogy, Siberian Branch of the Russian Academy of Science,  
Novosibirsk, Russia 

4Institute of Non-Ferrous Metals, Siberian Federal University, Krasnoyarsk, Russia

A novel petrogenetic scheme is discussed for the formation of a melilite leucite clinopyroxenite body 
from an alkaline–ultrabasic paralava in the Purtovino area. Its protolith was likely a mixture of Upper 
Permian sedimentary rocks (aleurolite, marl, among others). Degassing, evaporation, and thermal 
(contact) metamorphism have significantly influenced the petrogenesis to produce a wide diversity 
of species present in mineral associations. The crystallization of paralava in a shallow setting was 
accompanied by an intense degassing and vesiculation of the melt, causing locally high porosity in the 
rock. An elevated degree of oxidation of the initial melt and progressive growth of fO2 were likely related 
to the H2 loss during the vesiculation and dissociation of H2O. Consequently, ferrian magnesiochromite 
(Mchr) and chromian spinel (Fe3+-enriched) were the early phases to crystallize; they were followed by 
members of the magnesioferrite–magnetite series. In situ melting of quartz-bearing and carbonate–clay 
rocks led to the development of domains of peralkaline felsic glass that surround partially resorbed quartz 
grains. Numerous grains of wollastonite and rare larnite formed during contact pyrometamorphism. The 
alkalis increased progressively during crystallization, with a notable enrichment in Na (up to 0.30 apfu) 
in the akermanite–gehlenite series. The formation of leucite following melilite is indicated. Euhedral 
grains of Cpx display concentric cryptic zonation, with a zone of extreme Mg enrichment due to a 
local deficit in Fe2+. As consequences of the continuing rise in fO2, esseneite crystallized in the rim of 
zoned clinopyroxene. Two schemes of coupled substitution account for the composition of Cpx grains 
analyzed in various textural relationships: Mg2+ + Si4+ → (Fe3+ + Al3+) and (Ti4+ + Al3+) + (Na +  
+ K)+ → 2Mg2+ + Si4+. The pre-existing grains of olivine (associated with Mchr) were likely replaced 
completely by sepiolite–palygorskite associated with brownmillerite and its probable Fe3+-dominant 
counterpart, srebrodolskite. The investigated layer of alkaline microclinopyroxenite is unique in the 
Russian Plate, and a search is thus required to recognize other pyrogenic products. Also, further research 
is required to evaluate the contents and volumes of coal (or other sources of hydrocarbons) that could 
cause spontaneous and long-lasting combustion to form the considerable volume of paralava recognized 
in the Purtovino area.

Keywords: paralava, pyrogenic processes, alkaline ultrabasic melts, melilite leucite clinopyroxenite, cryptic 
zonation in clinopyroxene, esseneite, Purtovino, Vologda oblast
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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.

Ключевые слова: офиолиты, детритовые хромшпинелиды, серпентин, хлорит, тальк, листвениты, до-
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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).



 ОБЛОМКИ МЕТАМОРФИЗОВАННЫХ УЛЬТРАМАФИТОВ И МАФИТОВ  391

ПЕТРОЛОГИЯ том 32 № 3 2024

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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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.



 ОБЛОМКИ МЕТАМОРФИЗОВАННЫХ УЛЬТРАМАФИТОВ И МАФИТОВ  401

ПЕТРОЛОГИЯ том 32 № 3 2024

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




